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1. Bevezetés
A Pannon-medence harmadkori földtani fejlõdésében a töréses deformáció és a kapcsolódó füg-

gõleges tengelyû forgások igen jelentõs szerepet játszottak. E töréses deformációk nyomainak felis-
merése már a korai földtani munkákban is tükrözõdött: e témakörben számos térkép és dolgozat
jelentõs szerkezetföldtani eredményeket (is) tartalmaz. A részletek nélkül, jelzésképpen elég csak az
utóbbi évtizedekben mûködõ kutatók közül Balla Zoltánt, Horváth Ferencet, Mészáros Józsefet és
Csontos Lászlót említenem. 

A kiváló korai, szerkezetföldtanilag is értékes munkák ellenére, magukat a töréses szerkezeti ele-
meket modern szerkezetföldtani módszerekkel csak a 80-as években kezdték kutatni. Ennek nem a
hazai szerkezetföldtan egyébként mostoha helyzete volt az oka, hanem az, hogy a 70-es évek végén
dolgozták ki azokat a számítógépes módszereket, amelyekkel a szerkezetföldtani elemzés lehetõvé
vált. E francia „mikrotektonikai iskola” a feltárásokban látható, mezoméretû töréses szerkezetek
mérését és feszültségmezõ-szempontú elemzését jelentette. Az elsõ magyarországi dolgozatok a
francia-magyar tudományos együttmûködés keretében láttak napvilágot (Bergerat et al. 1983, 1984a,
b), amelyet további együttmûködés követett. E „francia iskola” „növendékeként”, Csontos László és
Benkovics László kollégámmal együtt magam is végigjártam a tanulás különféle fokozatait, a dok-
tori dolgozatot (Ph.D.) is beleértve. E lehetõségért azóta is hálás vagyok a sorsnak és akkori
segítõimnek, alapvetõen Csontos Lászlónak. Tanáraim, Françoise Bergerat, és Jacques Angelier a
módszer kidolgozói és úttörõ felhasználói voltak. 

Jelen dolgozat az „iskolás évek” óta eltelt idõ kutatásainak eredményeit ismerteti, melynek fõ
célja a Pannon-medence és környezete kainozoos feszültségmezõjének rekonstruálása és a törés-
minta megértése voltak. A kép, amelyet nyújt, nem egységes pillanatkép abban az értelemben, hogy
nem minden eredmény az utolsó év termése, némelyikre talán ráférne akár az árnyaltabb (újra)
értelmezés is. Ugyanakkor, a dolgozat átfogó, de nem egyforma részletességû képet ad arról, ahogy
az adott terület kainozoos és kisebb mértékben a mezozoos töréses (gyûrõdéses) deformációit látom.
Bár a dolgozat ilyeténképpen akár „szintézisnek” is vehetõ, de nem esnék abba a tévhitbe, hogy az
adott összefoglalás a kutatás lezárását jelentené.

A módszer alapvonásaiban követtem egykori tanáraim útmutatását, de mint egyéni kutató, és
mint a Pannon-térség vizsgálója, szükségesnek éreztem egy önálló kutatási szisztéma (rendszer)
kidolgozását, amely mellett a törések és feszültségmezõk jobban megérthetõk hazai földtani viszo-
nyaink mellett. Mások voltak ugyanis céljaim, mint tanáraimnak és több nyugat-európai kollégának:
nem sok terület átnézetes vizsgálata, hanem egy terület részletes megértése. Munkám módszertana
persze változott e rövid két évtizedben, és tételes megfogalmazásra tulajdonképpen csak most került,
nem számítva a cikkek rövid módszertani szakaszait, és néhány kéziratos korai tanulmányomat
(Fodor 1989, 1992, Fodor et al. 1992b). A módszertan kidolgozásához nagy lendületet adott az a két
ciklusban is elnyert MTA Bolyai János kutatói ösztöndíj, melyet 2001 és 2008 között élvezhettem.

A feszültségmezõ-számítások alapját képezõ töréses szerkezetek mérése ugyanakkor
megengedte, hogy magáról a törésmintáról is képet alkothassak. Az utolsó 10 évben történt kutatá-
saim során lehetõvé vált, hogy a töréses szerkezetek mérése a földtani térképezéssel kapcsolódjon,
és így a töréses elemek közvetlen és tágabb térbeli viszonyát is meg lehessen ismerni: itt tulaj-
donképpen a feltárásbeli töréskép a térképen megjeleníthetõ törésképpel vethetõ össze. Természetes,
hogy egy ilyen irányú munka nem törekedhet teljességre, mivel a hazai töréskép teljes rekon-
struálása meghaladja egy kutató (de akár egy kutatócsoport) lehetõségeit.

Kutatásaim másik kiegészítése abból adódott, hogy a kainozoos törések elemzése gyakran mezo-
zoos kõzeteken való mérésbõl származott. Számos esetben tehát, mintegy „melléktermékként” olyan
információ birtokába kerültem, mely a kainozoikum elõtti, azaz mezozoos töréskép és feszültség-
mezõ bizonyos mértékû rekonstruálását tette lehetõvé.

Kutatásaim során végig világos volt, hogy a vetõkarcok és a feszültségmezõ még oly alapos
elemzése sem hozhatja meg a töréses szerkezetfejlõdés teljes körû elemzését és megértését: ehhez
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számos más módszer felhasználására, eredményeinek integrálására van szükség. Saját kutatásaim-
ban a paleomágneses adatok, szeizmikus reflexiós szelvények és egyéb geofizikai adatok, geomor-
fológia elemzések, általános földtani térképek, fúrások nyújtotta szerkezetföldtanilag hasznosítható
adatokra próbáltam támaszkodni, nyilván változó részletességgel (és esetleg sikerrel).

A feszültségmezõ elemzése már kutatásaim korábbi fázisában egybekapcsolódott a paleomág-
neses vizsgálatokkal, melyet mindig Márton Emõvel közösen, gyakran az õ ösztönzésére végeztünk.
E közös munka számos elõadásban, több tanulmányban és közös OTKA-kutatásban öltött testet. Bár
manapság a kétféle módszer összekapcsolása nem számít annyira úttörõ jellegûnek, de a kezdetkor,
a 90-es évek elején még más volt a helyzet. Mára több tanulmányban dokumentáltuk a két adatrend-
szer kölcsönös és kiegészítõ használatát és annak eredményeit. A paleomágneses adatok nem csak
azért fontosak, mert csak azok révén állítható vissza a feszültségmezõ eredeti állapotába, hanem
azért is, mert a független, de kölcsönösen összekapcsolódó adatrendszer számos ponton igazolja, sõt
pontosítja a feszültségmezõ fejlõdésérõl alkotott képet.

A törésrendszerek nem vizsgálhatók csak a felszíni adatok alapján. Munkám során végig
törekedtem a mélyföldtani és hangsúlyosan a geofizikai adatok felhasználására. Nem lévén geo-
fizikus szaktekintély, ilyetén következtetéseimben hiba és tévedés is belejátszhat. E tévedés „koc-
kázata” sem tarthatja vissza a geológust a geofizikai adatok felhasználásától, hiszen egyébként a
létezõ adatok elhanyagolásával hibázna. Dolgozatom egyes részeiben kísérletet teszek tehát a fel-
színi mérések és a mélyföldtani, geofizikai adatok összekapcsolására, de reményeim szerint e törek-
vés végigkísérte munkámat.

Kutatásaim területileg fõleg a Pannon-medence ÉK-i, ÉNy-i és DNy-i részén történtek: a vizs-
gált terület nagy része a Közép-magyarországi-zónától ÉNy-ra esik. Ez abból a szempontból
szerencsés, hogy így minden mérés ugyanabból a (középsõ-kainozoos) szerkezeti egységbõl szár-
mazik. A vizsgálat módszertani tanulságait nézve, ez kissé hátrányos, hiszen így kevesebb támpont
adódik, mennyiben helyes, „mûködõképes” a kidolgozott módszertan más szerkezeti egységekre;
azaz nincs-e valamilyen helyi jellegzetesség a módszertanban és a módszer lehetõségeiben. Ezt a
bizonyítást a Kárpát-medencén kívüli helyek vizsgálata adja, ahol egészen más földtani, éghajlati,
feltártsági viszonyok mellett is sikerült eredményeket elérni a törések elemzésében.

Kutatásaim elméleti jellegûek voltak, még ha egyes eredmények a szénhidrogén-kutatásban
hasznosultak is, vagy egyenesen a szénhidrogén-kutatás adta a megbízást. Világos, hogy az ered-
mények hasznosságát az ipari gyakorlat, vagy egyes környezetföldtani problémákban való fel-
használás mutatja meg. Úgy érzem azonban, e kapcsolat megteremtése nem e dolgozat tárgya, habár
annak megvalósulásában minden tõlem telhetõ segítséget meg szeretnék adni a jövõben. 

A feszültségmezõ számítása, a törések elemzésének eredményei nem vitathatatlanok („objek-
tívek”), az elemzést végzõ kutató szubjektív döntései, véleménye, ismeretei számos ponton befolyá-
solják az elfogadott eredményeket. A terepi tévedések lehetõségét a többszöri méréssorozat, a külön-
bözõ kutatók mérései csökkentik. A kiértékelés eredménye és részletessége még inkább magán viseli
a kutató felkészültségét, vagy a ráfordított idõt. Éppen ezért eredményeimre úgy tekintek, mint egy
véleményre, modellre, amely remélhetõleg közel van a leképzendõ földtani valósághoz, de azt nyil-
ván csak töredékesen ragadja meg.

A töréses szerkezetelemzés nevezéktana nem teljesen kiforrott. Nem is kell annak lennie, számos
terminus technicus pontos meghatározása változik a nemzetközi gyakorlatban is. Ez a változás ter-
mészetes: jobban értünk, tehát jobban nevezünk el egyes jelenségeket. Dolgozatomban kísérletet
teszek egyfajta nevezéktan alkalmazására (és lehetõség szerinti definíciójára). Ez bizonyos
eltéréséket tartalmaz egyes hazai szakszavakat illetõen, de reményeim szerint belsõleg koherens.

Egy földtani munka ritkán lehet magányos kutató mûve, és magam is ritkán végeztem azt
egyedül vagy elszigetelve. Számos hazai és külföldi kollégával dolgoztam együtt, amelyet a nagy
számú, társszerzõs cikk bizonyít. E közös munkákban nem az egyéni véleményformálás különútjait,
hanem az együttmûködés problémamegoldó hatékonyságát kerestem.
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2. Töréses szerkezeti formaelemek és nevezéktanuk

A fõbb töréses szerkezeti formaelemeket számos kézikönyv tárja elénk, ezek részletes bemu-
tatásától eltekintek. Magyar nyelven kiemelném Balla (1985) kéziratos munkáját, és Csontos (1998)
jegyzetét. Az idegen nyelvû irodalomból Ramsay & Hubert (1987), Twiss & Moore (1992), Angelier
(1979a, b, 1984) munkájára támaszkodtam leginkább. A bõséges irodalom ellenére szükségesnek
látom bemutatni azt a nevezéktant, amelyet munkám során használtam, és amely néhány
vonatkozásában eltér a „hagyományos” magyar gyakorlattól. Erre az eltérésre részben azért volt
szükség, mert követnem kellett a mérések feldolgozására használt program szerkezeti kategóriáit,
másrészt, az eltérés valóban létezik a magyar és nemzetközi (angol és francia) terminológia között.
Az eltérés oka, hogy a magyar terminológia, vagy inkább az egyes szerkezetföldtani szakkifejezés
mögött rejlõ tudatos vagy inkább „öröklött” meghatározás nem felel meg a részletes és pontos
kategóriákat használó nemzetközi szakkifejezés-tárnak. Vagyis úgy éreztem, a hazai kifejezések
megõrzése ugyan fontos cél, de a nevezéktan pontosítása talán még inkább az. E bemutatás tehát
egyszerre útmutatás a saját nevezéktanhoz, és összevetés a külföldi terminológiával. Dolgozatomban
nem kívánok egyedül üdvözítõ megoldást, végleges álláspontot kialakítani e kérdésben, de világossá
teszem az általam használt kifejezéseket, és (ezzel) felvetem a megoldandó nevezéktani prob-
lémákat.

A töréses szerkezeti elemek összességét a külföldi irodalom viszonylag egységesen a „fracture”
kifejezéssel illeti. Ezt magyarul a dolgozatban a „törés” vagy a nem éppen rövid „töréses szerkezeti
elem” kifejezéssel adom vissza (2.1. ábra). Mint látni fogjuk, a „törés” szó a „hagyományos”
nevezékrendszerben másra is használatos.

2.1 ábra. A töréses szerkezeti elemeknek a dolgozatban használt nevezéktana. A kereten kívüli szavak a „hagy-
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A töréses szerkezeti elemek között megkülönböztethetünk szakításos és nyírásos eredetûeket (2.1.
ábra) („extensional / shear fracture”). A szakításos elem esetében a felületre merõleges, nyírásos elem-
nél a felülettel párhuzamos feszültség vagy feszültség-összetevõ okoz hasonló jellegû elmozdulást.
Szakításos eredetû a kõzetrések egy része, melyek merõlegesek a legkisebb feszültségtengelyre, a
széthúzás irányára (2.1. ábra). Hasonlóan szakításos szerkezeti elem az ásványos érrel kitöltött repedés
vagy tenziós hasadék (tension gash). Ide sorolható az üledékkel kitöltött telér és magmás kõzettelér,
ahol a telér falára merõlegesen történt tágulás. Mindezen elemek azonban legalább részben nyírásos
eredetûek is lehetnek vagy inkább a Hancock (1985) által használt „hibrid eredetû” kategóriába tar-
tozhatnak, ahol a töréses elem kialakulásában a törés falára merõleges szakítás és az azzal párhuzamos
nyírás is szerepet játszik. Szálas ásványoknál ilyenkor a falra ferde ásványrostok figyelhetõk meg. 

A nyírásos eredetû töréses elemek zónában vagy diszkrét felületként jelenhetnek meg. A zónák
lehetnek tisztán törésesek, ekkor a vetõzóna kifejezést használom („hagyományosan” ezek a „törési
zónák”). A nyírási zónákban diszkrét vetõsíkok és képlékeny nyírási övek is felléphetnek (2.1. ábra).
Zónákban jelennek meg az úgynevezett deformációs szalagok, melyek elemi szalagokból tevõdnek
össze. A deformációs szalagok szemcsehatáron történõ csúszás, illetve szemcsék kataklázos töre-
dezése révén veszik fel az elmozdulást, így általában csökkenõ szemcseméret jellemzi azokat. Nem
kötött törmelékes kõzetekben lépnek fel. A diszkrét felületként megjelenõ nyírásos törések közé tar-
tozik a kõzetrések azon része, amelyek mentén az elmozdulás szabad szemmel nem igazolható, de
eredete nyírásos. A legtöbb nyírásos eredetû szerkezeti elem a vetõ (fault, faille), amely esetében
elmozdulás igazolható a vetõfelület (vetõlap) mentén (2.1. ábra).

A vetõk jellegük vagy mozgástípusuk szerint osztályozhatók (2.1. ábra). A „vetõjelleg”, vagy
„vetõtípus” kifejezéseket az angol „sense” és „fault type” kifejezés megfelelõjeként használom. A
vetõjelleg megállapítása a vetõk kinematikai elemzésének témakörébe tartozik. Amennyiben az
elmozdulás a földkéreggel párhuzamos marker tárgy hossznövekedését vonja maga után, normál-
vetõrõl, ha annak rövidülését, akkor fel- rá- és áttolódásról lehet beszélni (2.2. ábra). A feltolódást
és rátolódást 45°-nál meredekebb illetve laposabb rövidüléses vetõre használom, az angol reverse
/thrust fault megfelelõiként (Butler 1982, Twiss & Moore 1992). Az áttolódás pedig nagy rátolódást,
tulajdonképpen takarósíkot jelent. Világos, hogy a közel vízszintes rétegnél az alakváltozást (meg-
nyúlást) maga a réteg hossznövekedése jelzi, de például egy meredek dõlésû rétegnél ez másképp is
alakulhat, és a réteg normálvetõvel „rövidülhet”, rátolódással „megnyúlhat”. Az eltolódások
esetében az elvetés térképi nézetben igazolható, függõleges metszetben nem jellemzõ és összetett is
lehet. Az olyan vetõre, melynek mozgása nem esik egyik szélsõ kategóriába sem, a ferdecsúszású
vetõ (oblique-slip fault) kifejezést használom.

4

2.2 ábra. A vetõk háromféle típusa.

               dc_63_10



Az általam használt terminológia itt mutatja a legélesebb eltérést a „hagyományos” termi-
nológiától1. E munkámban a „vetõ” szót használom az összes, elmozdulással jellemzett nyírásos
eredetû, diszkrét felületû szerkezeti elemre. „Hagyományosan” ezeket vagy nem illették össze-
foglaló névvel, vagy „törésnek” nevezték. E terminológia „vetõ” kifejezése megegyezik az általam
használt „normálvetõ” kifejezéssel. Szerintem ugyanis a korábbi „vetõ” szó alatt kinematikailag nem
pontosan meghatározott elemet értettek: vagy feltételezték, hogy minden vetõ normál jellegû, vagy
az elmozdulás meghatározásának problémája fel sem merült. 

A vetõk a földkéreg felsõ részén párban jelennek meg, és a vetõpárt Mohr-párnak nevezzük
(Anderson 1951). A normálvetõknél és rátolódásoknál a pár elemeinek nincs külön nevük, eltolódá-
soknál balos és jobbos eltolódást különböztetünk meg, a szerint, merre mozdult el a szemlélõhöz
képest a vetõfelület túloldalán/ szemben levõ blokk (2.2. ábra). A vetõjellegek közötti határ
megadása valójában nem is olyan magától érthetõdõ feladat. Ezt szerintem ellentmondásmentesen,
a definíciónak megfelelõen, bár nem könnyû terepi felhasználással Angelier (1975) oldotta meg. A
teljes elvetést megadó E elmozdulásvektor2 három összetevõre bontható: a függõleges összetevõre
(FE), illetve a vízszintes síkban a vetõsík csapásába (VCsE és annak dõlésirányába esõ VDE
összetevõre (2.3. ábra). Utóbbi a megnyúlás nagyságát, elõbbi az elvetés oldalirányú nagyságát
mutatja, míg a dõlésirányú és függõleges vektorösszetevõ összege a dõlésegyenes menti elvetést
mutatja. Angelier (1975) szerint a dõlés-, és a csapásirányú elvetést kell összevetni, hisz ez adja a fõ
különbséget a normálvetõ (rátolódás) és az eltolódás között. Alternatív értelmezés az lehetne, ha füg-
gõleges és csapásmenti összetevõt hasonlítjuk össze. Mivel azonban a normálvetõk esetében a lev-
etett blokk akár foroghat is, a függõleges elvetés nem olyan könnyen adható meg, mint a vízszintes
tágulás. Világos azonban, hogy ugyanakkora táguláshoz (VDE) egy lapos vetõ mentén lényegesen
kisebb függõleges elvetés társul, mint egy meredek normálvetõ esetén. 

Munkámban—már csak a software szorítása miatt is — Angelier definícióját fogadtam el, azaz
a normálvetõ (ill. rátolódás) és az eltolódás közötti határ ott húzódik, ahol a vízszintes dõlésirányú
elvetés nagyobb a csapásirányúnál (VDE > VCsE). Kérdés azonban, hogy ez a határ a mért síkon
hogy fogható meg, azaz mely vetõkarc által jellemzett elmozdulás mondható normálnak, mely
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1 Vetõ vagy normálvetõ? Kiegészítés a terminológia kérdéséhez
A magyar szakirodalomban a vetõt gyakran az angol "normal fault", azaz az általam használt "normálvetõ" megfelelõjének
tartják. Ez szerintem azért sántít egy kicsit, mivel a hazai szakmai gondolkodás és szakirodalom egy része nem is számolt más-
sal, csak tágulásos vetõvel, legfeljebb a rátolódást állította vele szembe. Egyrészt nem ismerte vagy nem vette számba az
eltolódásokat, másrészt nem volt tisztában a szakkifejezés üzenetével, amit az egy pontos terminológiát használó fel-
használóban kiváltana. Nem is keresték meg feltétlen a tényleges elvetés igazolására szolgáló jegyeket, a besorolás eléggé
gyakran automatikus volt. Vagyis, minden elmozdulást normálvetõnek tekintettek. Mint késõbb látni fogjuk, ez igen sok hazai
területen jogos, de elvi alapon nem helyes. Így a szakkifejezések újrahatározására mindenképpen szükség van, akár megtartjuk,
akár módosítjuk a 'vetõ' korábbi, szerintem messze nem pontosított jelentését. A vetõ / normálvetõ problémája akkor válik még
bonyolultabbá, ha az angol "fault", francia "faille" kifejezésre keresünk fordítást. Ez olyan szerkezeti elem, melyben az elvetés
igazolt, annak milyenségét nem tudja, vagy kívánja a közlõ pontosítani. Ezt magyarul gyakran 'törésnek' veszik. Ez elfogad-
ható akkor, ha a "fracture" kifejezésre is "marad" magyar szó. Ha nem, akkor "lyukas" a hazai szakszókincs.
Néhány további szakkifejezésben is tetten érhetõ szakkifejezés-tárunkban a "vetõ" kifejezés korábban kialakult, öröklött volta.
Például a vetõlapon megjelenõ karcokat vetõkarcnak mondjuk, függetlenül az elvetés jellegétõl nem pedig "rátolódáskarcnak".
"Elvetést" mondunk rátolódásnál is, pedig azt csak (széthúzásos) "vetõre" használhatnánk és a 'törésmenti elmozdulás mértéke',
vagy a "rátolódás mértéke" lenne szabatos. A "törés menti elvetés" eléggé furcsa kifejezés, a vetõ menti elvetés szerintem kor-
rektebb lenne. Minden olyan összefüggésben tehát, ahol az angol a "fault"-ot használja ("fault dip", "fault direction" etc.) ott a
magyar "kénytelen" lenne a "törésirány", a "törés dõlésirányá"-t használni, nem pedig a sokkal gyakoribb használatú és
meghonosodott "vetõirány" stb. kifejezést. Szerintem problémás az "extension fault", illetve "contractional fault" magyar
fordítása is (megnyúlásos törés?). Szerkezetföldtani szakkifejezéseket tárgyaló munka kevés született itthon. A kérdés
vonatkozásában megjegyzem azonban, hogy Horusitzky kéziratos jelentésben pontosan ugyanezen érveket említette, mint
amiket fentebb ismertettem. Tehát a nevezéktan kevéssé pontos volta már korábban is gondot okozott. Csontos (1998)
jegyzetében megengedte mindkét nevezéktan használatát - véleményem szerint helyesen.
2 Aláhúzással vektor jellegû elemet jelzek.
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eltolódásosnak. Ezt a határszöget leginkább a pitch szög3 segítségével adhatjuk meg. Ez a vetõkarc
és a csapásvonal által bezárt, a vetõsíkon mért szöge. A 2.3b ábrán látszik, hogy ez a határszög vál-
tozik a vetõsík dõlésszögének függvényében; meredekebb síkokon nagyobb pitch szög esetén lesz
csak a VDE > VCsE. Ezért fordul elõ az, hogy meredek síkon szinte minden karchoz eltolódásos
nyíl jelenik meg, pedig a vetõkarc pitch-e 45°-nél nagyobb. Lapos síkon normál vagy rátolódásos
nyíl jelenik meg 45°-nél kisebb pitch esetében is, ahol eltolódást „várnánk”. Valóban, lapos dõlésû
síkon nem sok értelme lenne eltolódást értelmezni. Világos az is, hogy 45° körüli pitch szögû vetõk
sem nem igazán normál, sem nem eltolódásos jellegûek, ezek a „ferdecsúszású vetõk”. Terepen az
egyszerûség kedvéért a 45° pitch tekinthetõ elsõ közelítésben határnak. Az adatbevitel során
Angelier programjai viszont elvégzik a számítást, és pontosan kategorizálják és ábrázolják a vetõt.

6

2.3 ábra. A) az elmozdulásvektor összetevõi (Angelier (1975) alapján). B, C) az elmozdulás jellege és a pitch össze-
függése Angelier (1975) szerint.

A pitch definíció szerint a vetõkarcnak (vagy más egyenesnek) a vetõ csapásegyenesével bezárt szöge a vetõlapon mérve.
Értéke 0° és 90° között változik, és nem egyenlõ a vetõkarc, mint egyenes valódi dõlésszögével, hanem annál mindig nagyobb
vagy egyenlõ. Hogy megkülönböztessük a két 10° -os pitch-û vetõkarcot, a szögön kívül az egyik csapásirányt is mellékelnünk
kell.
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A terepi mérés és fõleg a késõbbi térképi elemzés során igen fontos elkülöníteni a valós és lát-
szólagos elvetést. A valós elvetést a vetõ két oldalán megjelenõ, egykor összetartozó, pontszerû
objektum két elvetett darabja adja (2.4a ábra) (Balla 1985). Azonban bármely metszetben, bármely
vonalszerû vagy kiterjedt marker alapján megfigyelt elvetés csak látszólagos, így a térképi (±vízsz-
intes) elvetés is az. A valós elvetés a látszólagostól nagyon jelentõsen eltérhet, sõt, azonos látszóla-
gos elvetéshez végtelen számú valós elvetés tartozhat. Erre mutat példát egy líbiai megfigyelésem,
ahol a valós elvetés jobbos összetevõjû normál, míg ennél tízszer nagyobb jobbos elvetést olvashat-
nánk ki a térképi látszólagos csapásmenti elvetésbõl (2.4b ábra). Még az is lehetséges, hogy a lát-
szólagos elvetés fordítottja a valósnak. Erre több példát is találunk középhegységeinkben, amint azt
a D3 fázis fejezetében bemutatom.

Egy pont valós elvetését egy vektor határozza meg, melynek abszolút értéke az elvetés
nagyságát, végpontjának koordinátái az elvetés irányát adják meg. Ha az elvetés a vetõsík mentén
nem változik, akkor minden ponthoz ezzel párhuzamos elvetés-vektor adható meg, azaz irány és
nagyság szerint egy vektor is elégséges. 

Az elvetés nagysága és pontos iránya ritkán ismerhetõ fel közvetlenül a terepen. Viszont, a
vetõlapon rögzül az elvetés iránya, mégpedig a vetõkarcok formájában. A vetõkarcok az irány mel-
lett még jelzik az elmozdulásvektor irányultságát (E a 2.3a ábrán), ha sikerül megállapítani a
vetõkarc mentén a két blokk mozgásirányát. A vetõkarcok az elmozdulás nagyságát viszont nem
adják meg, hosszuk nem arányos az elvetéssel. Ez azt jelentené, hogy egy 1cm elvetésû vetõn csak
1 cm hosszú karc lehetne, de számos példát láthatunk, amikor ez nem igaz. Ugyanis a karcokat nem
(feltétlen) egyetlen karcoló tárgy „húzta meg”. Összetettebb folyamatról van szó, a karcokat számos
letört kõzetdarab, vagy szemcse hozhatja létre, bár ennek pontos mikéntje nem is ismert. Ettõl
függetlenül, axiómaként kezelhetõ, hogy a vetõk kinematikai és dinamikai elemzésének alapvetõ
feltétele, hogy a vetõkarc a két blokk mozgásával párhuzamos. 
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2.4 ábra. A) a vetõk menti elmozdulás definíciója Balla (1985) munkájában. B) a látszólagos térképi elvetés és a valós
elvetés közötti különbség egy líbiai példán (Kufrah-medence, Réti et al. in press) példáján. A koordináták a Google
Earth kép középpontját jelölik. PKlQ: Quarat al Hamra Formáció, perm–alsó-kréta. 
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3. Alkalmazott módszerek a törések elemzésében

3.1. A feszültségmezõ definíciója, számításának elvi alapjai
Tegyük fel, hogy megadható a kõzettest egy pontjában áthaladó A síkra ható erõk eredõje, ∆Q

vektor. Az adott pontban, az A felülethez tartozó p feszültségvektor a belsõ erõk és a felület hánya-
dosának határértékeként nyerhetõ, ha a metszet területe tart a nullához (3.1a ábra) (Kaliszky &
Szilágyi 1982). Ez a fizikai mennyiség nyomásjellegû (erõ/felület). Ha a ponton átmenõ minden
síkra megadjuk a síkhoz tartozó feszültségvektorokat, akkor a pont feszültségállapota ismertté válik.
A feszültségvektorokat egy közös kezdõpontba rendezve, azok végpontjai egy ellipszoid, a feszült-
ségellipszoid felületén helyezkednek el (3.1b ábra). Belátható, hogy az ellipszoid három fõtengelye
van, melyek kölcsönösen egymásra merõlegesek (Kaliszky & Szilágyi 1982). Ezek a fõfeszült-
ségtengelyek vagy feszültségi fõtengelyek. A legnagyobb tengely σ1, a legkisebb σ3, a középsõ σ2.
A földtani gyakorlatban az elsõ kettõnek külön neve van, az összenyomásos (kompressziós), ill.
széthúzásos (extenziós) fõfeszültségtengely. A két kiemelt fõfeszültségtengely egyben megadja az
összenyomás vagy széthúzás regionális irányát. Meg kell azonban jegyezni, hogy a legkisebb fe-
szültségtengely értéke is legtöbbször pozitív, és a kéregben inkább a legkisebb összenyomásról, sem-
mint igazi széthúzásról beszélhetünk. 

Továbblépve, egy adott n normálisvektorral jellemzett síkhoz tartozó feszültségvektor felbontha-
tó két vektor-összetevõre, a síkra merõleges σn normálfeszültségre és a síkkal párhuzamos τ
nyírófeszültségre (3.1c ábra). Belátható, hogy 3 olyan sík van, melyek mentén a nyírófeszültség
nulla, a normálfeszültség relatíve maximális és e síkok merõlegesek a fõtengelyekre. Ezek mentén
csúszás nem fog fellépni, mert az elmozdulás a nyírófeszültségvektor mentén következik be. Az
elmozdulás nyoma nem más, mint a megfigyelhetõ vetõkarc, amely Wallace (1951) és Bott
(1959) munkái alapján párhuzamos a nyírófeszültséggel (3.1c ábra). Ez az alapja annak, hogy a
vetõkarcok megfigyelésével és mérésével meghatározhatjuk a feszültségállapotot.

Egy sík normálisvektora és feszültségvektora között függvénykapcsolat áll fenn, amelyet a (1)
egyenlet ír le,
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3.1. ábra. Feszültségtani alapfogalmak. A) a feszültségvektor definíciója (ÄQ a belsõ erõk eredõje, pn a feszült-
ségvektor). B) a feszültségellipszoid a fõtengelyekkel. C) a feszültségvektor (pn) összetevõi, a normálfeszütlség
(ón) és a nyírófeszültség (ôn) és utóbbi viszonya a vetõkarcokhoz, részben Kaliszky & Szilágyi (1982) alapján. 
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(1) pn = F(n)
ahol n a sík normálvektora, pn a feszültségvektora, F a függvény. Az F(n) vektor-vektor füg-

gvényt a matematikában másodrendû tenzornak nevezik. Jelen esetben feszültségtenzorról
beszélünk, amelynek F a mátrixa. E mátrix ismeretében bármely n normálisvektorhoz tartozó fes-
zültségvektor, vagyis a pont feszültségállapota megadható. A mátrix elemeit a (2) kifejezés adja, 

(2) σx τxy τxz
F = τyx σy τyz

τzx τzy σz
ahol σi, τij, (i, j=x, y, z) a normális és nyírófeszültségek X, Y, Z koordináta-tengely menti összetevõit

jelentik. E szerint, ha ismerjük a 3 fõfeszültségvektor térbeli helyzetét (nagyságát és irányát), azzal meg-
adtuk a pont feszültségállapotát. A számítások során e feszültségtenzor mátrixának meghatározására
törekszünk, bár a földtani gyakorlatban csak „háttérként” van jelen a jobban használt feszültségtenge-
lyek mögött.

A nyírófeszültségvektor maximuma olyan síkon lép fel, mely 45°-os szöget zár be a σ1 max-
imális fõfeszültségtengellyel (3.2a. ábra). A kõzetmechanikai kísérletekbõl viszont tudjuk, hogy
elmozdulás a legtöbb kõzetben nem e síkok mentén jön létre. Ekkor figyelembe kell venni a kõzetek
belsõ súrlódási együtthatóját, aminek hatására nem csak a nyírófeszültségnek kell nagynak lennie,
hanem a normálfeszültségnek is jelentõs értéket kell elérnie ahhoz, hogy csúszás jöjjön létre. Ez az
oka annak, hogy a vetõpárok által bezárt szög nem 90°, hanem a kõzetre jellemzõ kisebb szögérték.
Ez segít abban is, hogy Mohr-töréspárokból már a terepen is becsülhetõ a fõtengelyek iránya. A nulla
nyírófeszültséggel rendelkezõ síkok léte pedig a földtani gyakorlatban azt jelenti, hogy vannak olyan
törések, melyek mentén nem lép fel a síkkal párhuzamos elmozdulás: ezeket nem nyírásos, hanem
szakításos eredetûeknek tartjuk. Ilyenek például a szakításos kõzetrések, ásványos erek nagy része.
Ezek az elemek a fõfeszültségtengelyekre merõlegesek (2.1. ábra).
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3.2. ábra. A) A fõfeszültségtengelyek, és maximális nyírófeszültség síkpárja, B) fõfeszültségtengelyek és
töréspárok összefüggése Anderson (1951) modelljében, és (C) Reches (1978) háromdimenziós alakváltozási
modelljében (sztereogramon és térmodellben).

               dc_63_10



Anderson (1951) és Bott (1959) voltak az elsõk között, akik felismerték a feszültségtengelyek és
a fõ vetõtípusok összefüggését. Ezek szerint a Földön 3 vetõtípushoz háromféle feszültségmezõ tar-
tozik, amelyekben a maximális fõfeszültségtengely mindig a Mohr-töréspárok hegyesszögének
szögfelezõjében van, a középsõ tengely pedig a két vetõ metszetvonalában (3.2. ábra). A 3 vetõtípus
függvényében összenyomásos, eltolódásos, és széthúzásos feszültségtípusról4 beszélhetünk. Mivel
a földfelszínen nyírófeszültség fellépte nem valószínû, ezért az egyik fõfeszültségtengely füg-
gõleges. Bár ez a kép ma már árnyaltabb, mégis ez a modell az, amelyre a feszültségmezõ-becslést
magam is alapítottam, fõleg a vetõkarcokkal nem rendelkezõ töréses elemek esetében.

Többen úgy tartják, hogy Anderson megközelítése tulajdonképpen nem helyes, (vagy legalábbis
nem teljes) mert olyan deformációra vonatkozik, ahol tulajdonképpen síkban mennek vége mozgá-
sok (plane strain) (Gapais et al. 1991). Lehetséges viszont, hogy valódi 3 dimenziós alakváltozási
mezõben eltérõ vetõminta jön létre. Ezzel kapcsolatos Reches több publikációja (Reches 1978, 1983,
Reches & Dietrich 1983). Szerinte nem egy Mohr-pár, hanem 4 vetõ jellemez egy egyszerûsített
vetõmintát egy adott feszültségmezõben (3.2c ábra). Saját tapasztalatom szerint ilyen vetõminta
valóban felléphet, a Soproni-medencében vannak erre utaló jelek, de a kiértékelések nagy része
egyszerû Mohr-párokon keresztül is értelmezhetõ, így e munkában általában ezt követtem.

Ha a tér minden pontjában meghatározzuk a feszültségállapotot, akkor ismerjük a teljes feszült-
ségmezõt. Ez a mezõ lehet homogén, amikor minden pontban ugyanaz a feszültségállapot, de
várhatóan a kõzeteknél vagy az irányban, vagy a tengelyek nagyságában eltérések lesznek, azaz a
feszültségmezõ inhomogén. A homogén feszültségmezõt nyilván a fõtengelyek ábrázolása már
jellemzi. Az inhomogén mezõben a változó fõtengelyek-irányokat trajektóriákkal szemléltethetjük,
amely görbék érintõje párhuzamos az adott pontban számolt feszültségtengellyel. A feszültségmezõ
trajektóriaképe interpolációval áll elõ, pontossága, illetve „simasága” az adatszámtól és az interpolá-
ciós módszertõl függ. A mai, negyedidõszaki és miocén feszültségmezõkre Bada (1999) valamint
Bada et al. (2001) adott meg ilyen trajektória-térképeket.

A szerkezetföldtani elemzésben feltételezzük, hogy egy adott megfigyelési pontban, mondjuk egy
kõfejtõben a feszültségmezõ homogén. A feszültség-számítási programok — kimondva vagy kimon-
datlanul — azt is felteszik, hogy e homogén feszültségmezõ váltotta ki a vetõ menti csúszást, nem
pedig más tényezõ, például a kõzetblokkok alakjából származó kényszerítõ geometriai körülmény.
Csak e feltevés alapján lehet minden egyes vetõkarcot felhasználni a számításhoz. Az úgynevezett
irányított karcokat vagy kényszervetõket valószínûleg helyileg megváltozott feszültségmezõ jellemzi,
így nem használhatók az általános feszültségmezõ meghatározására, és a terepen vagy az elemzésben
elvileg ki kell szûrnünk ezeket. Ez gyakran lehetséges, de nem mindig, így a feszültségmezõ-számítá-
sokat terheli a fel nem ismert irányított karcok módosító (félrevezetõ) hatása.

Meg kell jegyeznem, hogy az összenyomás és rövidülés, valamint a széthúzás és megnyúlás nem
azonos fogalmak. Elõbbiek a feszültségre, utóbbiak az alakváltozásra jellemzõek, a feszültség- ill.
alakváltozási (strain) ellipszoidot jellemzik, és a kettõ közötti kapcsolat matematikai jellemzése nem
mindig zárt alakban felírható függvény. Egy tiszta összenyomás esetében a kompresszió és a rövidülés
iránya azonos lehet. Ugyanakkor, eltolódások esetén a rövidülés iránya eltérhet a kompressziótól,
hiszen a két eltolódás nem feltétlen egyforma mértékben vesz részt a deformációban. Ezt szemlélteti
Angelier (1975) ábrája (3.3. ábra). Az eltérõ jelentést jól mutatja, hogy mérhetõ megnyúlás eltérõ
irányban jön létrea széthúzás (legkisebb kompresszió, σ3) irányához képest.
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4 Bada több munkában a feszültségrezsim kifejezést használta ebben (vagy igen hasonló) értelemben. E pontos kifejezés az
angol magyarítása, de a "típus" talán magyarosabban hangzik. 
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Az utóbbi fél évszázad kutatása több olyan szerkezetet tárt fel, amely nem értelmezhetõk az
andersoni töréspár-modellben. Ilyenek azok a töréses nyírózónák, melyek jelentõs elmozdulásúak,
és egyszerû nyírás (simple shear) hatására jöttek létre (Harding 1974, Biddle & Christie-Blick 1985,
Sylvester 1988). Ezeket összetett másodlagos szerkezetek jellemzik, mint például a Riedel-síkok,
kulisszás törések. A nyírózónákról készült egyszerû vetõminta és a jellemzõ feszültségtengelyek
nem feleltethetõk meg közvetlen az andersoni modellnek, a nyírózónák feszültségtengelyei ugyanis
nagyobb szöget zárnak be a vetõvel, mint a korábbi andersoni modellben (3.3b ábra). Ez is mutatja
a töréses deformáció és a feszültségmezõ kapcsolatának bonyolultságát, amely talán a nyírózónákon
belüli forgással magyarázható. E komplexitást valószínûleg nem tudtam kiküszöbölni, bár méréseim
jórészt nagy nyírózónákon kívül történtek.

További problémát jelent a közel vízszintes csúszási síkok léte, mely rátolódásoknál és lapos-
szögû normálvetõknél egyaránt fellép. Rátolódásoknál a lenyesési sík (detachment) a rétegzéssel
közel párhuzamos, míg a rámparátolódás azzal lapos szöget bezáró lehet. Az andersoni modellbe
csak az utóbbi „fér be”, míg a rétegpárhuzamos lenyesés alig. E mentén ugyanis a fõfeszültségtenge-
lyek nem lennének vízszintesek normális belsõ csúszási együttható esetében. Bár a megoldás talán
éppen ezen együttható különleges értékében lehet, de az általam használt modulok nem tudják kezel-
ni ezt, és így a közel rétegpárhuzamos karcok integrálása gyakran okoz gondot.
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3.3 ábra. A) A feszültségtengelyek és alakváltozási ellipszoid különbsége eltolódás esetén (Angelier 1975). Az
összenyomás és széthúzás iránya nem változik, de a deformációs ellipszoid különbözõ a két esetben. B) A fes-
zültségtengelyek értelmezésének eltérése Coulomb-Andersoni és Riedel nyírási modellekben (Sylvester 1988).
PDZ: fõ elmozdulási zóna, R: Riedel-törés, R’: kiegészítõ Riedel-törés, P: P-törés.
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3.2. A feszültségmezõ számítási és becslési módszerei

3.2.1. A feszültségtengelyek becslése Anderson modelljével

A feszültségtengelyek helyzetének becslésére a legegyszerûbb módszer, ha a törési adatok között
Mohr-töréspárokat azonosítunk. Ezután Anderson (1951) modelljének megfelelõen, megbecsül-
hetjük a fõfeszültségtengelyeket (3.2. ábra). A becslés elvégezhetõ a töréspár egy eleme alapján is.
A Mohr-töréspárokat ezután kiegészíthetjük szakításos törésekkel, vagy például redõtengelyekkel,
sztilolitokkal. Gyakran a különféle típusú töréspárok kombinálódnak, ekkor több feszültségtípust
vagy átmeneti típust (például transztenzió) becsülhetünk.

3.2.2. Grafikus módszer

A feszültségtengelyek helyzetére egy viszonylag egyszerû grafikus módszer ad lehetõséget,
amely nem csak a terepen mért vetõkre, hanem a földrengések fészekmechanizmusára is vonatkoz-
tatható (Angelier, Mechler 1979, Carey-Gaillardis, Vergely 1992). A módszer lényege, hogy a vetõ
és vetõkarc alapján megadható egy segédsík, mely a vetõre és a karcra egyaránt merõleges: a fõ sík-
nak és a segédsíknak a metszete a középsõ feszültségtengely lesz. A maximális és minimális fõtenge-
ly szükségszerûen a fõ vetõsík és a segédsík közötti térnegyedekben lesz, annak közepére történik a
becslés. A mûvelet sztereografikus projekción való végrehajtásakor a térnegyedek helyett gömbne-
gyedeket vetítünk, eredménye 4 ívelt szélû körcikk, az úgynevezett „strandlabda-minta”, melynek
közepén lesz a becsült tengelyek vetületi pontja (3.4. ábra). Több vetõ esetén az egyes vetõkre
vonatkozó vetített gömbnegyedek összeadhatók, és a becsült fõtengelyek lehetséges helye a kör-
cikkek átfedõ területének közepén lesz (3.4. ábra).

Angelier programcsomagja lehetõvé teszi, hogy a P és T tengelyeket minden vetõre megjelenít-
sük a DIAGRA modulban. Ennek segítségével képet kaphatunk, hogy nagyjából milyen feszültségtí-
pusok várhatók a kiértékelésben. A leggyakoribb tengelyirány felhasználható az automatikus cso-
portszétválasztás során. Magyarországon Gerner (1990) készített olyan számítógépes feszültség-
mezõ-becslést végzõ programot — az általam vezetett diákköri dolgozata során — mely a grafikus
becslést teszi lehetõvé. Programját a MÁFI kutatói használták a 90-es évek elején.
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3.4. ábra. A feszültségtenge-
lyek becslésének grafikus
módja Angelier & Mechler
(1979) szerint. (A) A vetõ és a
rá merõleges kiegészítõ sík,
ezek sztereogramja (B) a P és
T tengelyek lehetséges
helyével. C) Két vetõ esetén a
kompressziós illetve az exten-
ziós tartományok közös
részeiben lesz a széthúzásos
és kompressziós tengely.
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3.2.3. Numerikus módszerek

Bár világos, hogy a kõzetben uralkodó feszültség váltja ki a vetõs mozgásokat, és azt is
legtöbben elfogadják, hogy ennek megtestesülése a vetõkarc, de sokáig kérdés volt, lehetséges-e az
„inverz megoldás”, azaz a vetõkarcokból a feszültségre való következtetés, számítás. A feszült-
ségtenzor „inverz”-számításának elsõ fontos lépése volt, amikor Carey & Brunier (1974) világossá
tette, hogy ez matematikailag lehetséges. Ehhez az kellett, hogy megadják az úgynevezett redukált
(egyszerûsített) feszültségtenzort (feszültségmátrixot), amelyet a teljes tenzorból vezettek le. A
mátrix vektorainak abszolút értékével osztva olyan redukált mátrixhoz jutunk, amiben mindössze
négy ismeretlen van. Ebbõl három a feszültségtengelyek irányvektorai, egy pedig a tengelyek
abszolút értébõl levezett Φ (PHI) érték, ahol

(3) Φ=σ2–σ3 / σ1–σ3
A szerzõk megmutatták, hogy 4 vetõkarc-adatból a számítás megoldható. A számítás tényleges

megvalósítása többek között Jacques Angelier-re várt, aki több lépés után (Angelier 1975), tulaj-
donképpen 1979-es munkáiban mutatta be a módszer eredményeit (Angelier 1979a, b). A módszer
továbbfejlesztése után (Angelier et al. 1982), 1984-ben publikálta alapmunkáit, amelyek leírják a
meghatározás elveit, az algoritmusok fõbb jellemvonásait, és például a vetõkarc-illeszkedés általa
kidolgozott kritériumait (Angelier 1984, 1990). Mindamellett maga a matematikai algoritmus nem
került közzétételre. Ezzel párhuzamosan, több munkában vázolta a töréses szerkezetelemzés
általános fizikai-geológiai alapjait, nevezéktanát (Angelier 1979a, 1989). A munka során sikerült
megoldani egy olyan matematikai részproblémát is, mely révén lehetõvé vált az automatikus cso-
portszétválasztás is (Angelier & Manoussis 1980).

Angelier 4 matematikai algoritmust használt a számításhoz. Ezek lényege, hogy másképp
próbálják a legideálisabb feszültségmátrixot kiszámítani. A legjobb tenzort a tengelyek irányának és
Φ (PHI) értékének változtatásával keresik, és figyelik az összes adat illeszkedését. Az algoritmusok
fõ különbsége az illeszkedési kritériumban van: az INVD a mért vetõkarc és a tenzorból visszaszá-
molt, általam „ideális karcnak” nevezett vektor közti szögkülönbséget minimalizálja. Az R4DT vi-
szont a vetõkarc menti egységvektor és a tenzorból visszaszámolt nyírófeszültség-vektor közötti
különbség-vektor minimumát keresi, az összes karcra összegezve. Munkám során leggyakrabban az
INVD, máskor az R4DT algoritmust használtam. A két algoritmus csak igen ritkán ad eltérõ ered-
ményt.

Az utóbbi 30 évben számos olyan számítógépes módszert alkottak, melyek alkalmasak a feszült-
ségtenzor kiszámítására (Etchecopar et al. 1981, Etchecopar & Arthaud 1988, Almendinger et al.
1994, Armijo et al. 1982, Sperner et al. 1993, Nemèok & Lisle 1995, Yamaji 2000). Nem célom e
módszerek, algoritmusok részleteinek bemutatása, ezeket a megfelelõ publikációk tartalmazzák.
Minden módszer lényege abban maradt, hogy a feszültségtenzort meghatározza. Mivel a teljes ten-
zor meghatározása csupán karcokból nem lehetséges, a cél a redukált tenzor meghatározása, azaz a
tengelyek irányának és a PHI értéknek megadása. Az utóbbi években a csoportszétválasztásra került
a hangsúly, de mindig felmerül új matematikai megközelítés alkalmazása (Zalohar & Vrabec 2008).
Néhány más kutató jobban bízik a kevésbé pontos, de átlátható grafikus megoldásban, de azt
igyekezett javítani (Orife & Lisle 2006). A különféle algoritmusok változó részletességgel alkal-
masak az egyes csoportok szétválasztására, az adatsor visszabillentésére és változatos az ábrázolás,
a sztereogramok kivitelezése, a vetõkarcok megjelenítése.

Meg kell említeni, hogy a nemzetközi publikációkban nincs teljes egyetértés abban, hogy az
alkalmazott matematikai módszerek valóban a feszültségmezõt határozzák-e meg, vagy pedig úgy-
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nevezett „kinematikai tengelyeket” kapunk, vagy az alakváltozásra (incremental strain) esetleg
annak rátájára (strain rate) kapunk információt (Pollard et al. 1993, Twiss & Unruh 1998, Pollard
2000, Gapais et al. 2000, Yamaji 2003). Bár e felvetések és értelmezések jogosságát nem vitatom,
de e munkában a meghatározott fizikai mennyiséget feszültségtengelyeknek tekintem.

3.3. Terepi mérések
A szerkezetelemezés lényege a helyes és pontos terepei észlelés és mérés. A legfontosabb a

szerkezet geometriájának és az esetleg kapcsolódó anyagnak pontos megfigyelése és dokumentáció-
ja. Természetesen nemcsak töréseket, hanem minden, a töréses deformációval kapcsolatos jelenséget
észlelnünk és mérnünk kell. Így például igen fontos a rétegzés és a redõk észlelése és mérése, illetve
a vetõk és az üledékképzõdés kapcsolatának figyelése is. A megfigyelés együtt jár a szerkezeti elem
besorolásával. Ez nem mindig teljesen pontos, elõfordul, hogy például a vetõ pontos kinematikája
nem, csak a látszólagos elvetése adható meg. Munkámban a legtágabb kategória a kõzetrés volt,
amikor csak a törési elem létét sikerült megállapítani.

A korábbi fejezetek alapján látható, hogy a vetõkarc megfigyelése különös fontosságú a
szerkezetföldtani elemzésben: észlelése bizonyítja, hogy nyírásos töréssel van dolgunk, valamint
segítségükkel meg tudjuk határozni a vetõ jellegét (kinematikáját). Utóbbihoz sokféle kritériumot
használhatunk, egy részük nem szorosan a vetõlapon jelenik meg, hanem egy szélesebb töréses-
nyírásos zónában. A kinematikai bélyegeket számos átfogó és részletes munka tár elénk (D¿u³yñski
& Kotlarczyk 1965, Durney & Ramsay 1973, Wilcox et al. 1973, Gamond 1983, 1987, Hancock
1985, Means, 1987, Ramsay & Hubert 1987). Magyarul Csontos (1998) jegyzetét és kéziratos
munkámat (Fodor 1992) említem. A mérés során fontos, hogy a kinematika meghatározásának biz-
tonságát is jelezzük. Ennek három kategóriája, a biztos, valószínû és feltételezett jelleg szubjektív, a
mérõ gyakorlatától függ. Munkámban a feltételezett jelleget akkor használtam, ha terepi kritérium
tulajdonképpen nem, vagy alig volt: az ilyen súlyú kinematikai besorolást a kiértékelés során meg
lehet változtatni, a többit nem. Az elemzés során egy egyedi, kilógó, feltételezett jellegû vetõvel
csínján kell bánni, míg sok, csak valószínûen megállapított jelleg megerõsíti egymást.

A méréshez az oldalsó libellás kompaszt használtam, mert azokkal a pitch-szög mérése is lehet-
séges5. A méréseket jegyzõkönyvben rögzítettem. Ennek nincs kötött formája, de célszerû volt az
adatbevivõ program formátumát és kódrendszerét alkalmazni (Fodor 1992).

Felmerülhet a kérdés, mennyi adatra van szükségünk egy-egy feltárásban, és hány részletesen
mért pontunk legyen egy adott területen. Ez leginkább idõ kérdése. Az eddigi vizsgálataim során
többször mértem ugyanazt a mérési pontot (kõfejtõt) vagy végeztem mások után új mérést.
Leszögezhetem, hogy egyrészt a mérés hasonló eredménnyel reprodukálható, másrészt azonban
szinte minden új méréssor feltár olyan szerkezetet, amelyet korábban nem észleltem/észleltünk (3.5.
ábra). Nagyobb adatszám pontosabb feszültségadatot, esetleg nagyobb számú fázis, epizód felis-
merését eredményezi. Általánosságban 10 karcos vetõ adata jól jellemez egy feszültségmezõt, 20-25
adatból két feszültségmezõ biztosan elkülöníthetõ, míg 100 adat esetében akár 5-6 fázis is bizton-
sággal kimutatható. A módszer kinematikai célja miatt leginkább a vetõkre és vetõkarcokra irányít-
suk figyelmünket. Az összes litoklázis kimérése hosszadalmas és kinematikai szempontból kevés
információt eredményezõ feladat, csak akkor mértem ezeket, ha más törést nem találtunk.

Másik kérdés, hogy hány észlelési ponton tegyük ezt. Ez a részletesség és a feltártság függvénye.
Részletes hazai elemzésnél gyakorlatilag minden kainozoos kõzetet tartalmazó feltárást (bányát)
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5 Nem oldallibellás kompaszokkal csak a karc dõlésirányának és dõlésszögének közvetlen mérésére nyílik mód. Ez azonban
meredek síkok mentén elég pontatlan, lapos síkokon jól mûködik, sõt pontosabb a pitch mérésénél. Angelier adatbevivõ mod-
ulja jól tükrözi ezt: 45°-nál laposabb síkon elsõdlegesen közvetlen mérést, meredekebb síkon pitch-adatot vár.
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mérnünk kell. Ha erre
nincs mód, érdemes úgy
választanunk a feltárá-
sokat, hogy azokban
minél változatosabb korú
képzõdmények bukkan-
janak elõ, lehetõleg a
fiatal képzõdmények túl-
súlyával.

3.4. A mérések kiértékelésének módszerei és menete

3.4.1. Elsõ lépések és tenzorszámítás

A következõkben ismertetem a kiértékelés menetét, amelyet vizsgálataim során dolgoztam ki.
Bár e munkában igyekeztem következetesen használni minden megjelölt kiértékelési lépést, és így
egyfajta kodifikációt bevezetni, de nem kívánom ezt merev rendszernek tekinteni; minden kiértékelõ
kidolgozhat saját rendszert. Az általam alkalmazott lépések és kölcsönhatásaik vázlatos menete a
3.6. ábrán látható. Világos, hogy az egyes lépések kihatnak egymásra, idõbeni egymásutániságuk
változhat. A kiértékelési lépések betartásának elõnye, hogy azok bármikor tovább folytathatóak és
fejleszthetõek, ha újabb adat, szempont merül fel. 

A terepi szerkezeti mérések számítógépes kiértékelésének elsõ lépése az adatbevitel (3.6. ábra).
Papíron vagy pauszon való kiértékelésnél értelemszerûen ez a lépés kimarad, és közvetlen a kézi
szétválasztás következik. Angelier program-moduljának részletes technikai ismertetésétõl eltek-
intve, kiemelek néhány fontos momentumot, amelyet alkalmaztam. Az adatbevitel során igyekeztem
az összes jegyzõkönyvi megjegyzést is az adatsorba illeszteni. Bejelöltem az elvetéseket is, bár nem
kíséreltem meg az elvetésekkel való súlyozást (a modul erre lehetõséget ad súlyozott számításra, ha
minden vetõre súlyozást alkalmazunk). A mai software-ekkel lehetõség van képek és terepi rajzok
illesztésére, ennek következetes használata a jövõ lehetõsége, a dolgozatban ezzel ritkán éltem
direkt, az adatsor elemzésének közvetlen bemutatásakor.

A karcos vetõk esetében a kinematikai meghatározásnak nagyon nagy jelentõsége van. A terepi
beosztást a biztos és valószínû jellegnél megtartottam. A feltételezett jellegnél és a nem meghatáro-
zott terepi jellegnél gyakran éltem a „kettõs bevitel” lehetõségével, vagyis hogy a karcot mindkét
lehetséges jelleggel feltüntettem. A kiértékelés során válhat világossá, hogy melyik jelleg illeszkedik
jobban más adatokon megfigyelt vagy kikövetkeztetett jelleggel. Egy olyan feltételezett normálvetõ
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3.5. ábra. Azonos pontban, több
méréssel vizsgált kõfejtõk
adatainak összevetése. A)
Sirokon a két méréssorozat
ugyanazon vetõket tárta fel, csak
az irányban van némi különb-
ség, a számított feszültségtenge-
lyekben nincs. B) A soproni
feltárásban viszont, csak a
második részletes mérés jelezte
az É–D-i és KÉK–NyDNy-i job-
bos és balos eltolódásokat, és a
nagy normálvetõket (Fodor et al.
1989). A sztereogramok jelkulc-
sa az 1. függeléken található.
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3.6. ábra. A töréses szerkezeti
elemek kiértékelésének rend-
szere
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jellege „biztosabbá” válik, ha párhuzamos más, közeli dõlésû–csapású, biztos vagy valószínû kine-
matikájú normálvetõvel. Gyakran éppen ez a párhuzamosság vagy más kinematikai rokonság az, ami
a konkrét vetõn egyébként nem látható kinematikai jelzõket helyettesíti. Az is lehetséges, hogy a
terepen feltételezettnek határozott jelleget a kiértékelésben megfordítjuk. Egy kilógó feltételezett
rátolódás feltételezett normálvetõnek vehetõ, ha a többi vetõ jellege normál és párhuzamos a
feltételezett rátolódással. Világos, hogy ez a lépés szubjektív és kritizálható, esetleg tévedésekhez is
vezethet. Az is kockázatos lenne azonban, ha egy rátolódásos fázis létét éppen egy bizonytalan kine-
matikájú vetõre alapoznánk, amely egyébként biztos normálvetõkkel párhuzamos. E folyamat során
egy értelmezés biztos rossz: amelyik minkét feltételezett kinematikát felhasználja a feltárás
törésképének jellemzésére.

Az adatbevitelt érdemes két lépéssel zárni: egyrészt az adatokat megjeleníteni, illetve billentés-
tesztet végezni. Az adatmegjelenítés sztereogramokon történik; Angelier programjai Schmid-háló
alsó vetületi félgömbjét használják. A sztereogramoknak kidolgozott szimbólumrendszere van, ame-
lyet az 1. függeléken mutatok be. A sztereogramokhoz elõször egy úgynevezett plot állományt kell
készíteni, az ábrázolandó szerkezeti elemekkel (DIAGRA modul). Ennek megjelenítése lehetséges
monitoron is a programcsomag Vision moduljával.

Az össszes adat ábrázolását az utóbbi 4-5 évben szisztematikusan a következõ bontásban
végzem: 3 sztereogram, elsõként a karcos és nem karcos vetõk, deformációs szalagok, nyírási síkok-
zónák, másodikként a kõzetrések, ásványos erek, üledékes vagy magmás telérek, sztilolitok, végül a
dõlések, redõtengelyek, palássági síkok kerülnek ábrázolásra (2. függelék). A billenésteszt korai
elvégzésének az az elõnye, hogy segíti a késõbbi csoportszétválasztást. Természetesen a tesztet a
késõbbiekben esetleg szétválasztott fázisokra, csoportokra is el kell végezni, így e lépés tulajdonkép-
pen többször megjelenik (3.6. ábra). Az is lehet, hogy erõsen deformált helyeken a feszültségtenzor-
számítás és billentésteszt több körben is ismétlendõ.

A várhatóan nagy számú sztereogram miatt bevezettem a kiértékelés menetének követését. Ezt
és a végsõ értelmezést régebben Word, ma Corel állományban szemléltettem. Ezen Microsoft pro-
gramokba való illesztéshez szükséges a plot állományok hpgl formátumba való konvertálása, ezt a
TRADUC modul végzi. Az adatbevitelkor adatállományok (D*), az adatkiértékelés során feszült-
ségtenzor-számítási állományok (T*, T*_au*), rajzállományok (P*), és hpgl formátumra konvertált
rajzállományok (H*), és mindezek billentett adatállományai (D*Ti, T*_til, P*Ti, H*_til)
keletkeznek (2. függelék)6. 

A kiértékelés következõ lépése az összes adatra végzett tenzorszámítás, illetve kevés karcos vetõ
esetén a feszültségmezõ-becslés. Amennyiben minden karcos vetõ egy tenzorhoz illik, és ameny-
nyiben az egyéb elemeknél is csak egy fázis léte valószínû, úgy a következõ lépés, az adatok kézi
kiértékelése már csak a megjelenítés pontosságát (szépségét) szolgálja. 

Az alkalmazott kiértékelés mindig tartalmaz kézi lépéseket. Azt nevezem annak, amikor az
értelmezés csak a CorelDraw állományban áll elõ és nem keletkezik az adatsorból közvetlenül lev-
ezetett plot, tensor vagy hpgl állomány. Corelben ugyanis könnyû az összes nem karcos elem cso-
portosítása, sokkal rugalmasabb, mint az adatsorban közvetlenül plot állomány készítése, majd
annak konverziója hpgl formátumra. Világos, hogy a kézi kiértékelésnek nincs hatása az eredeti
adatállományra, és nem eredményez tenzorszámítást.
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6 A keletkezõ állományokat lehetõség szerint szisztematikus névadással különítettem el. A régi operációs rendszerekben a név
8 karakterre limitált volt, és ez a határ a modulokban ma is él. Ezért a tömör, gyakran kódszerû névhalmaz. A hpgl, corel
állományokban ilyen határ nincs, itt igyekeztem hosszabb, jellegzetesebb neveket találni. Minden esetben célszerû volt a
mérési hely nevére utaló kódot, a kiértékelés típusát (kézi vagy automatikus, *_au), a visszabillentett állapotot (*_til), a fel-
használt csoportkódot feltüntetnem. 
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Amennyiben nincs legalább 4 karcos vetõ, úgy az adatok kézi kiértékelésre kerülnek (3.6. ábra).
Ennek során a töréses szerkezeti elemeket feszültségtípusokra bontom, amelyek egységes feszült-
ségmezõben keletkezhettek. A letisztított csoportra megadtam a becsült feszültségtengelyeket, és a
mezõ típusát. A képlékeny szerkezetekre is megtartottam a feszültségtengelyekkel egyezõ jeleket,
habár itt sokkal inkább a teljes vagy pillanatnyi deformációs ellipszoid tengelyei lennének helyesek,
azaz a rövidülés-megnyúlás irányára lenne szükség.

A karcokat a feszültségmezõ-számító modullal kezeljük (TENSOR). Elsõ lépésben érdemes az
összes karcra kiszámolni a lehetséges feszültségtenzort. Hogy e tenzor mennyiben jellemzi a vetõt,
azt szubjektíven ugyan, de egy objektív mérce segítségével dönti el a kiértékelõ. Ebben több
paraméter segít, ebbõl én kettõt használtam aktívan, mivel ez szemléletes és megjelenik a végsõ,
tömörített eredmény-sorban is. Figyelni kell az „illeszkedési szöget” (ANG) és az „illeszkedési
nyíróvektort” (RUP). Elõbbi a mért vetõkarc és a kiszámolt tenzor alapján a vetõkre egyedileg vis-
szaszámolt „ideális karc” közötti szög-különbséget jelenti. Ez teljes egybeesésnél nulla, jó
illeszkedésnél kisebb, mint 22,5°, míg 180° azt jelentené, hogy a mért karc pontosan fordítottja az
ideálisnak.

Az „illeszkedési nyíróvektor” pedig azt mutatja meg, hogy a vetõre visszaszámolt nyírófeszült-
ség-vektor hogy viszonyul a csúszáshoz szükséges vektor abszolút értékéhez. Ha ez az eltérés nagy,
akkor a mért karc ugyan a számolt tenzorból visszaszámolt ideális karc irányában van, de a
nyíróvektor nagysága tulajdonképpen nem lenne elégséges a csúszás kiváltásához. Ez abból adód-
hat, hogy a sík nincs ideális irányban ahhoz, hogy rajta csúszás jöjjön létre. A számítási állomány-
ban a 23–44° és a 45° feletti illeszkedési szög (0-49° és 50° RUP érték) fölötti vetõket külön is szá-
mon tartják, ezeket én is így tüntettem fel. Nyilván néhány 23° körüli szögeltérés az ANG kritérium-
ban nem okoz gondot, de 45° feletti szögeltérés esetén a legtöbbször kizártam a vetõt az adott vetõ-
csoportból. Az ANG és RUP kritérium többször nem ugyanazon vetõkre jelez eltérést a feszült-
ségtenzortól. Ilyenkor mérlegelni kell, hogy a problémás/rossz illeszkedés ellenére a vetõ a csoport-
ban tartható-e vagy sem.

Ha minden mért karc illeszkedik egy feszültségtenzorhoz, úgy a vetõket létrehozó feszültség-
mezõt ismertnek tekinthetjük. Az eredményt ábrázoljuk, a fõfeszültségtengelyek és vetõk megje-
lenítésével. „Kézi kiértékeléssel” illeszthetjük a nem karcos vetõket, illetve egyéb szerkezeti ada-
tokat is. Mindezek a Corel állományban megfelelõ jelekkel és adatokkal megjeleníthetõk.

3.4.2. Csoportszétválasztás

Ha az összes karc nem illeszkedik megfelelõ módon egy feszültségtenzorhoz, csoport-
szétválasztás következik. A kiértékelés két módon folyhat tovább: lehetõség van kézi szétválasztás-
ra, illetve automatikus szétválasztásra egy megfelelõ modul (PHASES) segítségével (3.6. ábra). Az
esetek nagy részében a kettõ valamilyen kombinációja vezet a legjobb eredményre.
Csoportszétválasztásra kerülhet sor akkor is, ha a nem karcos szerkezeti elemek feltételezhetõen
több fázisban keletkeztek; értelemszerûen ekkor kézi szétválasztás történik.

3.4.2.1. Kézi és automatikus csoportszétválasztás
A kézi szétválasztásnál valamilyen szempont szerint a kiértékelõ az adatállományban csopor-

tosítja az adatokat. Erre az adatállományban az úgynevezett „csoportkód-mezõ” szolgál, de
elvégezhetõ a Corel állományban grafikusan is. A csoportosítás alapja leggyakrabban azonos irányú
és kinematikájú törések, Mohr-töréspárok keresése, vagy például felülíró karcok elkülönítése. Az
adatállományból ezek után az egyes csoportokhoz vagy azok kombinációjához tartozó adatokra
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végezhetõ a feszültségtenzor-számítás. Ha a csoportokra az illeszkedés jó, a számítás befejezõdött.
Ha további adatok mutatnak eltéréseket, akkor a csoport(ok) tartalmának finomítása szükséges, vagy
esetleg új csoportok létrehozása kívánatos. Ez számos ciklusban történhet, hiszen egy vetõnek egyik
csoportból a másikba történõ áthelyezése módosíthatja mindkét feszültségtenzor értékét. Mi több, a
legjobb illeszkedés megtalálása elvileg úgy történne, hogy a nem illeszkedõ adatok csoport-
beosztását egyesével változtatjuk, majd elvégezzük a számítást. A gyakorlatban a nem illeszkedõ
adatokat igyekszünk bontani, kisebb csoportokra osztani, és azok kombinációira tenzorszámítást
végezni. Ekkor a biztosnak tûnõ vetõcsoporthoz fokozatosan adjuk hozzá a bizonytalanabb hovatar-
tozású csoportokat, és így komplex csoportot képezünk.

Az automatikus csoportszétválasztási modulban el kell dönteni, hogy hány feszültségmezõt
tételezünk fel, mely létrehozta a törések együttesét. Ennek számát, csoportkódját, illetve a feszültsé-
gi fõtengelyek körülbelüli irányát megadva, a modul megkeresi azokat a vetõket, mely a csopor-
tokhoz tartozik. Egy feszültségtípushoz való illeszkedés határértéke megadható, tehát „tiszta” cso-
portok keletkeznek. Ha nem maradt ki adat valamelyik kiindulási feszültségmezõbõl sem, akkor a
számítás befejezõdött. Ha sok kimaradó adat keletkezett, a szétválasztást tovább kell folytatni, vagy
más feszültségtengelyek megadásával, vagy több lehetséges csoport bevezetésével (3.6. ábra). 

Minden számítási ciklusnál indulhatunk a teljes adatállományból, de lehetséges olyan választás,
amikor bizonyos csoportkódú vetõk nem szerepelnek a szétválasztandók között, mivel azok esetében
nem feltételezzük, hogy a szétválasztani kívánt feszültségmezõkbe tartoznak. Végül, az is lehet,
hogy a kimaradt adatokat közvetlen tenzorszámításba visszük a kézi szétválasztás módszerével.
Ekkor jó illeszkedés nem, de esetleg elfogadható illeszkedés elõállhat, és a vetõcsoportok tovább
finomíthatók.

A kiértékelésben az egyszerûbbtõl a bonyolultabb lehetõség felé haladtam, ezt nevezem
fokozatos vagy lépcsõzetes szétválasztásnak (3.6. ábra). Tehát elõször két csoportot próbáltam
meghatározni, és harmadikat (továbbiakat) csak akkor tételeztem fel, ha a két fázishoz képest is volt
még elég adat. Ha a folyamat végére elõállt a feltételezhetõ feszültségmezõk száma, érdemes végig-
futtatni egy olyan szétválasztást, amely egybõl az adott számú fázisra készíti el a szétválasztást, ezt
közvetlen szétválasztásnak nevezem. Néhány adat ugyanis máshova kerülhet, ha nem fokozatosan,
hanem közvetlenül történik a szétválasztás. Ez földtanilag érthetõ, hiszen lehet olyan adat, amely
gyengén, de illeszkedik egy másodikként megadott feszültségmezõhöz, de jobban egy harmadikként
megadotthoz; ilyenkor csoport-váltás történhet a közvetlen szétválasztás során. 3 vagy több fázis
esetében tulajdonképpen a közvetlen csoportszétválasztás tekinthetõ a végsõ megoldásnak. Munkám
során az egyes számításhoz tartozó adatállományokat, számítási állományokat, a jellemzõ sztereo-
gramokat elmentettem, sorszámoztam (1-2. függelék, mérési pontnév_aui, ahol i=1, 2, n).

3.4.2.2. Kézi és automatikus szétválasztás kombinálása
Az automatikus csoportszétválasztó modul lehetõséget ad arra, hogy a kézi letisztítás folyamatát

meggyorsítsuk olyan esetben, amikor csak egy feszültségmezõhöz tartozó karcos vetõadataink van-
nak, de nehéz eldönteni, melyek nem illeszkednek egy tenzorhoz. Ekkor az automatikus
szétválasztás úgy használható, hogy a számítás megkezdésekor a szétválasztani kívánt feszültség-
mezõt és egy olyat adunk meg, melyhez valószínûleg nem tartozik majd adat, ez utóbbit álcsoport-
nak nevezem (3.6. ábra). Ilyen lehet például egy kompressziós feszültségtípus normálvetõs és
eltolódásos karcok esetében. Így a „tiszta” csoport meghatározása mellett a kimaradt adatok egysz-
erre leválasztódnak. 
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Ez a módszer aztán a kézi szétválasztással, kiértékeléssel kombinálódhat, amennyiben a
kimaradt karcos vetõket tovább csoportosítjuk. Az álcsoport-módszer a lépcsõzetes módszer bárme-
lyik lépéséhez is kapcsolódhat, oly módon, hogy azt a korábbi értékelésbõl kimaradt, feszültségten-
zorhoz nem sorolt adatokra végezzük el. Így egyesével növelhetõ a fázisok száma, kettõrõl három-
ra és tovább. 

3.4.3. Billenésteszt

A kiértékelés fontos része a billentésteszt elvégzése (3.6. ábra). Erre minden alkalommal sort kell
keríteni, amikor a rétegdõlés meghaladja a 10°-t. A kibillenés ugyanis egy olyan fontos momentum,
amely egyrészt maga is deformációs esemény, másrészt alapvetõ támpont a törések relatív kro-
nológiájában: a törés lehet ugyanis a kibillenés elõtti, alatti, és az utáni. Ha ismerjük a kibillenés
korát, akkor ez rögtön korbecslést is jelent. Ha pedig ismerjük a kibillenést kiváltó deformáció jel-
legét, akkor lehetõség adódik az egyes deformációs események, vagy fázisok (feszültségmezõk)
közötti relatív sorrend megállapítására. Az utóbbi években több új értelmezés a kibillenés
fontosságának felismerése miatt jöhetett létre. Ez segítheti például a mezozoos deformációk
azonosítását, hiszen a Dunántúli-középhegység rétegsorának közepes kibillenése az eocén elõtti
szinte minden esetben.

A billenéstesztet nyilván sztereogramokon végezzük, bár a kibillenéshez való viszonyt célszerû
már a terepen is legalább részben felismerni. A billenésteszt alapvetése az, hogy a törésrendszerek
(például Mohr-párok) szimmetria-síkja az elvi fizikai modell szerint a függõleges síkban van. Ha a
szimmetria-sík merõleges vagy éppen ferde a rétegzésre, akkor kibillenés elõtti vagy utáni
törésekkel van dolgunk (3.7. ábra). Amikor a két kép között nincs érdemi különbség, vagy a szim-
metria nem javul a billenésteszt során, akkor a teszt nem ad eredményt. A vetõcsoport kibillenésének
sztereografikusan megjelenõ jelei a következõk: a feszültségtengelyek ferdék, (akár mindhárom is
lehet ferde), de közel vannak a réteglap vetületéhez. Hasonlóan, a vetõkarcok ferdék, de ugyanakkor
közel vannak a vetõlap és a réteglap metszetéhez (3.7a,b,c ábra). Karc nélküli vetõknél pedig a
kiegészítõ Mohr-töréspár metszetvonala esik a réteglapra, azaz szimmetria-síkjuk merõleges a
rétegzésre. Mindhárom jelenség a sztereogramon nagyszerûen látható, de az utolsó kettõ terepen is
jól felismerhetõ. A visszabillentés során változhat a vetõ kinematikai jellege (például normálvetõrõl
rátolódásra). Ha kevert kinematikájú vetõrendszer homogénné válik, ez is a kibillenés elõtti
keletkezés jele (2. függelék, Lapi-2-taK1_1, Lapi-2-taK1_til_1). Jó terepi példa erre a Csokvaomány
adatsora, ahol a vetõkön mindig ferde karcok mérhetõk. Korrigálva a rétegek jelentõs dõlését, szép
eltolódáspár adódik, függõleges metszetvonallal, vízszintes karcokkal (3.7d,e ábra). A gyûrõdés
tehát itt az eltolódás utáni.

A töréses elemek és a számított feszültségtengelyek a visszabillentés során szintén egy kibillenés
elõtti helyzetbe kerülnek (erre a ROTILT modult használtam). Erõsen kibillent adatsor esetén
érdemes a visszabillentett adatokon újra elvégezni a számítást, mert a mai helyzetben mért és a visz-
szabillentett adatokra kissé eltérõ feszültségtengelyek is kaphatók. Mivel a csoportok ekkor már
ismertek, azokra általában közvetlen tenzorszámítás végezhetõ (3.6. ábra). Az eltérésre elvi ok nincs,
de talán azzal magyarázható, hogy a software a tengelyek keresése során olyan tengelyhelyzeteket
részesít elõnyben, ahol azok közel vízszintesek. Mivel ez korai, kibillenés elõtt létrejött vetõknél
messze nem igaz, érdemes az újraszámítást is elvégezni.

Elvileg lehetséges, hogy egy eltolódás nem teljesen vízszintes karcú. Sõt, az is lehet, hogy a fer-
dén létrejött karc éppenséggel párhuzamos a rétegzéssel. Ekkor azonban úgynevezett irányított kar-
cról van szó, ahol a vetõk menti mozgást nem a feszültségmezõ, hanem geometriai szorító
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körülmények okozzák. Két ilyen esetet említek: például függõleges eltolódás kissé kibillent rétegsort
metsz. Ekkor a rétegeken rátolódások is létrejöhetnek, amelyek karcai a réteglapon vannak és
párhuzamosak az eltolódással. Fordítva is lehetséges, a rátolódások között egy kisebb függõleges
törés eltolódásként reaktiválódik. Ekkor ez eltolódásos karcok lesznek ferdék és a rátolódással
párhuzamosak. Bár az irányított karcok terepi felismerése nem könnyû, de általában nem illeszked-
nek az „igazi” feszültségtenzorhoz.
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3.7. ábra. A vetõk kibillenésének jelei, és a billenésteszt eredménye 4 feltárásban. A billenésteszt pozitív (A), negatív
(B), vagy nem konkluzív (C); azaz a vetõk kibillenés elõttiek (A), utániak (B), a sorrend nem eldönthetõ (C), mivel
utóbbi esetben nagyjából szimmerikus vetõmintát és közel vízszintes tengelyeket kaptunk. Zölddel az adott helyzet
melletti, kékkel az elleni megfigyelések. D) kibillent (gyûrt) senon rétegek a csokvaományi vasútállomásnál (Upp-
04). A kiemelt részlet ferde jobbos-normál karcot mutat. E) A billenésteszt igazolja a vetõk gyûrõdés elõtti korát.
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3.4.4. Fázisbesorolás, epizódok

A kiértékelés következõ lépése a töréseket létrehozó feszültségtípusok fázisokba és epizódokba
való sorolása (3.6. ábra). Ennek során el kell dönteni, a meghatározott feszültségtípusok hány és
milyen feszültségmezõbe sorolhatók, majd azt meghatározni, hogy ez mely regionális deformációs
fázist jellemzi.

A legegyszerûbb esetben egy jellemzõ feszültségtípus (például eltolódásos) megfeleltethetõ egy
regionális fázisnak, melynek feszültségmezeje típusát tekintve homogén. Az értékét tekintve is
homogén feszültségmezõ fennállásához az kellene, hogy a feszültségállapot minden pontban azonos
legyen, azaz a feszültségtengelyek iránya és abszolút értéke is megegyezzen. Nyilván, ez a földtani
térben nem áll fenn, de a feszültségmezõ-számítások az adatok forrásterületére (például egy kõfe-
jtõre) vonatkozóan ezzel az egyszerûsítéssel élnek.

A feszültségmezõ inhomogenitásának legfõbb jellemzõje az irányokban való kisebb nagyobb
eltérés. A szerkezetföldtani gyakorlatban 10-15°-os trajektória-hajladozást nem tekintünk szig-
nifikánsnak, hacsak nincs valami konkrét adat a kis eltérés korbeli különbségére. Az inhomogén fes-
zültségmezõ általános léte jól mutatja, hogy távolabbi feltárásokból származó adatok együttes
kezelése nyilván nem adja meg a pontos feszültségmezõt. Finoman fogalmazva is egy átlagolt, simí-
tott feszültségadathoz jutunk, ami regionális közelítésre megfelelõ lehet, helyi elemzésre jóval
kevésbé. Ezért is törekedtem arra, hogy minden megfigyelési pontból származó mérési adatokat
önállóan kíséreljek meg feszültségmezõ-becslést adni.

Gyakori, hogy két eltérõ feszültségtípust sorolunk egy fázisba. Ez akkor fordul elõ, amikor
eltolódásokat és normálvetõket nem lehet egy feszültségállapotba helyezni, mivel a számítások rossz
illeszkedést mutatnak. Ha viszont a két maximális vízszintes fõfeszültségtengely helyzete a két
feszültségállapotban azonos, feltételezhetjük, hogy a két feszültségállapot egy fázishoz tartozik, de
idõben vagy térben egymással váltakozik. Ezt nevezzük a feszültségtengelyek permutációjának,
amire például Angelier & Bergerat (1983) adott példát (3.8. ábra). A permutációs viszonyban lévõ
feszültségállapotok együtt adják ki a teljes feszültségmezõt. A felhozott példában a feszültségmezõt
transztenziósak nevezem, habár ez a kifejezés kissé eltér a transztenzió (és transzpresszió),
meghatározásától (Sanderson & Marchini 1984), ami jobban a deformációra alapul. Elõfordulhat az
is, hogy a σ2 és σ3 tengelyek permutálódnak, fõleg, ha nagyságuk egymáshoz közeli. Ha ez idõben
többször elõfordul, akkor a széthúzás iránya gyengén kontrollált, és többirányú extenzióról van szó
(multidirectional extension). Ez is lehet egy fázis része, ha idõben nincs különbség a két merõleges
extenziós állapot között.
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3.8. ábra. A feszültségtengelyek permutációja: eltérõ, de
egy fázissá összeköthetõ feszültségállapotok.
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Ha a két azonos tengelyirányú feszültségállapot idõben szétválasztható, akkor vagy egy fázis két
epizódjának, vagy esetleg akár két önálló fázisnak tekinthetjük azokat. Utóbbi esetben a két feszült-
ségtípusnak idõben jól el kell különülniük, bár a két elválasztott feszültségmezõben van hasonlóság,
ami az egyik azonos tengely iránya.

A fázisbesorolásnál figyelembe kell venni, hogy azonos feszültségtípusok is kerülhetnek eltérõ
fázisba, ha arra relatív kronológiai adat vagy egyéb bélyeg utal. Ez az eset, amikor egy feszültség-
mezõ hosszú idegi ural egy adott területet, de a szerkezetek kora alapján idõbeni különbség tehetõ
és a szerkezetek fázisokra bonthatók, nem a feszültségmezõ, hanem kronológiai adatok alapján.

Mivel a kibillenés az egyik legfontosabb deformációs elem, és relatív kronológiai kritérium,
érdemes szerepét a fázisbesorolásban említeni. A kibillenést kiváltó feszültségmezõ nagyon hasonló
lehet a kibillenés elõtt vagy után létezõvel. A hasonlóság általában a tengelyek irányában (vagy
vízszintesre vetített irányában) állhat fenn. Ilyen hasonlóság akkor léphet fel, ha a kibillenés az egyik
feszültségtengelyhez közeli tengely mentén megy vége. Ha nincs nagy idõbeni különbség a két
esemény között, akkor azt két epizódnak vehetjük, melyek egy fázison belül, ugyanolyan jellegû
feszültségmezõben ment végbe. A két epizód feszültségmezõje között van azért egy enyhe a különb-
ség, vagyis a korábbi, ma már kibillent vetõkbõl rekonstruált feszültségmezõ trajektóriái a kõzetben
ferdén futnak, míg a kibillenés utáni deformáció esetén elvileg közel vízszintesek. Ha viszont iga-
zolható a jelentõs idõbeni különbség, akkor két fázisról beszélhetünk, amelynek feszültségmezõi
hasonlóak ugyan, de kissé eltérõek.

A fentiekbõl látható, hogy a területet ért deformációs fázisok és a feszültségmezõk (feszültségál-
lapotok) száma nem feltétlen lenne ugyanaz. Munkámban a hazánk területén azonosított deformá-
ciós fázisokat D1–D13-mal jelölöm, a feszültségmezõket pedig S1–S13-mal. Mint látni fogjuk,
például a D6–D8 fázisok jellemzésére egy feszültségmezõ (mondjuk S6) is elegendõ lenne, ha csak
a feszültségtengelyek geometriai jellemvonásait (tengelyirányait) vennénk figyelembe. Azonban, a
jelen munka keretében a feszültségtengelyek kibillentettségét és korát is elkülönítõ bélyegnek tar-
tom, így a D6, D7, D8 fázisnak az S6, S7, S8 feszültségmezõ felel meg. Így a feszültségmezõk
száma azonos lesz, és elkerülhetõ lesz a számok és jelek közötti kavarodás. Ha nem emelem ki
külön, a Di jel (i=1–13) deformációs fázist és feszültségmezõt egyaránt jelölhet. 

3.4.5. A feszültségmezõk, deformációs fázisok korának meghatározása

Nagyon nagy jelentõségû, nehéz és körültekintést igénylõ feladat a meghatározott feszültségál-
lapotok, feszültségmezõk, fázisok és epizódok korának meghatározása. Ennek két fõ vonulata van,
a „relatív” és „közvetlen” korhatározás, amihez járul még a deformált kõzet kora, esetleg az azt ért
metamorfózis korának ismerete. Egy további, általam egyre gyakrabban használt relatív kronológiai
lehetõség a deformáció és a felszínformák, felszínalakulási események közötti viszony feltárása, ami
a magyar középhegységekben igencsak gyakran lehetséges (Csillag et al. 2009). Ugyancsak növekvõ
számúak a szindiagenetikus szerkezetek.

A kormeghatározásban már jelentõs szerepet játszhat minden olyan információ, mely a
környezet egyéb földtani, geofizikai, geomorfológiai adataiból következik. Ezen „háttértudás” miatt
nehéz azt mondani, hogy a korbeosztás csak az adott pont adataira támaszkodik, az elemzõ elme
szeretne elõresietni és gyorsan regionális eredményre ugorni. A lehetõséghez képest azonban
törekedni kell arra, hogy legyen olyan lépés, amikor csak a pontban elérhetõ korbeli adatra
támaszkodva adunk korokat a feszültségmezõknek. Ezt hangsúlyozandó, az utóbbi években a szte-
reogramokon jelöltem, milyen relatív sorrend adható a szétválasztott csoportokra csak a pont
alapján.
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3.4.5.1. A deformált kõzet kora
Értelemszerûen ez az egyik legfontosabb és legnyilvánvalóbb adat a deformált kõzet kora. Ez

általában meglehetõsen jól ismert, de a kormeghatározás pontosságának ismerete fontos tényezõ.
Gyakran használjuk azonban pontatlanul a kõzet korából a deformáció korára való következtetést.
Például egy szarmatában mért törésrendszer nem feltétlenül fiatalabb szarmatánál, maradhat egy kis
idõ a szarmata végén is a deformációra. Hasonlóan, egy késõ-apti–kora-albai formáción, mint a Tatai
Formáción mért törések nem feltétlen fiatalabbak a kora-albainál. Éppenséggel a kora-albai 4-5 mil-
lió év hosszú, és a Tati F. csak a kora-albai legelején jött létre (Szives 1999), így marad idõ kora-
albai törésre is. A szarmata, apti, albai, de általában is bármely földtani kronológiai egység elég
hosszú ideig zajlott, hogy a kõzet kialakulása és deformációja „elférjen” benne. Az igazán helyes
érvelés az lenne, hogy a deformáció nem lehet idõsebb a kõzet koránál (aptinál). Mégis, az egysz-
erûsítõ gyakorlatban, ha nem tudjuk, hogy a kõzet egy adott kronosztratigráfiai egységen belül mikor
jött létre, akkor a deformáció minimális korát egy egységgel fiatalabbnak gondoljuk. Bár ez a meg-
fogalmazás a rendelkezésre álló adatok alapján korrekt, de a valós deformációs kor mégis lehet
azonos a kõzet korára megadott egységgel. A megfogalmazással tehát óvatosan kell bánnunk.

3.4.5.2. Metamorfózishoz való viszony
A töréses szerkezetek gyakran jelennek meg metamorfizálódott kõzetekben. A deformáció

nyomás-hõmérséklet viszonyainak ismeretében szinte mindig a töréses deformáció a fiatalabb. Ha
ismerjük a metamorfózis korát, akkor a törésekre alsó korhatár adható, ami szûkebb, mint a meta-
morfitok protolitjának kora. Ilyen esetet vizsgáltunk a Pohorjében, ahol a metamorf aljzat-képzõd-
ményekben, de a metamorfizálódott granodiorit-intrúzióban is számos törést mértünk és feszültség-
mezõt azonosítottunk. Mivel a granodiorit keletkezési és metamorf kora is kora-miocén, így a benne
észlelt törések ennél fiatalabbak. 

3.4.5.3. Felszínformák és szerkezetek
A két jelenség között a leggyakoribb viszony, hogy bizonyos szerkezeti elemet egy lepusztulási

felszín elmetsz. Ha a felszín üledékkel lefedõdik, diszkordancia-felülethez jutunk. A fiatal felszínfej-
lõdés esetében ilyen fedõ még nem keletkezett, ekkor magát a lepusztulási felszínt látjuk. Mivel
középhegységeinkben számos lepusztulási esemény nyomát érhetjük tetten (Kaiser 1997), a
szerkezetekhez való viszonyt gyakran megadhatjuk. A magyar földtani elemzés élt is ezzel a
lehetõséggel, hiszen a kainozoos képzõdmények talpán levõ diszkordancia régóta jelentõs deformá-
ciós események, például a bükki gyûrõdés felsõ korhatárát adta. Más esetekben a korábbi lepusz-
tulási felszín deformálódik, elvetõdik vagy kibillen. A Dunántúli-középhegységben gyakori, hogy a
korábbi deformált felszín a negyedidõszakban kitakaródik, felõle az üledék lepusztul. Ekkor a
terepen is jól láthatóvá válik a felszín és az azt deformáló szerkezet. A vértesi térképezés során igen
gyakran alkalmaztuk ezt a helyzetet, egyrészt, mint a deformáció jelzését, másrészt, mint annak
minimum korát megadó relatív kronológiai elemet (Fodor et al. 2004, Csillag et al. 2002, 2004,
2009).

Az eredeti helyzetben megõrzõdött, még nem lefedett lepusztulási felszínek és felszíni formaele-
mek alapvetõek a neotektonikus deformációk azonosításában és azok korolásában. Elvetett
hegylábfelszínek, teraszok, eltérített folyok, mind relatív (és néhány esetben közel „abszolút”) kort
adnak a deformációra. A Pannon-medence több pontján ezt gyakran alkalmaztuk is (Fodor et al.
2005a,c, 2007, Ruszkiczay-Rüdiger et al 2007, 2009).
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3.4.5.4. A feszültségmezõk és töréses szerkezetek közvetlen kormeghatározása
Ilyen adatunk van, ha a szerkezet kora egy viszonylag szûk idõintervallumon belül megál-

lapítható. A megadható szûk idõtartamra utal a pontatlan „abszolút” jelzõ, illetve arra, hogy itt nem
csak relatív sorrend tisztázható egyes események között, hanem egy esemény valamilyen pontosságú
kora.

3.4.5.4.1. Szinszediment szerkezetek
A kormeghatározás szempontjából a legjobb eset, amikor a szerkezeti elem az üledékképzõdés

alatt, szinszediment módon jött létre. Ekkor a szerkezet kora egyértelmûen ismert. Ugyanakkor,
ilyen szerkezetek esetében elég ritka, hogy a feszültségmezõ fõtengelyei pontosan meghatározhatók
legyenek. Egy szinszediment vetõ esetében a vetõkarc ritkán õrzõdik meg, e nélkül viszont a feszült-
ségmezõ típusa és tengelyirányai nem adhatók meg pontosan, legfeljebb becsülhetjük azokat az
elvetés milyenségébõl és a vetõ csapásából.

A szinszediment normálvetõk esetében a levetett blokkban vastagabb üledéksor rakódott le, sõt,
annak megfelelõje a fennmaradt blokkban gyakran meg sem jelenik. Általános jellemvonás, hogy az
elvetés felfelé csökken. Legtisztább, ha az elvetés a rétegsorban felfelé teljesen el is tûnik. Néhány
cm elvetésû vetõknél azonban vigyázni kell, mert az elvetés eltûnése abból is adódhat, hogy a
mozgást az üledék belsõ deformációja (például kompakciója) a vetõ két oldalán eltérõen vette fel:
erre adtam példát líbiai esetekben (Fodor et al. 2005e). A szinszediment eltolódás felismerése
nehezebb, hiszen ott a két blokk eltérõ rétegsora pusztán az elmozdulás miatt is létrejöhet, amikor a
vetõ nem vastagságtartó sorozatokat metsz el. 

A szinszediment mozgások másik altípusa, amikor a fennmaradt blokk egy része, és gyakran
maga a vetõ is lepusztulást szenved, majd ezt a denudált felszínt fedi le az üledék. Ezek a szinszed-
iment vetõletörések, melyekbõl a budai-hegységi eocénben és a vértesi pannóniai esetében többet
azonosítottunk (Fodor et al. 1992a, 1994, 2005c, Fodor 2008). 

Mivel a szinszediment mozgás esetében legalább az egyik blokkban nem konszolidálódott
üledékek vannak, ezért gyakori azok üledékes deformációja, csúszása, áthalmozása: erre a budai-
hegységbeli megfigyeléseink adnak példákat. Az is lehet, hogy a vetõ nem is egy síkszerû felület,
hanem szélesebb zóna, ahol a nem konszolidált üledékek egymásba gyúródnak, és a korábbi elmoz-
dulási sík is deformálódik. Ráadásul a késõbbi diagenezis részben eltüntetheti a deformáció geome-
triai jellegeit. Erre mutat példát a 3.9a ábra, ahol a deformációs zóna ugyan nehezen látható, de a két
blokk rétegsorának eltérése nyilvánvaló. A levetett és fennmaradt blokk üledékei plasztikusan,
együttesen kicsit deformálódtak, mintegy egymásba gyûrõdtek. A szinszediment vetõk kora késõ-
szarmata, de a feszültségmezõ-besorolás D10 és D12 egyaránt lehet.

Gyakori szinszediment szerkezet az üledékes telér. Világos, hogy a telérek nem feltétlen síksze-
rûk és fõleg injekciós teléreknél azok iránya nem is követi szorosan a regionális feszültségmezõbõl
adódó irányt. Ezért üledékes telérek esetében nagyobb adatszám fontos lenne, bár nem mindig lehet-
séges. A Pannon-medencében a legtöbb üledékes telér talán az eocén deformáció alatt jött létre. A
kitöltés márga, mészkõ, homokkõ, konglomerátum, melyek számos példáját Fodor et al. (1992a,
1994), Magyari (1994a, b, 1996) és Fodor & Magyari (2002) dokumentálta a Budai-hegységbõl, míg
Sztanó & Fodor (1997) Nyergesújfaluból, Kercsmár (1995, 2005), Fodor (2008) a Vértesbõl.

Az üledékes telérek elvileg szakításos eredetû szerkezeti elemek, melyek a legkisebb fõfeszült-
ségtengelyre merõlegesek. Ugyanakkor, nem kizárt, hogy egyes telérek ferdén nyíltak ki, azaz közel
nyírásos elemek. Ilyen hibrid, nyírásos és szakításos eredet közötti kõzetréseket Hancock (1985)
különített el. Fodor & Magyari (2002) a Budai-hegységbõl említ olyan üledékes telért, mely mentén
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3.9. ábra. A) Szinszediment vetõ a Sopronkõhida melletti feltárásban, szarmata rétegsorban. A levetett oldalon megmaradt
mészgumós szürkészöld agyag kissé a talpi blokk homokjába nyomult. A deformáció lefele kavicsrétegeket vet, felfelé a zöld
agyag felsõ része fedi. A kismértékû késõbbi felújulás réteglap menti csúszással kombinálódik. B) ferdén kinyíló eocén már-
gatelér a Sas-hegyen (Fodor & Magyari 2002). C-F) Üledékes telér és a kinyíláshoz kapcsolható kinematikai indikátor a gerec-
sei új Vörös-hidi-bányában (DSZM-BB-10, Beke 2010 után). C) az eocén homokkõ-telér képe triász és jura mészkövek között.
D) a teléranyaggal váltakozó kalcitlépcsõk makroszkópos és (E) mikroszkópos képe. F) a szerkezetek sztereogramja, melyek
szinszediment eocén feszültségmezõben jött létre. G) Marószervezetek által megfúrt vetõlap (TARJ-02, Kun-Jáger et al. 1996).
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elmozdulás is történt (3.9b ábra). Másrészt, a budai telérek változatos irányaiból sejthetõ, hogy nem
lehetnek mind szakításos eredetûek, hanem vannak közöttük nyírásosak is.

Kivételesen szerencsés megfigyelést tettünk a Gerecsében, néhány olyan kõfejtõben, ahol a
mezozoos karbonátokat eocén sziliciklasztos kitöltésûtelérek metszenek (3.9c ábra). A telérkitöltõ
homokkõvel együttnövõ kalcitlépcsõket tudtunk megfigyelni (3.9d ábra). A kalcit és üledék vál-
takozása csiszolatban jól látható. E mellett, az üledékben olyan szerkezetek, S-C palásságra
emlékeztetõ nyírózónák, szigma-klasztok jelennek meg (3.9e ábra), amelyek általában képlékeny
alakváltozást jeleznek (Beke 2010), de az adott üledékes esetben inkább plasztikus deformációról
beszélhetünk. Ugyanakkor, a szerkezetek nyírási iránya világos, és így a feszültségmezõ rekonstruál-
ható volt. Ez egy olyan ritka eset, amikor az üledékes telér menti mozgás, és annak iránya, feszült-
ségmezeje megállapítható volt (3.9f ábra).

3.4.5.4.2. Magmás telérek, ásványos erek, magmatektonikus vonalak
A magmás telérek és ásványos erek eredetére a fent leírt gondolatmenet igaz. Elvileg szakításos

eredetûek, de lehetnek nyírásosak, ferdén kinyílt elemek. A magmás telérek annyiban bonyolultak,
hogy a telér létrejöttéhez nem kell feltétlen regionális húzófeszültségnek fennállnia, a feljutó magma
felhasználhat régebbi repedést vagy maga hoz létre ilyet a kõzetben. A magmás telérek e mellett
lokális feszültségmezõt is tükrözhetnek, hiszen kapcsolódhatnak egy vulkáni felépítményen, besza-
kadt kalderában fellépõ helyi széthúzásos feszültséghez is. Nagyobb méretben radiális telérek
kialakulása is így lehetséges. Talán ilyenre példa a Cserhát telérrendszere, amely eltérõ irányú a
Cserhát déli és a Mátra északi elõterében. A líbiai Kufrah-medence keleti peremén számos olyan
magmás szerkezet, (beszakadt kráter) található, melyek „magmatektonikus vonal” mentén
helyezkednek el (Réti et al. in press). Feltételezhetõ, hogy a magma benyomulását aktív törés
segítette, a szinmagmás deformációs fázis során. A magmás teléreket, ásványos ereket abszolút
kormeghatározási adatokból vagy közvetett földtani ismeretekbõl datálhatjuk.

3.4.5.4.3. Bioperforált szerkezetek
A maga nemében különleges, de kor szempontból jól határozható a fúrókagylók, marószivacsok

által érintett törésfelszín (3.9g ábra). A Pannon-medencében erre az eocén törések esetében van
példa, de nemzetközi szinten más korból és szervezetek által érintve is ismertek „bioperforált
szerkezetek”, Montenat et al. (1987) szakkifejezését követve. A hazai eocén példákban a megmart
törésfelszínek egy részén a vetõkarc is megõrzõdött, melyet a marószervezetek nem tüntettek el.
Ilyen módon a vetõk kinematikája is ismertté vált (Kercsmár 1995, 2005, Kun-Jáger et al. 1996), a
feszültségadatok között ezek a legjobbak, hiszen mind a kor, mind a kinematika adott. Felvetõdhet,
hogy a marószervezetek jóval a csúszás (karc) után támadták meg a vetõfelszínt. Ez elvileg lehet-
séges, bár nehéz elképzelni, hogy a szervezetek által kedvelt, erõsen hullámveréses övben egy nyílt
tengernek kitett karcos vetõfelszín semmi elváltozást ne szenvedjen addig, amíg azt a maró-
szervezetek megtámadják. Az viszont lehetséges, hogy egy kõzetrés régebben kialakult, majd egy
újabb fázisban, a sziklás tengerpart kialakulásakor jön létre maga vetõkarc, amely mentén az egyik
blokk a tengerbe csúszik, a feltáruló vetõkarcos lapot pedig fúró-, marószervezet támadják meg.

3.4.5.4.4. Lefedett szerkezetek
Közvetlen („abszolút”) kormeghatározást, bár gyakran csak széles intervallumot adnak a lefedett

szerkezetek. Ezeket fedheti hasonlóan települõ fiatalabb vagy szögdiszkordanciával következõ
képzõdmény. Utóbbira jó példa a tatabányai Felsõgalla házai mögött, a triász mészkõben található
vetõraj, melyet az eocén mészkõ lefed; a szerkezetek keletkezésének lehetséges idõintervalluma így
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jura-lutéciai. Másik eset a Csokvaomány-vasúti bevágás, ahol a kibillent, elvetett senon kõzetet kár-
páti kavics fedi (3.7d ábra). Mind a kibillenés, mind a korábbi vetõk kárpáti elõttiek. Igen gyakori a
kvarter, mint a fiatalabb, szögdiszkordanciával települõ képzõdmény: ebben az esetben a fedés nem
rövidíti meg nagyon a deformáció lehetséges idõtartamát; mivel azonban a fiatal deformációs kor
kizárása is fontos, e fedõképzõdményt is rögzíteni kell(ene).

3.4.5.4.5. Üledékes deformációk
Ide tartoznak azok a deformációs jegyek, melyek az üledék mozgása során jöttek létre, mint

például üledékcsuszamlási redõk, gravitációs tömegmozgások, szeizmitek stb, melyek kora jól
ismert. Bár ezek a mobilis aljzat megállapításához hasznosak, a valódi tektonikus szerkezetek
datáláshoz ritkán adnak segítséget. Például a gyakran emlegetett slump redõk tengelyét a lejtõvel
párhuzamosnak gondolták, de az újabb elemzések (Strachan & Alsop 2006) ezt cáfolják: a slump-
redõk tengelyiránya a lecsúszott test belsõ deformációját tükrözi és idõben változik.

3.4.5.5. „Szin-diagenetikus” szerkezetek
A közvetlen kormeghatározás és a relatív sorrend határán vannak a „diaganezis alatti” korbe-

sorolású szerkezetek. E meghatározás által a szerkezet akkor válik ’abszolút datálhatóvá’, ha ismer-
jük a diagenezis fázisainak korát, egyébként csak egy szélesebb intervallumot és inkább egy sor-
rendiséget tudunk megadni.

E kategóriában többféle szerkezet is kapcsolható, mint a zárt vagy beforrt törések, vetõk,
képlékeny elvonszolások, „puha” karcok, plasztoklasztokat tartalmazó breccsák. A diagenezis alatti
vagy szindiagenetikus minõsítés azt jelzi, hogy a deformáció nem a kõzet mai, valamilyen mérték-
ben cementált állapotában, hanem annál ’puhább’ állapotban ment végbe. Világos, hogy ez nem egy
teljesen pontos kifejezés: a deformáció hatását a kõzetre nem csak annak cementáltsága, hanem a
deformáció sebessége és a kõzet víztartalma is befolyásolhatja. Gyorsan törõ kõzet „puhábbnak”
tûnhet, mint amilyen lenne lassú deformációs sebesség mellett. Ezen szerkezetek részletes tanul-
mányozását francia kutatók végezték el (Hibsch et al. 1992) és a laza üledék deformációjától kezdve
fokozatos átmenetet rögzítettek a teljesen cementált kõzet deformációjáig. Mivel ilyen részletes
vizsgálatra ritkán van lehetõség, megmaradtam a meglehetõsen általános, de ezért pontatlan
besorolásnál. 

3.4.5.5.1. Zárt vetõk
Közvetlen kormeghatározása jó példa, hogy a budai csillaghegyi kõfejtõben számos olyan

vetõcske van, mely csak bizonyos kõzettípusokban látszik, de a vetõlap mentén a két blokk nem
szétválasztható: ezek a „zárt vetõk”. Más kõzetben a vetõ vonala sem látszik, vagyis azokban a dia-
genezis eltüntette a vetõsík nyomát (Fodor et al. 1992a). Ugyanakkor a rétegsorban települnek olyan
rétegek, ahol a már kissé konszolidált üledék szögletes, de nem sarkos klasztjai is megjelennek. E
„plasztoklasztok” jelzik, hogy az üledék igen korán átment a diagenezis egyes fázisain, ami után
összetörhetett, és át is halmozódhatott. A következõ korai diagenezis pedig eltüntette, „beforrasztot-
ta” a vetõsíkokat is.

Hasonló besorolást kaphatnak a lábtalani Bersek-hegy Berseki Formációba tartozó alsó
rétegeiben megfigyelt elemek (Fodor 1998, és Sztanó, Fodor 2009 nem publikált megfigyelés). Az
1-2 cm vastag homokkõrétegeken tisztán látható az 1-3 cm elvetés, de a vetõ vonala a közbefogó
márgában szinte soha, a homokkõben is ritkán látszik (3.10b. ábra). A deformáció tehát még eléggé
puha kõzetet érintett, ahol a cementáció még nem történt meg. Mivel ez a legnagyobb betemetettség
(albai-cenomán?, Sasvári 2009) idéjére végbement, így a vetõk annál idõsebbek.

28

               dc_63_10



Zárt vetõket észleltünk több esetben a líbiai térképezés során. A durvahomokkõ-darakavics
rétegek elvetése, sõt az összekötõ elvonszolt homokkõsáv is jól látható, de a vetõlap és annak a
finomabb homokkõben való folytatása nem (3.10a ábra). A zárt, szindiagenetikus vetõ minõsítés itt
nem ad szûk idõintervallumot, mert a kõzettéválás e medencékben igen elnyújtott is lehet – a teljes
mezozoikumot is felölelheti.
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3.10. ábra. Szindiagenetikus vetõk (A) a líbiai Kufrah-medencében (site 4063, Albert et al. in press), illetve (B) a lábatlani fejtõ
Berseki Márgájában (LABT-FL-100). Puha karcok a (C) líbiai Dur al Quassah hegyvonulat alsó-devonjában (Less et al. 2006,
N 25° 36’ 18”, E 16° 29’ 53”), és (D) a berseki márgában (Sztanó O. felvétele). Kavicstörés a Dachsgraben fejtõjében (S-09),
és kavicsforgásos vetõzóna a sorponkõhidai Réti-forrás IV bányában (S-46).

               dc_63_10



3.4.5.5.2. Puha karcok
A vetõlapok egy részén „puha karcok” is megjelennek. Leginkább a francia irodalom jegyzi

jelenlétüket („striées molles”, Hibsch et al. 1992). Tulajdonképpen ide sorolhatók az agyagon
gyakran megjelenõ „hidroplasztikus karcok” (Bergerat & Csontos, 1987). A „puha” karcok nem éle-
sek, vonalszerûek, mint amit egy kemény tárgy csinálna egy másik kemény tárgyon való mozgáskor,
hanem széles gerincek, lekerekített ’hátak’ vagy lapos vályúk, tompa élû barázdák (3.10c,d ábra). A
karcok gyakran hullámosak vagy íveltek is csúszásirányban. Riedelek helyett apró dombocskák,
kanálszerû mélyedések jelentkeznek. A vetõlapon elkent agyagfolt is megjelenhet. Kalcit ritkán lép
fel, és a kinematikai jegyek is ritkák vagy nehezen értelmezhetõk. Mindezen jegyek arra utalnak,
hogy a csúszás még a cementáció elõtt, többé-kevésbé konszolidált állapotban jött létre. Szélsõ eset-
ben ilyen lehet a szinszediment vetõn megjelenõ karc is, de létrejöhet késõbb, a kõzettéválás során is. 

Utóbbira példák líbiai Sirt-medence nyugati peremén és a Kufrah-medencében megfigyelt puha
karcok a ma már kemény dolomitban, illetve homokkõben (Fodor et al. 2005e). A deformáció csak
széles intervallumban ismert, mert csúszást követõ diagenezis hosszú ideig is eltarthatott. Puha kar-
cok jelennek meg a berseki kõfejtõ középsõ részén is, melyek csatlakozhatnak a már említett zárt
vetõkhöz (3.10d ábra). A Periadria-zóna szlovéniai szakaszán a kárpáti márgában figyelhetem meg
puha karcokat (Fodor et al. 1998). Itt maguk a vetõk is mutatták a korai deformáció jellegzetességeit:
hajlott, ívelt felületek, hullámos alaprajz, a vetõ lesimított volta a rétegzéssel való metszetnél.

Puha karcok lehettek a Hárshegyi Homokkõben is. A kovás deformációs zónák felületén levõ
karcok gyakran inkább tompa gerincek. A komplikációt itt az adja, hogy a karcok egy bonyolult
deformációs folyamat végén jelennek meg. Elõször deformációs szalagok jöttek létre, melyekhez
kovás cementáció társult. A deformáció elõrehaladásával az elmozdulás egy adott lapra koncentráló-
dott, ahol a karcok megjelenhettek. Mivel a kovás cementáció ekkor még nem fejezõdött be, a kar-
cok ezért nem teljesen kemény kõben alakultak ki. Mivel itt a kovásodás ideje jól ismert (oligocén
közepe) ezért a puha karc is pontos deformációs kort ad.  

3.4.5.5.3. Kavicstörések, elvonszolt kavicsok
Számos törmelékes üledékben lehet megfigyelni a tört kavicsok jelenlétét. Több tanulmányban

foglalkoztunk a keletkezés magyarázatával (Fodor et al. 2007), de úgy tûnik, a feszültségmezõ bec-
sülhetõ az adatokból. Amennyiben ezek konglomerátumban, kavicsos homokkõben figyelhetõk
meg, úgy a kavicstörés még a kõzettéválás elõtt, tehát „szindiagenetikusan” jött létre. Példa a Sopron
melletti Dachsgraben, ahol a szétrepesztett kavicsok közeit kora-badeni homokkõ tölti ki úgy, hogy
a törések a mátrixban nem folytatódnak (3.10e ábra).

Egy másik jelenség a kavicsok befordulása a vetõzóna mentén. A kavicsok dõlése gyakran eléri
a vetõzóna dõlését. A folyamathoz laza, nem konszolidált üledék kell, amit az is mutat, hogy a mátrix
gyakran kimosódik a kavicsok közül a zónán belül. A 3.10f ábrán látható „kavicsvetõ” alig kon-
szolidált szarmata üledékben van, így a „szindiagenetikus” jelzõ nem ad szûkebb korintervallumot.

3.4.5.6. Relatív kronológia
A relatív kronológia lényege, hogy két, egymástól valamiben eltérõ deformációs eseményt

észlelünk, ahol azok sorrendje is megadható. Nem szükséges, hogy ismerjük bármelyik esemény
tényleges korát, de ha ez a helyzet, akkor a relatív sorrendbe rakott egyik deformációnak is ismer-
jük legalább az alsó vagy felsõ korhatárát. A relatív kronológiánál használhatók terepi kritériumok,
illetve a kiértékelés során nyert adatok. Mint sok más adat, a relatív kronológia meghatározásának
is van egy megbízhatósági faktora. Ezt a felülíró karcokra Angelier kodifikálta is, bár a többire is
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megadható lenne. E szerint, egy feltételezett vetõkarc-sorrend gyenge bizonyíték két fázis relatív
sorrendjére. Az is belátható, hogy az egymás követõ szerkezetek fizikai nagysága is fontos a meg-
bízhatóság kérdésében. Egy meggyûrt térképi méretû vetõ nehezen megkérdõjelezhetõ sorrendet ad
a két fázis között, a kibillent vetõkarc már kevésbé „erõs”, míg a két felülíró karc még gyengébb
megbízhatóságú sorrendet javasol.

3.4.5.6.1. Elvetett szerkezet
Ebben az esetben egy fiatalabb vetõ elmozdít egy korábbi töréses vagy gyûrt elemet. Vigyázni

kell azonban, hogy ne konjugált töréspárok között keressünk relatív elvetési sorrendet, mert ennek
nincs földtani üzenete. Az elvetett szerkezet gyakran csak az egyik blokkban látszik, de ekkor a fiatal
elvetést igazolni kell, leginkább vetõkarccal. Ha ugyanis az elvetés ténye nem ismerhetõ fel, lehet-
séges, hogy egy fiatalabb szerkezeti elem valamilyen oknál fogva csak egy idõsebb (síkszerû)
elemig tart, és ott T alakban elvégzõdik. Ezek relatív sorrendje azonban fordított, a fiatalabb kõzetrés
elõrehaladása megáll egy, már létezõ keresztezõ törésfelületnél vagy réteglapnál és az öregebb sík
egy másik pontján, látszólag elvetve folytatódik tovább (Hancock 1985).

3.4.5.6.2. Kibillent szerkezet
Igen fontos bármely szerkezet viszonya a rétegek kibillenéséhez. A kibillenés maga egy adott

deformációs fázis vagy esemény része, tehát itt is két feszültségmezõ szerkezetekben megnyilvánuló
hatását vetjük össze. A relatív sorrend háromféle lehet: (1) a vetõ, vagy egyéb szerkezet a kibillenés
elõtt, azaz vízszintes réteghelyzetben, (2) a kibillenés alatt, vagy (3) mai helyzetben, a kibillenés
után keletkezett. Természetesen ezt csak akkor tudjuk eldönteni, ha ismerjük az eredeti réteghely-
zetet: mivel ez magmás kõzetekre, illetve keresztrétegzett kõzetekre általában nem igaz, ekkor ez a
relatív kronológiai adat nem vagy csak korlátozottan kapható meg. A relatív sorrendet akkor rögzít-
hetjük, ha az elemzés során a billenésteszt eredményt ad, ezt a folyamatot a 3.4.3. „Billenésteszt”
fejezetben tárgyaltam (3.7. ábra). A relatív kronológiai érték annál jobb, minél jobban ismert az adott
feltárás kibillenésének ideje. A „billenés” alatti minõsítés a legszerencsésebb, hiszen ekkor a defor-
máció korát is behatárolhatjuk, amennyiben ismerjük a kibillenés abszolút korát.

A gyûrõdés mellett, eltolódás vagy normálvetõ is okozhatja a rétegsor és a beléjük rögzült koráb-
bi szerkezetek kibillenését. A Pannon-medence üledékeiben igen gyakori, hogy a normálvetõ levetett
blokkjában észlelünk a kibillenés elõtti, esetleg a kibillenés alatt létrejött korábbi töréseket. Nagyon
gyakori, hogy egy folyamatos deformációs eseménysor egyes epizódjai öltenek testet a kibillenés
elõtti, alatti, utáni törésekben, ekkor a relatív sorrend epizódok között állapítható meg. Ilyen történt
a szlovéniai Majsperk esetében, ahol a kibillenés elõtti vetõk, a kibillenés maga és az azt követõ
törés ugyanolyan feszültségmezõben történt (3.11. ábra). Más esetben azonban eltérõ feszültség-
mezõ jellemezte a kibillenés elõtti és utáni szerkezeteket. Csak e feszütlségállapot típusában van
különbség a trákiai Domuz dere feltárásban. Bár a minimális feszültségtengely a kibillenés elõtt,
alattt és után nem változott, de a kronológiai adatok miatt utóbbi kettõ egy másik fázis két epizódja,
a kibillenés elõtti vetõkhöz képest (3.11b ábra). Végül, a szlovéniai Ribnica-Selnica árokban mért
adatoknál a kibillenés után megváltozott a feszültségmezõ (3.11c ábra).

3.4.5.6.3. Gyûrt szerkezet
Kisebb terepi méretû redõ gyakran deformál korábban kialakult töréses szerkezeteket. Ezek

felismerése nyilván akkor lehetséges, ha a gyûrõdés nem túl erõs. A terepen közvetlenül is felismer-
hetõk például a gyûrõdés utáni karcok, amennyiben azok a gyûrt rétegek helyzetétõl függetlenül
metszik azokat. Vigyázni kell azonban azokra a karcokra, melyek a gyûrõdés során jönnek létre:
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ezek leginkább a réteglapokon megjelenõ, a redõcsuklóra többé-kevésbé merõleges karcok. Ezek
nyilván a redõzõdéssel együtt keletkeztek, így relatív koruk ugyan rögzített, de a feszültségmezõ-
meghatározásban alig játszanak szerepet. A Dunántúli-középhegységben gyakran csak a monok-
linálisnak tûnõ egyik redõszárnyon látjuk a korábbi szerkezetet, munkámban ezeket kibillent
szerkezetként is említem.

3.4.5.6.4. Felülíró karc
A terepi mérések jellegébõl adódón talán a leggyakrabban megfigyelt relatív sorrend-kritérium.

Fennállhat két vetõkarc vagy egy karc és más töréses elem, például kalcitér, üledékes telér viszony-
latában. Utóbbi esetben könnyebb a sorrend megállapítása, hiszen a karc felett kivált kalcit vagy
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3.11. ábra. Feszültségmezõk közötti relatív sorrend kibillentet szerkezetek alapján. A) A kibillenés elõtti, alatti
és utáni feszültségállapotok egy fázis három epizódját adják, B) A kibillenés elõtti szerkezetek önálló fázist
alkotnak. C) A kibillenés utáni feszültségállapot önálló fázist jelent.

               dc_63_10



éppen fordítva, a karcok által lecsiszolt korábbi ér sorrendje látható. Viszont, a felülíró két karc
esetén a sorrend megállapítása nem egyszerû és több szubjektív elemet tartalmaz. Tapasztalatom
szerint a legjobb kritérium, ha a korábbi karc vályúinak oldalában láthatunk bemaró sztilolitokat,
melyek végei mindig az idõsebb karc vályúperemén vannak. Az idõsebb vályúk pereménél kezdõd-
hetnek a fiatalabb kalcitlépcsõk. 

Az egy szintben levõ keresztezõ karcok sorrendje bizonytalan. Jobb a helyzet az olyan bemaró
karcok esetében, amikor a fiatalabb generáció elvágja vagy a vetõlap egyes részein teljesen eltünteti
a korábbi karcokat (3.12. ábra). Ilyenkor az új karc a régebbieknél mélyebben vághat bele a kõzetbe
oly módon, hogy egyes helyeken a kevésbé bemart, idõsebb karcok is megmaradnak. Sajnos, a fordí-
tottja is lehetséges, vagyis amikor a fiatalabb karc az idõsebbet a vetõ nagy részérõl legyalulta, és
utóbbi csak ott maradt meg, ahol az a „legmélyebbre” szántott a kõzetben vagy a fiatalabb karchoz

képest „nyomásárnyékban” van. A sorrend
eldöntését segíti, ha az idõsebb karchoz tar-
tozó kalcitlépcsõn látunk a fiatalabb gen-
erációhoz tartozó karcokat (3.12. ábra). 

Gyakori, hogy két kalcitlépcsõ-generá-
ció jelenik meg egymás felett. Ekkor nem
feltétlen a felül látszó a fiatalabb: ehhez
figyelembe kell venni azt is, hogyan
helyezkedtek el az elvetett blokkok
határához és a vetõkinematikához képest. A
sorrend megállapítása implicite magában
foglalja azt a természeteses, bár nem
feltétlen igaz feltételezést, hogy a vetõ és
kalcitkérge a felújuláskor a kalcitlépcsõk
középvonalában és nem a kõzet/kalcitlépc-
sõ határon nyílik fel. E középvonal felis-
merése fontos az adott vetõlap és
kalcitlépcsõi esetében.

A vetõkarcok nagysága nem használ-
ható kritérium a sorrendiség megadására.
Lehetséges, hogy a fiatalabb karc csak egy
kis felületen jelenik meg, máskor éppen a
korai karcokból maradt kevés. Ugyancsak
igen bizonytalan a karc „mállottsága”. 
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3.12. ábra. A) felülíró karcok a vértessomlói külfejtés-
ben, eocén mészkõ vetõlapján. A fiatalabb, ferdébb
karc egyrészt görbül, bemarja az idõsebb karcot és
kalcitot, sõt helyenként az új mozgás teljesen lecsiszol-
ta a korábbi karcot. B) ívelt, 3 fázisban keletkezett
vetõkarc a gánti Angerrét-fejtõben (Márton & Fodor
2003).
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A felülíró karcok egyik típusának vehetõ az ívelt/görbült karcok esete. Ilyenkor a karc iránya
fokozatosan változik. Ha a szögeltérés nem nagy, akkor az ívelt karc még ugyanabba a feszültség-
mezõbe sorolható, és csak a lehetséges változás tendenciáját jelzi. Jelentõsebb irányváltásnál azon-
ban az ívelt karcok egyes szakaszai eltérõ feszültségmezõben jöttek létre. Erre példa az Almási
(1993) által dokumentált gánti íves karcok esete, melyek valószínûleg akár három feszültség-
mezõben alakultak ki (3.12b ábra) (Márton & Fodor 2003).

Minden esetben érdemes feljegyezni a sorrend meghatározásának biztosságát a kinematikánál
alkalmazott biztos, valószínû, feltételezett kategóriákkal. A karc sorrend bizonytalansága miatt egy-
nél több adatszámra kell törekedni. Az egymásra rakódott karcok relatív sorrendhez való fel-
használásának további kritériuma, hogy a felülírt karcok mindegyikének illeszkednie kell egy
feszültségtípusba; az olyan karc, amely éppenséggel a kimaradó adatok közé kerül, nem sokat segít
a relatív kronológia felállításában. 

3.4.5.6.5. Reaktiváció a vetõk geometriája alapján
Korábban létrejött törési felületek reaktivációja is relatív sorrendet határoz meg. Ezt a fajta

kritériumot leginkább a sztereogramok elemzésével lehet felismerni, terepen nem feltétlen látjuk
meg. A legtöbb esetben arról van szó, hogy egy vetõtípus karcai olyan síkokon jelennek meg, ame-
lyek nem a vetõtípusra jellemzõek. Gyakori, hogy a kiegészítõ normálvetõk geometriáját mutató
síkokon eltolódásos vagy ferde karcok jelennek meg. Míg az eltolódások elvileg közel függõleges
síkok lennének, ahol a kiegészítõ vetõk metszetvonala függõleges, addig a reaktivált esetben ez nem
következik be. A vízszintes karcok közepesen dõlõ síkokon lépnek fel, amelyek önmagukban is
kiegészítõ töréspárnak tûnnek. Ezen geometriai jellemzõkre példák a cserháti Nagylóc jobbos
eltolódásai, és a trákiai Domuz dere feltárása, ahol a kiegészítõ normál töréspárokon jelennek meg

jobbos karcok (3.13. ábra).

3.4.6. A feszültségmezõk kor-
beosztásának véglegesítése

A feszültségmezõkre vonatkozó,
egyes mérési pontokban megál-
lapítható, szélesebb vagy szûkebb
intervallumot adó koradatokat
regionális szinten összegesíteni kell.
Ekkor az egyedi feltárások relatív és
közvetlen kronológiai adatait
összesítjük egy adott régióban.
Ehhez hozzáadhatjuk az egyéb föld-
tani forrásból származó, korra
vonatkozó információkat.
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3.13. ábra. Fázisok közötti relatív sorrend a
törések geometriája alapján. Mivel a késõbbi
karcok reaktiválják a korábbi töréseket, ezért
vetõlapjuk nem a késõbbi, hanem a korábbi
kinematikának megfelelõ Mohr-párokat mutat-
ja.
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Figyelembe kell azonban venni, hogy ezek majdnem mindig bevetített adatok és így értékük a
bevetítési távolság függvényében csökken. Ezen adatsorban is vannak relatív és „abszolút” jel-
legûek, amennyiben sorrendet vagy korintervallumot adnak meg. Ezen adatok összesítésével adható
meg egy feszültségmezõ, deformációs fázis kora. A részletekbe való elmerülés helyett két példát
ragadok ki.

Egy nagyobb térképi vetõ fennmaradt blokkjában gyakran mérhetünk úgy, hogy a levetett
blokkot nem látjuk. Amennyiben azonban más adatokból, például fúrásból a levetett blokk
felépítése, az elvetett legfiatalabb kõzet kora ismert, úgy a mért fázisra alsó korhatár adható. Ilyen
eset a gánti déli buszmegálló feletti dombon, triászban mért adatok: közvetlenül csak a poszt-triász,
esetleg a kibillenés utáni (poszt-coniaci) kor adható meg. Viszont, a levetett oldal felépítése jól
ismert, késõ-miocén és esetleg kora-pliocén üledékek is levetett helyzetben vannak, így a becsült
feszültségmezõ késõ-miocén utáninak tûnik. 

Még jobb a helyzet, ha a levetett oldalon szintektonikus üledékképzõdés azonosítható. Ilyen áll
fenn a Vértes keleti peremén, a Csákvár-Zámolyi-medence nyugati oldalán, ahol fõleg fúrások
alapján rajzolt szelvényen több vetõzóna azonosítható (3-14. ábra). A Csv-22, -23/a és Csá-1 fúrá-
sok között haladó zóna a szarmata és a pannóniai Csákvári Formáció keletkezése alatt mûködött,
mivel a levetett oldalon a rétegvastagság lényegesen nagyobb, mint a fennmaradt blokkban. A mor-
fológiai peremvetõ mentén a csákvári Szõlõ-hegyen valóban sikerült is olyan, kisebb szinszediment
szerkezeteket, teléreket mérni, melyek szintén a vetõk késõ-miocén aktivitására utalnak, ezeket a
D12 feszültségmezõbe soroltuk. Az elvetett legfiatalabb képzõdmény pedig azt mutatja, hogy a
vetõk még a pliocénben is mozogtak. E megfigyelés regionális kiterjesztése révén azt állíthatjuk,
hogy a perem mentén megfigyelt D12 feszültségmezõ a késõ-miocén–kora(?)-pliocén alatt
mûködött. Más a helyzet a szintén igazolt szarmata mozgással. A Csákvár-Zámolyi-medence más
részeirõl olyan adatunk van, mely eltérõ feszültségmezõt, tehát kissé eltérõ vetõkinematikát mutat.
Így a szelvényben látható szarmata mozgás nem ad igazolást a D12 fázis szarmata korára, de a D10
mozgásra igen.
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3.14. ábra. Vetõ mozgásidejének és kinematikájának megállapítása komplex adatrendszerrel. A fúrások alapján a vetõ
mozgásidejét, a peremen mért vetõkkel a kinematikát becsülhetjük meg (Csillag et al. 2004). K–Ny-i szelvény a Vértes keleti
peremén és elõterében, a Csákvár–Zámolyi-medencében, mely mutatja a D10 szarmata, a D12 késõ-miocén és az annál fiata-
labb (D12–13) vetõket. Jelmagyarázat: Q: kvarter általában, vM3–Pl1: Vértesacsai F., soM3: Somlói F., cM3: Csákvári F.,
gM2: Gyulafirátóti F., gvM2: Galgavölgyi F., szM2: Szilágyi F., T: triász általában. Szelvény helye a 3.17. ábrán.
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3.4.7. Paleomágneses adatok
felhasználása

Márton Emõvel folytatott több
éves pannon-medencebeli kutatásaink
arra mutatnak, hogy a feszültségada-
tok elemzése, a kor- és fázis-
besorolás véglegessé csak a pale-
omágneses és feszültségadatok inte-
grálásával válik. Ezért a kiértékelés
végsõ, de igen fontos része ezen
geofizikai adatrendszer figyelem-
bevétele. A paleomágneses adatok
ugyanis a deformáció egy fontos for-
máját, a függõeges tengely körüli
forgást mutatják ki. Ugyane deformá-
ciós folyamatok tükrözõdnek a fe-
szültségmezõben is. A két adatsor
egymástól független módszerrel
készül, de mivel ugyanarról a jelensé-
grõl alkot képet, a kétféle információ
kölcsönösen összekapcsolt: nem
lehetséges jó feszültségmezõ értel-
mezés a paleomágneses adatok fi-
gyelembe vétele nélkül.

A kapcsolat elvét és hazai ada-
tokon való alkalmazását számos
tanulmányban mutattuk be (Márton &
Fodor 1995, 2003, Fodor & Márton
1999, 2003). Ennek lényege, hogy a
függõleges tengelyû forgás elõtt és az
után létrejött törésmintának és a
forgás irányának, nagyságának
összhangban kell állnia egymással.
Egyszerû esetben a forgás ideje alatt
nem változik a külsõ feszültségmezõ,
de az elfordult blokkban rögzült egy
korábbi esemény törésrendszere. A
korábbi törésekbõl becsült feszült-
ségtengelyek helyzete a forgás utáni
mezõ tengelyeihez képest látszólag
elfordult (3.15. ábra). A látszólagos
feszültségmezõ-forgás iránya ellen-
tétes a blokkforgással, azzal szögben
azonos, és ugyanazon idõtartam alatt
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3.15. ábra. A függõleges tengelyû blokkforgás és a feszültségmezõ változásá-
nak összefüggése (A) állandó feszültségmezõben, (B) változó feszültség-
mezõben (Márton & Fodor 2003, módosítva).
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ment végbe. Kissé komplikáltabb a helyzet, ha a forgás ideje alatt is létrejöhetnek törések, de ezek
kora a forgás idejére kell, hogy essen. Ilyenkor az egyes törési események között a maximális
fõfeszültségtengelyek a forgásnál kisebb mértékben változnak. Az is elõfordulhat, hogy magát a
forgási eseményt egy kismértékû feszültségmezõ-változás idézi elõ: ekkor a forgás elõtti és utáni
feszültségmezõk fõtengelyeinek látszólagos változása nem azonos a blokkforgás mértékével, a
Pannon-medencében annál nagyobb (3.15b ábra). Végül, az is lehetséges, hogy a forgás elõtt vagy
után nem történik töréses deformáció: ekkor az adatok összekapcsolása kevesebb konklúzióval jár.

A kombinált paleomágneses és feszültségmezõ-adatrendszerek alkalmazásának elõnye, hogy a
forgásról és a törésrendszerekrõl alkotott kép kölcsönösen pontosabb lesz, a forgás nagysága és az
események ideje tekintetében. A kombinált módszer következetes használatával olyan kronológiai
adatokat is kaphatunk, mely csak az egyik módszer alkalmazásával nem állhat elõ. Olyan
eseményeket választhatunk szét, mely valamelyik módszer egyedüli alkalmazása esetén annak hiba-
határa körül van, tehát nem lenne felismerhetõ. Erre ad példát a Dunántúli-középhegység paleomág-
neses vizsgálata (Márton & Fodor 2003), amelyet a 4.12. fejezetben fejtek ki.

A paleomágneses adatok összevetésénél figyelni kell a dõléskorrekcióra is. A forgás korrigálása
vezethet el a feszültségadatok rekonstrukciójához, eredeti helyzetben való kezeléséhez. A szlovéni-
ai Periadriai-vonal mentén mért feltárásokban a mért ÉK–DNy-i összenyomás, és a visszabillentett
K–Ny-i összenyomás nehezen lenne értelmezhetõ a jobbos vetõzónában (3.16. ábra). Azonban, a
paleomágnesesen korrigált feszültségtengelyek ÉÉNy–DDK-i összenyomást mutatnak, ami már job-
bos kinematikát jelezne a Periadriai-vonal mentén. Jobbos eltolódási zónában pedig a keleti forgás
gyakran létrejön (Ron et al. 1984).

A paleomágneses adatok tehát visszahatnak a fázisbesorolásra, sõt annak kormeghatározására is.
Ritkán tehetõ meg ez az összevetés a feltárások egyedi szintjén, még ha van is paleomágneses adat.
Sokkal inkább a regionális korbeosztás szintjén végzendõ el a mûvelet, mert a fázisbesorolás csak
így válik véglegessé (3.6. ábra).

3.4.8. Egy adatsor elemzésének bemutatása

Alább bemutatom egy fontos mérési hely adatsorának elemzését, a töréses adatok kiértékelési
folyamatának és végeredményének szemléltetésére (2. függelék). Az ábrán és a szövegben utalok a
regionális fázisnevekre, amelyeket késõbb részletesen tárgyalok.
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3.16. ábra. A feszültségadatok
rekonstruálása visszabillentés és
paleomágneses korrekció után
(Fodor et al. 1998).
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A sümegi Sintérlapi-kõfejtõben mért 127 adatot két alpontra osztottam fel a deformált kõzet kora
szerint (senon és apti). Az apti mészkövön meredek, rétegpárhuzamos rátolódásokat és azokkal kis
szöget bezáró rámpa-rátolódásokat mértem. Némelyik rátolódás átbuktatódott és normál jellegûvé
vált. Éppen ezért, elsõ lépésként elvégeztem billentéstesztet, néhány elkülönülõ csoportra. A
rátolódások billentés elõttieknek bizonyultak, míg néhány balos eltolódás kibillenés utáni (2.
függelék, 2. oldal, Lapi-2-taK1_0). Az is fontos, hogy jelentõs különbség adódott a mai állapotban
számolt feszültségtengelyek, a visszabillentett tengelyek és az újraszámolt tengelyek között. Ez arra
is utal, hogy célszerû az újraszámolást elvégezni és a „szimpla” visszabillentett feszültségtengely
félrevezetõ is lehet.

A rátolódásokhoz olyan vetõk is kapcsolódtak, melyek iránya változatos, de a rajtuk levõ karcok
a rátolódásokkal párhuzamosak. Ezeket transzfer vetõknek tekintettem és több kisebb csoportba osz-
tottam (2. függelék, 3. oldal). A feszültségmezõ-számításnál elõször csak a rátolódásokat, majd a
rátolódások és transzfer-vetõk különbözõ kombinációját is figyelembe vettem. Végül, e csoportokat
visszabillentettem, és a billentés után újraszámoltam a feszültségtenzort (ezek a ’recalculated’ tenzo-
rok). A terepi megfigyelések, és a billentésteszt alapján egyértelmû, hogy a rátolódások a kibillenés
elõtt jöttek létre. Ezeket a végeredmény-oldalon a D3a epizódba soroltam (2. függelék, 5. oldal).

A kibillenés (a mezozoos rétegsor gyûrõdése) hasonló feszültségmezõben ment végbe, mint a
billenés elõtti rátolódások. Az S3 feszültségmezõ tehát a D3a és D3bc epizódokat jellemzi, az S3a
kibillent mezõ a D3a epizódot, az S3bc a D3bc gyûrõdést (2. függelék, 5. oldal). Haas et al. (1984)
egyértelmûen tisztázta, hogy a fejtõben a kibillenés — és így a megelõzõ rátolódások — senon elõt-
tiek. A gyûrõdés pontosabb kora azonban ismeretlen.

Önálló feszültségteret és fázist alkotnak a barna és vörös kalciterek. A meglehetõsen szóró ada-
tok alapján ÉK–DNy-i széthúzás becsülhetõ. Amint arra Haas et al. (1984) rámutatott, e kalcitok
kora is megelõzi a senon üledékképzõdést. Viszont, metszik a kibillent apti rétegeket, tehát a
gyûrõdés utániak. Így a deformáció helyi sorrendjében a harmadik eseményt képezik ((2. függelék,
1. és 5. oldal, Sinterlap_calcite-3).

A senonban mért vetõkre automatikus csoportszétválasztást alkalmaztam (2. függelék, 4. oldal).
A szétválasztott három tenzor igen jó illeszkedést mutat, és csak 5 adat nem került egyikbe sem. A
K–Ny-i kompresszió, a KÉK–NyDNy-i extenzió és az ÉÉNy–DDK-i kompresszió valószínûleg
megfeleltethetõk a D8, D10 és D11 regionális fázisoknak (2. függelék, 4. 5. oldal). A D11 fázis az
apti kõzetekben is észlelt, ahol a balos eltolódások a billentést-teszt alapján biztosan kibillenés utá-
niak (2. függelék, 2. és 5. oldal, Lapi-2-taK1_0). A D8 és D11 fázis között relatív karc-sorrend
valószínûsíthetõ, ezért a D8 a deformáció sorrendben a 4. lehetett (2. függelék, 5. oldal). A D8 és
D10 között a karc-szuperpozíció sorrendje nem volt minõsíthetõ, a D10 és D11 fázis között relatív
sorrend közvetlenül nem volt tisztázható, ezért e két fázis az 5.–6. szerkezeti eseményt adhatta.

A senonban mért törésekre végzett automatikus szétválasztás maradékából egyet kézzel
kiemelve, a közvetlen tenzorszámítás elfogadható eredményt adott (2. függelék, 4. oldal, 7-es törés-
csoport). Az ide sorolt egyik vetõ elmozdítja a D10-es fázis egyik eltolódását, ezért e gyengén
meghatározott feszültségmezõt a legfiatalabbnak (7.) vélem. Ez a relatív besorolás ad alapot arra,
hogy a feszültségadatot ne a D5, hanem a D12 fázisba soroljam (2. függelék, 5. oldal).

3.5. Töréselemzés és regionális vetõminta
A törések fentebb bemutatott elemzésének és a feszültségmezõ-meghatározásnak sokrétû célja

lehet. Kutatásaim során igyekeztem összekapcsolni a feszültségmezõ-adatokat és a térképen megje-
lenõ felszíni vagy felszín alatti deformációs mintát. Az összekapcsolás kölcsönösen egymásra ható
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folyamat: a térképi vetõminta segíthet a mezoméretû szerkezetek kormeghatározásában, míg a
feltárásokból számolt feszültségmezõ alkalmas a térképi vetõk kinematikájának becslésére. Az
összekötés eredménye egy olyan szerkezetföldtani modell lehet, amely egyszerre kívánja mag-
yarázni a mezoméretû feltárások töréseit, a feszültségmezõ-adatokat, a térképi vetõmintát, a füg-
gõleges tengelyû forgásokat és a vetõk mélybeli folytatásáról nyert információt. A Pannon-
medencére vonatkozó eredményeimet a következõ fejezetben mutatom be, de a módszer egyes
részeirõl alább adok példákat.

3.5.1. A vetõgeometria leképezése

A deformációs minta (töréses esetben vetõgeometria) leképezése 3 dimenziós feladat és számos
földtani adatot igényel. Feltárt területeken a Google Earth kép is szinte elegendõ, míg a hazai fedett
területeken a mélyföldtani, fõleg geofizikai adatokra is nagyon nagy szükség van. Mivel a Vértes az
a terület, melyet legrészletesebben vizsgáltam, errõl mutatok be egy példát. A felszíni vetõket a
térképezés segítségével rögzítettem. A negyedidõszakkal vagy fiatal üledékkel fedett területeken fel-
használhattam a fúrási adatokat. Bármely rétegtani szint felszínének térképe leképezhetõ, de a pre-
kainozoos felszín a leggyakrabban használt és talán a legjobban felismerhetõ felület. A felszín mere-
deken dõlõ szakaszai vetõket vagy redõket (monoklinális flexúrákat) jelenthetnek. 

A fúrásokat a legtöbb esetben kiegészíthetjük erõtérgeofizikai adatokkal. A Vértes esetében, Kiss
János és Gulyás Ágnes (ELGI) kollégáim segítségével Bouguer-anomália-térképet és gradiens-
térképet használtam. A 3.17. ábrán jól látható, hogy a negatív anomáliák medencéknek, a pozitívabb
értékek kiemelt hátaknak felelnek meg. A gyorsan változó értéket mutató zónák pedig vetõkre utal-
hatnak. A vértesi vetõminta kvarterrel fedett részét a fúrások és a Bouguer-anomália-térkép együttes
használata segítségével tudtam leképezni. A legjobb esetben a Bouguer-térkép anomáliái egybeestek
fúrási adatokkal, melyek jelezték a pre-kainozoos felszín elmozdulását.

A vetõminta leképezésében igen fontosak a szeizmikus reflexiós szelvények és 3D adattömbök.
A Pannon-medence több területérõl felhasználtam ezeket (Fodor et al. 1999, Fodor et al. 2005a,
Ruszkiczay-Rüdiger et al. 2007, 2009). Bár e lépcsõben és a vetõk korolásában meghatározó a
szerepük, de szeizmikus szelvények alapján a vetõkinematika nem határozható meg pontosan. A lev-
etett blokk természetesen látszik, de a mozgás irányát, a vetõkarcot nyilván nem észleljük, és a kine-
matika megadása csak „külsõ” feszültségadatok bevonásával lehetséges, amint azt a 3.14. ábrán
bemutattam. 

3.5.2. A vetõjelleg meghatározása

A vetõjelleg közvetlen meghatározása akkor lehetséges, ha maga a vetõfelület vagy zóna fel van
tárva és azon kinematikai indikátorokat mérhetünk. Ez sivatagban gyakori, de a hazai viszonyok
között korlátozott. Ugyanakkor, a vértesi térképezés során egyre több esetben sikerült természetes
feltárásokban vagy magát a vetõt, vagy attól néhány 10, esetleg 100 méterre levõ vetõt azonosítani.
Ilyenek a gánti bányaterület vetõi, melyek közvetlenül is láthatók (Almási 1993, Mindszenty &
Fodor 2002, Fodor 2007). A vértesi Zámoly-bükki-eltolódás esetében a fõ deformációs zóna mellett
több feltárásban is észleltem a vetõt magát vagy annak közvetlen szomszédságát (3.18. ábra). A kine-
matikai adatok, és a belõlük nyert feszültségmezõ egyértelmûen megadja a K–Ny-i vetõk jobbos, az
ÉÉNy–DDK-i vetõk balos eltolódásos jellegét és a maximális feszültségtengely NyÉNy–KDK-i
irányát. A térképezés segítségével még az elmozdulások térképi mérete is megadható, mivel mind-
két eltolódás mellett sikerült elvetett markert találni. A közel vízszintes vetõkarcok egyben azt is
jelzik, hogy a térképi elvetés közel áll a valódi elvetés mértékéhez. Részletes vizsgálatokkal tehát
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itthon is elõre lehet lépni. Világos azonban, hogy a legfontosabb hazai szerkezeti határok, mint
például a Közép-magyarországi-zóna sohasem lesz elérhetõ e módon.

A vetõjelleg közvetett meghatározása esetén a környék feszültségadataiból vetíthetünk. A
szelvényben a 3.14. ábrán, térképen a 3.17. ábrán bemutatott kelet-vértesi vetõket a szelvényen
látható sztereogramok és a becsült feszültségtengelyek normál jellegûnek mutatják.

Általánosan is felhasználhatjuk a feszültségmezõt egy „modellezett kinematika” megadására.
Ekkor úgy jártam el, hogy a fázis (epizód) mért vetõtípusait összetettem egy „egyszerûsített
vetõmintába”, melyben a vetõk és redõk irány szerint a fõfeszültségtengelyek helyzete és Anderson
(1951) modellje alapján rendezettek. Ezt kiegészítettem a modell által még lehetséges vetõkkel
(például balos eltolódásokkal, ha csak jobbost mértem). Így a fõ vetõtípusok egy iránnyal
jellemzettek, az átmeneti irányokban átmeneti jelleget tételezek fel. Egy adott konkrét vetõ kine-
matikája az egyszerûsített vetõmintához viszonyítható. 

Példaként a Darnó-zónát említem, ahol a fõ törésekrõl közvetlen kinematikai adat nem állt ren-
delkezésemre. A deformáció-mintát felszíni térképek, fúrások, a Bouguer-anomália-térkép és
szeizmikus szelvények alapján képeztem le. A feszültségadatokat több mérési ciklus adata alapján
számoltam. Ezek alapján az ottnangi elõtt a Darnó-zóna mentén NyÉNy–KDK-i összenyomás
uralkodott, majd az ottnangi alatt változás történt, a maximális feszültségtengely ÉÉNy–DDK-i lett,
és a mezõ típusa is eltolódásossá alakult (Fodor et al. 1992b, 2005d). Ezek alapján a Darnó-zóna az
ottnangi elõtt rátolódásos, az ottnangi–kora-badeni alatt pedig balos eltolódásos lehetett (3.19. ábra).
A mezovetõk ezzel az értelmezéssel összhangban vannak. A balos eltolódásos jelleg összhangban
van a zónáról manapság elterjedt véleménnyel (Zelenka et al. 1983), míg a rátolódásos jelleg más
publikációkkal (Jaskó 1946, Telegdi Roth 1951, Sztanó & Tari 1993). 

3.5.3. Kormeghatározás, komplex értelmezés

A vetõgeometria leképezése és a vetõkinematika meghatározása kiegészül a vetõk és egyéb
szerkezetek korának megadásával, majd a szerkezetfejlõdés leírásával. Ezt a komplex folyamatot a
Darnó-zóna elemzésének folytatásával szemléltetem. 

A Darnó-zóna esetében a fázisok korbeosztása nagyban támaszkodott a paleomágneses adatokra.
Márton & Márton (1996) által kimutatott nyugatias rotáció az ottnangira esett. A forgás iránya (nyu-
gati) és szöge (40-50°) megegyezett a két említett feszültségmezõ közötti látszólagos fordított (keleti)
forgással és a tengelyek közötti szögkülönbséggel (3.18. ábra). Ezért Márton & Fodor (1995) a két
jelenséget összekapcsolta, és a változást-forgást az ottnangira tette. A korábbi földtani adatok alapján
egy regionális diszkordancia nyomozható a területen a paleogén-eggenburgi és fiatalabb kõzetek
között. Az újabb elemzések (Ádám, 2006) szerint a diszkordancia feletti szenes sorozat (Salgótarjáni
Formáció) kora kárpáti–kora-badeni, így a rétegtani hiány, a paleomágneses forgás és a feszültség-
mezõ-változás azonos intervallumban, az ottnangiban történhetett; ezt a késõbbiekben a D9a epizód-
dal azonosítom. Vagyis, az integrált adatok összecsengenek, és megadják a Darnó-zóna kinematikai jel-
leg-váltásának korát. A zónán keresztül húzott szelvények jól mutatják (Radócz 1966), hogy az ottnan-
gi utáni rétegsor vékony és csak kis mértékben változik a zónán keresztül, vagyis lefedi a korábbi
szerkezeteket: ezt látjuk például a csokvaományi említett feltárásban is (3.7 ábra). Ezzel szemben, a
zóna elõtti mélyedés szeizmikus elemzése tisztán kimutatta annak szinszediment jellegét az
egri–eggenburgi korszakra vonatkoztatva (Sztanó & Tari 1993), és ezt értelmezésem is megerõsíti.
Ebbõl az adódik, hogy az ottnangi elõtti deformáció lényegesen jelentõsebb volt, mint az ottnangi
utáni. Ez az elemzési pont már alkalmas arra, hogy a Darnó-zóna regionális, geodinamikai szerepére
is választ adjon: ez a szerep fontos a paleogén-eggenburgi, kevésbé a kárpáti–kora-badeni során.
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3.6. Feszültségmezõ és regionális geodinamika
A feszültségmezõ-adatok felhasználhatók regionális geodinamikai következtetések megtételére

is. Alapkutatási szempontból talán ez az egyik legizgalmasabb kérdés, és a feszültségmezõ ismerete
valóban alapvetõ a regionális tendenciák, kompressziós hegységképzõdések és széthúzásos
medencealakulási fázisok nagy ívû értelmezésére. Ezzel kapcsolatban, a feszültségadatok a
lemeztektonikai rekonstrukciók fontos bemenõ adatai is lehetnek. Munkásságom egy részében, fõleg
az 1999-es összegzõ tanulmányban erre szerzõtársaimmal kísérletet is tettünk (Fodor et al. 1999), és
kisebb mértékben erre lehetõség volt a líbiai térképezés kapcsán is (Fodor et al 2005e, Less et al.
2006). Az új hazai eredmények tekintetében a szarmata fázis kapcsán léptünk e téren elõbbre (Kiss
& Fodor 2007), míg a mezozoos deformációs adatok mostanában érnek meg egy ilyen összegzésre.
A jelen munkában magára a szerkezetelemzés bemutatására koncentrálok, így a geodinamikai
következtetésekre csak röviden térek ki a fejezetek végén. Az átfogó szerkezetfejlõdést, és az ezt
tükrözõ lemeztektonikai modelleket az 5. fejezetben mutatom be, szintén a feszültségadatok és a
vetõminta oldaláról nézve.
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4. A Pannon-medence területének feszültségmezõi, deformációs fázisai

4.1. Bevezetés

Az adatok forrása, bemutatása
Az alábbi fejezetben bemutatom a Pannon-medencébõl, annak hazai területérõl származó

feszültségadatokat, a komplex adatrendszerre alapuló szerkezeti képet és az ezekbõl levezetett,
szerkezetfejlõdésre vonatkozó meglátásaimat. A háromféle információt (feszültségadatokat és a
szerkezeti mintázatot, lemeztektonikai rekonstrukciót) ábrasorokon keresztül mutatom be, melyet a
dolgozat végén 4.,  5., 6. függelékként helyeztem el a könnyebb átláthatóság és kezelhetõség ked-
véért: az ábrák így egymással szemben is láthatók. Kivételt képez a legelsõ fázis, ahol a szerkezeti
modelt a szövegben adom meg. A fázisok neveit viselõ függelékekre a szövegben elkerülöm a
folytonos hivatkozást, de az olvasó szükség esetén tanulmányozhatja azokat. A szerkezeti minta
alapvetõen a Közép-magyarországi-zónától északra levõ területekre koncentrál, bár kevésbé rész-
letesen attól délebbi elemeket is feltüntet. Az északnyugati területen viszont, a szerkezeti minta
esetében hazánknál szélesebb kitekintést tettem, bár a feszültségmezõ adataira a határon kívüli
területeknél csak hivatkozom.

A megfigyelési pontokat indextérképen szemléltetem (3. függelék), és táblázatban megadom
EOV koordinátáikat (3b függelék). A pontok nagy részében törési adatok, illetve feszültségmezõ-
adatokat nyertem, amit a dolgozat számos ábrája és a kialakított szerkezeti adatbázis tartalmaz. A
pontokat kódoltam, ami a területre, és a szerzõkre is utalhat. A kódok helyett a dolgozatban többször
közismertebb nevet használok, amit a csatlakozó sztereografikus ábrák is mutatnak. 

A bemutatáshoz alapvetõen a feltárások törésadatait használtam, melyeket elemeztem és feszült-
ségmezõ-meghatározást vagy –becslést végeztem belõlük. A mért és kiértékelt adatokra szerkezeti
adatbázist alakítottam ki, követve Bada (1999) és Fodor et al (1999) munkáit. Ez tartalmazza a
mérési hely alapadatait, a mérõ személy(ek) neveit, a deformált kõzetet, természetesen a számolt és
becsült feszültségtengelyeket, azok minõsítését. A mérési adatok nemcsak tõlem, hanem más kol-
légától, hallgatóktól származnak, ezeket a bemutatott sztereogramokon feltüntettem. A feldolgozást
— egy-két kivételtõl eltekintve — magam végeztem. Az adatábzist a dolgozat (terjedelme miatt)
nem tartalmazza, de a bemutatott ábrák azon alapulnak.

A feszültségmezõ-adatbázis megjeleníthetõ megfelelõ alaptérkép és software használatával.
Esetemben ez ARC GIS rendzserben, Vikor Zsuzsa térinformatikus segítségével történt. A megje-
lenített paraméter a maximális vízszintes feszültségtengely. A feszültségmezõ típusát színnel jelöl-
tem. Alkalmaztam a feszültségadatokra szokásos súlyozást, ami az adat minõségét jelzi. Ezt Fodor
et al. (1999) alapján kétféle részbõl számoltam ki: egyrészt, a feszültségtenzor meghatározásának
biztonsága, másrészt a kronológia pontossága együtt eredményezett egy 1-6 közötti értéket: a térképi
jel ezzel arányos (1. táblázat).

A fázisok bemutatása eltérõ súlyú és részletességû. Ezt nem az adott fázisnak a deformá-
ciótörténetben játszott szerepe magyarázza, hanem inkább az, mennyi adat érhetõ el, mennyiben
publikáltak az adatok, és mennyiben problémás azok értelmezése. A már publikált adatokat nem
akartam részleteiben ismertetni, de a kevésbé közreadott adatok nagyobb részletességet kaptak.
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A fázisbeosztás koncepciója
A Pannon-medencében és miocén elõtti aljzatában 13 deformációs fázist, annak epizódjait

különítettem el és meghatároztam a deformációt jellemzõ feszültségmezõket (Fodor 2008). Ezeket
a 4. függeléken ábrázoltam. Mivel a legutolsó neotektonikus fázisról nem állt rendelkezésemre elég
adat, így annak tárgyalásától eltekintettem, habár a fázis vetõmintájáról több tanulmányt is készítet-
tem. A fázisok korbeosztását a 3. fejezetben vázolt komplex módon tettem meg. Ebben nagy szerepet
kaptak a korábban felismert õsi lepusztulási felszínek, diszkordanciák. Mivel ezek a korábbi
általános földtani vagy szerkezeti munkákban is nagy fontosságúak voltak, az események közötti fõ
határok egybeeshetnek.

Azonban a legtöbb korábbi munkához képest különbség van abban, ahogy egy szerkezeti fázis
idõbeni hosszát látom. A korábbi munkák ugyanis diszkordancia-felületekhez kötötték a deformá-
ciókat, sõt kifejezetten a diszkordancia-felület kialakulásával egyidõsnek tartották azokat. Ehhez
járult még az a koncepció, hogy a diszkordancia-felületek gyakran igen rövid idõtartamot reprezen-
táltak. Így állhatott elõ olyan megfogalmazás, hogy a „…stájer fázis a kárpáti és bádeni határán
történt…” stb. Ez már csak elvileg is lehetetlen, hiszen a deformációnak sebessége van, és ennek
maximális és regionális értékeit az utóbbi évtizedek kutatásai alapján elég jól ismerjük. A lemez-
mozgás maximális sebessége 16 cm/év körüli, az „átlag” inkább cm/év. Az Alpokra készített
összegzésben a rövidülési sebességek az egyes korokban 0,22–1,2 cm/év között változnak (Schmid
et al. 1996). A medence-süllyedés 1mm/év értéke már gyors (1km/1 millió év!), a kiemelkedés
középtávú (1 Ma) értékei hasonlóak. Az nem kizárt, hogy egy néhány méteres elvetés egyetlen föld-
rengés hatására jöjjön létre (a legnagyobb megfigyelt elvetés 20-21 méter volt, S. Wesnousky szó-
beli közlés 2005), de az átlag deciméter körüli és igen gyakori a lassú kúszás. Ezen adatokból kivetít-
hetõ, hogy egy 1 km-es elmozduláshoz néhány százezer, vagy inkább 1 millió év, semmint rövidebb
idõ elégséges. Vagyis ez nem két korszak határán, hanem a teljes korszak (mondjuk kárpáti) ideje
alatt ment végbe.

A szeizmikus szelvények és számos feltárás tanulmányozása szintén világossá tette, hogy a
deformáció az üledékképzõdés alatt is folyik – még ha ez a hazai elszórt feltárásokban nem is mindig
nyilvánvaló. Hogy a deformáció-sebesség változik-e a folyamatos üledékképzõdéssel és a lepusz-
tulással jellemzett idõszakokban, ez már egy más kérdés. Úgy tûnik, valóban lehetnek gyorsabb és

45

1. táblázat: A feszültségadatok súlyozásának megállapítása
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lassúbb deformációs szakaszok, és elõbbiek akár a lepusztulással is kapcsolatban lehetnek, de ezek
tulajdonképpen ugyanazon deformációs fázis során jelennek meg, és nem jelentenek önálló fázist
(epizódot esetleg igen!). A deformációt mérõ radiometrikus koradatok is mutatnak bizonyos kor-cso-
portosulásokat. Ezen adatok alapján döntött úgy például Plašienka (1997), hogy a Nyugati-Kárpátok
deformációs fázisai rövidebbek. E bizonytalanságok és felfogásbeli különbségek ellenére, a hazai 13
fázist hosszú idõtartamúaknak gondolom, és nemcsak a lepusztulási idõszakhoz, hanem az
üledékképzõdés idejéhez is kapcsolom. A hazai publikációk egy része ezt az álláspontot képviseli,
hiszen például Császár et al. (1982) süllyedést, üledékképzõdés és kiemelkedést egyaránt besorol a
pireneusi fázisba. Ezért beosztásomban a legtöbb esetben a fázisok között nincs „üres” deformáció-
mentes idõszak. A határ nem mindig éles, átmenet gyakran lehetséges; fõleg ilyen a függõleges
tengelyû forgásokkal jellemzett átmenet, ami maga is deformáció. A jövõ feladata, hogy ezt az
állítást pontos adatokkal cáfolja, vagy aláhúzza.

4.2. Triász deformációk
A Pannon-medence területének kõzeteit ért deformációk ismertetését a triász idõszakban fellépõ

elemekkel kezdem. Mivel azonban itt nem sikerült egyértelmûen megállapítani a feszültségmezõt,
így ezt nem sorolom deformációs fázisba.

A Balaton-felvidék és a Bakony területén a középsõ-triász üledékképzõdési környezetek alapján
számos tanulmányban dokumentálták árkok és kiemeltebb hátak jelenlétét (Budai & Vörös 1992,
Vörös et al. 1997). Ezeket szinszediment vetõk választották el egymástól. Azonban a vetõk térképi
azonosítása nehézségekbe ütközik. Talán legjobban az aszófõi Öreg-hegy vidékén határolható be az
a nagyjából ÉNy–DK-i csapású vetõ, amely a triászban is mûködhetett (Budai & Vörös 1992). A
késõ-triász folyamán fõleg a Rezi-medence esetében merül fel, hogy azt aktív vetõk határolhatták
(Budai et al. 1999a). A biztos azonosítás és a vetõk lefutása itt is kérdéses.

A Vértesben biztosan triász szerkezeti elemet azonosítottunk a Gánt-bányatelepi dolomit-
bányában (Budai et al. 2005). Itt 1–5 cm széles, NyÉNy-i irányú üledékes telérecskék jelennek meg.
Kisebb, billentett normálvetõk lépnek fel Csákberénytõl ÉNy-ra (Keskeny-hegy, Fodor 2008). A
breccsásodással együttjáró elmozdulás felfelé csökkenõ elvetésû, ami utalhat triász deformációra, de
nem kizárt kora-jura idõzítés sem. A közeli Varga-hegyen olyan breccsa-zónák jelennek meg, ahol a
klasztok alapanyaga dolomit-liszt, ami szinszediment deformációt jelezhet. Utóbbi két hely töré-
seibõl becsülhetõ, kibillenés elõtti feszültségmezõ (Ny)ÉNy–(K)DK-i extenzió lehetett, ami nem
azonos a kis telérekbõl kapható iránnyal.

Az általános geodinamikai kép kivetítésébõl annyi állapítható meg, hogy a triász folyamán
valószínûleg végig extenziós feszültségmezõ uralhatta a vizsgált területet, habár annak tengelyiránya
nem ismert. Az sem világos, hány extenziós fázist kell feltételeznünk, illetve változott-e az egyes
extenziós fázisok feszültségmezeje. A triász szerkezetalakulás geodinamikai jelentõsége igen nagy,
hisz ebben az idõben jön létre a Tethys-óceán Vardar-Mellétei ága (Haas et al. 1995). Ugyanakkor,
a hazai terepi mérési adatok kis száma ezt a jelentõséget nem tükrözi vissza. Ennek leginkább az az
oka, hogy a triász vetõk késõbb reaktiválódtak, így a triász mozgásfázist nem, csak késõbbi
fázis(oka)t lehet igazolni.

4.3. D1 fázis: extenzió a jura–kora-berriasiban
A Dunántúli-középhegység jura szerkezetei a feltárási viszonyok és fõleg a szerkezetek késõbbi

reaktivációja, ill. deformációja miatt elszigetelt területeken tanulmányozhatók. Munkám során rész-
letesen vizsgáltam a vértesi és gerecsei szerkezeteket, míg a bakonyi megfigyelések kisszámúak.
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Utóbbi esetben Kiss (2009), míg a Gerecsébõl Lantos (1997) és Bada (1994) adatait is figyelembe
vettem. 

A szerkezeti elemek alapvetõen üledékes telérek, szinszediment vetõk vagy lefedett telérek.
Néhány esetben olyan szerkezeteket is idesoroltam, amelyek a D2 vagy D3 kibillenés elõtt jöttek
létre, de nem igazolható a szinszediment eredet. A törések iránya meglehetõsen változatos,
NyÉNy–KDK-i, É–D-i (ÉÉK–DDNy-i) ÉNy–DK-i és K–Ny-i csapásúak is meg jelennek (4.1.
ábra). Ahol vetõk és telérek is voltak, a kétféle szerkezet irányai hasonlóak voltak. A billenésteszt
több helyen is igazolta, hogy a törések még vízszintes réteghelyzetben jöttek létre (4.1c ábra). A
telérek kitöltõ anyaga eltérõ korú, Hierlatz, Pisznicei és Csókakõi Mészkõ is fellép, így a szerkezetek
is több egymástól idõben elválasztható deformációs eseményre utalnak. A szerkezetek kis száma, és
a hasonló deformációs stílus miatt azonban mindegyik elemet a D1 fázisba soroltam.
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4.1. ábra. A D1 fázis jellemzõ sztereogramjai. Jelkulcsot lásd az 1. függeléken.
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A mérések alapján a feszültségmezõ csak becsülhetõ. Ráadásul a szerkezeti minta eléggé
összetett, és értemezése nem egyértelmû. Az extenziós feszültségállapot mindig biztos, de a
széthúzás iránya helyrõl helyre változhat. Dominál az ÉÉK–DDNy—ÉK–DNy-i extenzió, de a helyi
adatokból helyenként erre merõleges széthúzás is becsülhetõ. A feszültségmezõ értelmezésében a
térképi vetõminta, õsföldrajzi adatok és tektonikai modellek segítenek.

A Gerecsében, a tardosi Alsó-Látó-, Nyerges- és Nagy-Teke-hegyek vonalában üledékes
teléreket és térképi vetõket is azonosítottam szakdolgozóimmal (Fodor & Lantos 1998, Horányi et
al. 2010). A jura vetõk gyakran nem reaktiválódtak, csak a szerkezet egésze szenvedte el a késõbbi
kibillenést. A szerkezetek a nagy-teke-hegyi telérrel párhuzamosak (Vigh 1961). Telérkitöltésként
vastag Hierlatz Mészkõ jelenik meg, amely Vörös (1991) alapján egyértelmûen vetõkhöz köthetõ
kõzetfácies. A mozgás ez alapján sinemuri. E megfigyelések alapján lokálisan egy KDK–NyÉNy-i
extenzió rajzolódik ki. A Gerecse más pontjain mért üledékes teléreknek Bada (1994) és Lantos
(1997) irányai alapján (É)ÉK–(D)DNy-i húzásos feszültségmezõ gyanítható.

Bár a Bakony a jura képzõdmények vizsgálatának hazai kiindulópontja, itt csak három pontban
rendelkezem mezotektonikai adatokkal. Az úrkúti Csárda-hegyen a liász krinoideás mészkõ telérek
(Hierlatz Formáció) ÉNy–DK-i irányúak. Kiss et al. (2001) K–Ny-i csapású, térképezhetõ nagyságú
telért talált a porvai Szõlõ-hegyen. A becsülhetõ feszültségmezõ tágulásos, nagyjából ÉÉK–DDNy-
i széthúzással (4.1. ábra).

A Vértesben részletesen térképeztem és elemeztem a Császár & Peregi (2001) által értelmezett és
Ferencz (2004) által részleteiben vizsgált jura üledékes teléreket és vetõket (Fodor 2008). A
szerkezetek jórészt a Vértes délnyugati peremvetõje mentén lépnek fel, a Csókakõ vára és az Éles-kõ
között találhatók. Az „Óriáshasadék” esetében a telérek akár 100 méter szélességûek, és részben szin-
szediment vetõknek értelmezhetõk. A mért szerkezetek mintája hasonlít a térképi vetõkre, amennyiben
egymásra közel merõleges irányok a legjellemzõbbek (4.1b ábra). A peremvetõk sorozatos mozgása a
telérkitöltõ jura üledéktestek fokozatos kibillenését váltotta ki, amit paleomágneses mérések negatív
billentéstesztje is igazolt (Márton E. adatai, in Fodor 2008).

Mivel a csóka-hegyi telérekben és a szinszediment vetõk levetett oldalán faunával igazolható a
középsõ-jura (bajóci és bath) (Galácz 1995 alapján Császár & Peregi 2001, Ferencz 2004), így a
szinszediment szerkezetek mindegyike középsõ-jura. A telérekben felszakított klasztként liász
kinézetû kõzetek is ismertek, tehát a szerkezetek kialakulásának kora-jura kezdete lehetséges.
Néhány kisebb szerkezeti elem alapján a széthúzásos deformáció akár a berriasiig folytatódhatott,
így ezt tekintem a fázis felsõ határának.

A jura szerkezetek kinematikai-dinamikai értelmezése nem egyértelmû, mivel nincsenek elvetést
jelzõ markerek (például vetõkarcok) és a vetõminta nem vezethetõ le egy egyszerû andersoni Mohr-
párból és csatolt szakításos elemekbõl. Ezért vértesi munkámban (Fodor 2008), más korábbi pub-
likációk alapján (például Lantos 1997) egy munkahipotézist fogalmaztam meg, amely értelmezi a
mérési adatokat, bár nem feltétlen ellentmondásmentes. E modell szerint a triász platformot egy
olyan tágulásos feszültségmezõ érte, amelyet dominánsan ÉÉK–DDNy-i vagy ÉK–DNy-i széthúzás
jellemezett. Ugyanakkor, a széthúzás irányával párhuzamosan is kialakulhattak tágulásos
szerkezetek (4.2. ábra). Utóbbiak megjelenése nem jellemzõ egy egyszerû szerkezetû széthúzásos
területen (mint például a Vörös-tenger árkában); ott az egymást váltó normálvetõk között úgyn-
evezett váltórámpa alakul ki (Morley 1988).

A ’harántszerkezetek’ kialakulására több lehetõség adódik (4.2. ábra). Egyrészt, a középsõ és
legkisebb feszültségtengely majdnem egyforma nagyságú lehetett és a területet KDK–NyÉNy-i
(DK–ÉNY-i) húzás hatása is befolyásolhatta, ezt szemléltetik a 4.1. ábrán a becsült széthúzásos
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fõtengelyt jelzõ kettõs nyilak. Erre az úgynevezett ortogonális feszültségtengely-permutációra riftek
esetében több példa ismert (3.8. ábra, Angelier & Bergerat 1983). Leginkább akkor léphet fel, ha a
húzás iránya nem teljesen egyértelmû, és egy kiemelt platformra esetleg több irányú (részben grav-
itációs) húzóerõk (is) hathattak. A fõ irányra merõleges törések lehetnek úgynevezett transzfervetõk
is, amelyek olyan blokkok között jönnek létre, amelyekben a tágulás helye illetve nagysága eltér. A
fõvetõ–transzfervetõ rendszer egymásra közel merõleges vetõmintát mutat. Ilyen közel ortogonális
törések (telérek) jellemzik például a Vérteshez hasonló Déli-Alpok juráját (Wintherer et al. 1991),
de ferde harántárkok is létrejöhetnek (4.2. ábra). A Gerecse esetében a vetõgeometria úgy illeszthetõ
a modellbe, hogy ott éppen a „harántvetõk” vagy „transzferek” voltak a domináns elemek.
Lehetséges az is, hogy a közel É–D-i vetõk ferdecsúszású vetõként vagy egyenesen eltolódásként
keletkeztek (Lantos 1997).

Összegzés, õsföldrajz
E helyi változatokat is beleértve kimondható, hogy a fenti terepi adatok alapján a szerkezeti

minta és a feszültségmezõ a Dunántúli-középhegységben egységesnek tûnik. A modellben javasolt
húzás domináns iránya, illetve a közel merõleges aktív vetõrendszer — a meghatározások bizonyta-
lanságát is figyelembe véve — jó egyezésben van korábbi, részletes rétegtani, õslénytani és
kõzettani vizsgálatokra épülõ õsföldrajzi modellekkel (Galácz 1988, Vörös & Galácz 1988, Császár
et al. 1998). Ezek olyan hátakat, kiemelt területeket, illetve köztük húzódó medencéket mutatnak,
melyeket ÉNy–DK-i, ÉK–DNy-i és É–D-i csapású tágulásos vetõk választanak el egymástól. Így jó
az egyezés a vértesi DNy-i perem esetében az õsföldrajzi modell és a mérések között csakúgy, mint
a Gorba-hát feltételezett és ténylegesen térképezett szerkezetei között. A bakonyi kisszámú mérés-
bõl becsült feszültségmezõ szintén jól egyezik a hátak peremvetõivel.

A dunántúli feszültségmezõ-modell egy nem túl távoli óceáni riftesedés szerkezeti mintáit
tükrözi vissza. A Dunántúli-középhegység egykori földtani helyzetét tekintve valószínûsíthetjük,
hogy a jura szerkezetek a kinyíló Piemont-Liguri-óceán riftesedésének következményeként jöttek
létre. Csontos & Vörös (2004) modellje szerint a Dunántúli-középhegység olyan, vékonyodó kérgû
kontinentális területen volt, ahol a közeli óceán-ágak miatt változó irányú húzás léphetett fel. A közel
egyenrangú, merõleges húzás mind a kora–, mind a középsõ-jurában aktív lehetett. 
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4.2. ábra. Egyszerû modellek a jura szerkezeti adatok magyarázatára. Tipikus rift-szerkezet, váltórámpákkal. B) trtasnzfer-
vetõkkel tagolt rift. C) Modell a részletesebben tanulémáynozott Vértes és Gerecse jura szerkezei mintájára.
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4.4. D2 feszültségmezõ és deformáció a kora-krétában

4.4.1. A D2-D5 deformációk általános problémái
A Dunántúli-középhegység egyik legfontosabb szerkezeti deformációi a mezozoos rétegek kibil-

lenését okozó gyûrõdés, a kapcsolódó rátolódások, eltolódások, és normálvetõk voltak. A deformá-
ciós fázisok száma, a feszültségmezõ fõtengelyeinek iránya, a fázisok idõzítése és geodinamikai
értelmezése azonban meglehetõsen eltérõ a különféle szerzõk munkáiban: a szerkezetek bemu-
tatásánál magam is több alternatív értelmezést fogalmazok meg. A DKH-n belüli eltérõ kréta
rétegsorok (Kázmér 1987) és a változó geodinamikai háttér (Tari 1994) ismeretében valószínû, hogy
a DKH-t nem jellemezte minden idõszakban egy homogén feszültségmezõ, hanem éppenséggel a
lokális eltérések domináltak. Így eltérõ számú és jellegû fázissal számolhatunk a Gerecse (–Budai-
hegység) és a Bakony–Vértes esetében, amelyek bemutatása önálló szakaszokat igényel. A vértesi
térképezés igazolta, hogy hasonló feszültségmezõk a kréta-paleocén során többször is jellemzõek
lehettek. Sõt, az is lehetséges, hogy egy feszültségtípus többször visszatért, egy eltérõ feszültség-
mezõ „közbeiktatása” után. Így az eocén elõtti fázisokat jellemzõ maximális feszültségtengelyek
iránya NyÉNy–KDK és KÉK–NyDNy között változott és gyakorlatilag csak a K–Ny-i irány nem
jelenik meg.

A fázisok korát illetõen az is lehetséges, hogy az egyes feszültségmezõk közötti idõbeni határok
a DKH-n belül helyrõl helyre változtak, bár ez adódhat a képzõdmények nem elégségesen részletes
kormeghatározásból is. Másrészt, a deformáció során felléphettek függõleges vagy meredek tengely
körüli forgások („csapásváltás”, „elcsavarodás”), amelyek megváltoztatták az eredeti szerkezeti
irányokat, és az azokat jellemzõ levezetett feszültségtengelyeket is elfordították. A paleomágneses
vizsgálatok legalább egy helyen igazolták ilyen függõleges tengelyû helyi forgás fellépését, de min-
den szerkezetileg problémás helyen e vizsgálat nem volt keresztülvihetõ. Az „elfordított” és „hely-
ben maradt” szerkezetek elkülönítése nehéz feladat. Ezért inkább az S2-S5 feszültségmezõkrõl
beszélek, melyek csak óvatossággal munkahipotézisént válthatók regionális D2-D5 deformációs
fázisokra, melyet folyamatosan diszkutálok. 

A részletek bizonytalansága ellenére a fázisok alsó és felsõ korhatára jól megadható. Az alsó
korhatár a késõ-berriasi vagy valangini lehet, mivel addig a rétegsorok folyamatosak és más jel sem
utal arra, hogy szerkezeti váltás történne a jurán belül. A magyar földtan egyik fontos sarokkõ-értékû
megállapítása, hogy regionális szinten a szerkezeteket az eocén üledékek lefedik. Utóbbiakból a
legidõsebb fosszíliák a középsõ-eocén aljáról valók, míg a helyenként fellépõ bauxitok kora hasad-
ványnyom-vizsgálatok alapján tekinthetõ eocénnek (Dunkl 1990). Ezért tág értelemben (és kissé
pontatlanul) a valangini–ypresi intervallumon belül ment végbe az alább tárgyalandó négy fázis.

Az egyes fázisokon belül epizódokat különböztettem meg vértesi elemzésem módszerét követve
(Fodor 2008). Ezek egyrészt a gyûrõdéses deformáción belüli relatív sorrendet, azaz a gyûrõdés
elõtt, alatt, után létrejött szerkezeteket gyûjtik egybe. Másrészt, a Gerecse esetében egyes eltérõ
feszültségtípusokat is epizódoknak tekintek.

4.4.2. A D2 fázis feszültségmezõi és szerkezetei 

Gerecse és Budai-hegység
A gerecsei, budai-hegységi kréta korú deformációk jellemzésére többféle adatsor áll ren-

delkezésre. Egyrészt, 1992 óta több szakaszban, a terepgyakorlatokhoz vagy szakdolgozatokhoz
kapcsolódóan töréses szerkezeti elemek mérése és ezekbõl feszültségmezõ-becslés történt: ezek egy
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kisebb része publikálásra is került. E mellett, Sasvári (2008a,b, 2009a, b), fõleg képlékeny szerkezeti
elemeket, redõket vizsgált, és utóbbiak tengelyirányából vont le következtetéseket. A két
megközelítés eltér egymástól, mind a fázisok száma, a feszültségtengelyek (rövidülési irányok) és a
fázisok sorrendje tekintetében: ezeket diszkutálom.

S2a: K–Ny—DK–ÉNy-i széthúzás
Barréminél idõsebb szerkezetekre csak bersek-hegyi adataim utalnak (Fodor 1998), melyet

2009-ben újramértünk. A bánya alsó részén a vékony homokkõ-betelepüléseket számos vetõ metszi,
amely azonban a befoglaló márgában nem vagy alig követhetõ (3.10b ábra). Ezek a zárt vetõk,
melyek vonalát eltüntetõ folyamat a diagenezis lehetett, ezért alkalmazom a diagenezis elõtti vagy
alatti, azaz „szindiagenetikus” vetõ kifejezést. E mellett, a homokkõ alsó és felsõ réteglapját metszõ
vetõk nincsenek egy egyenesen, hanem dõlésmentén szegmentált vetõket alkotnak, ami szintén arra
utal, hogy az üledék még plasztikusan vette fel a deformációt. 

A két mérés adatsora alapján DK–ÉNy-i széthúzás jellemezte e kis szerkezeteket (4.3. ábra).
Felmerül persze, hogy e szerkezetek nem tektonikus eredetûek, hanem a lejtõmozgás miatt jöttek
létre. Ennek talán az mond ellent, hogy a becsült széthúzási irány éppen párhuzamos Fogarasi (1995)
által rekonstruált lejtõiránnyal, nem pedig közel merõleges arra, amint az csuszamlásoktól
„elvárható” lenne. A deformáció az üledék lerakódása után nem sokkal, azaz a valangini-hautrivi
alatt történhetett.

Kis telérek jelennek meg a Szél-hegyen a keleti kõfejtõben, melyek kitöltése Lábatlani Homokkõ
(4.3. ábra). Kisméretû, É–D—ÉÉK–DNy-i csapású normálvetõket a Gyökér-völgyben azonosítot-
tunk (Horányi et al. 2010). A normálvetõk elvetik a Lábatlani Homokkövet, vagyis legalább barrémi-
ak. Ugyanakkor, a rétegek kibillenése elõtt keletkeztek, valószínûleg az apti–kora-albaiban, K–Ny-i
vagy KDK–NyÉNy-i széthúzás hatására (Horányi et al. 2010). E korai, kisméretû, tágulásos
szerkezeteket az S2a feszültségmezõ jellemzi és a D2a epizódba sorolom (4.3. ábra). 

S2b= É–D-i összenyomás
Közel É–D-i összenyomás hatására létrejött szerkezetek gyakran jellemzik a Gerecse központi

részét. Ezek ~K–Ny-i csapású redõk, kisebb rátolódások, illetve ÉÉNy–DDK-i jobbos, valamint
ÉÉK–DDNy-i balos eltolódások. A tardosi Szél-hegyen és a Fekete-hegyen több kisebb, 20–200m
hullámhosszú, közepesen nyitott redõ észlelhetõ a kréta illetve jura rétegsorokban. A Szél-hegy
legészakibb pontján a triász mészkõ a kréta homokkõre tolódott, míg a Szél-hegy keleti kõfejtõjében
kiegészítõ eltolódások, köztük térképi méretûek lépnek föl (4.3. ábra). A térképi szerkezetek megje-
lennek Bada et al. (1996) publikációjában. Ezek mellett, Bada (1994) több helyen, például a Kis-
Gerecsén észlelte e feszültségmezõt. Sasvári (2008b) nem különítette el ezt a feszültségmezõt. 

D2c=ÉK–DNy-i összenyomás, merõleges húzás
Több gerecsei pontban figyeltem meg ÉK–DNy-i összenyomással és merõleges húzással

jellemzett eltolódásos feszültségmezõt. A maximális feszültségtengely iránya ÉÉK–DDNy és
KÉK–NyDNy között változhat (4.3. ábra). Kiemelendõ, hogy Bada et al. (1996) munkájában
KÉK–NyDNy-i összenyomási irányt ad meg, mely feszültségadatok egy részét a D2c feszültség-
mezõbe sorolom. Ennek jellemzõje a K–Ny-i csapású balos, É–D-i irányú jobbos eltolódások pár-
ban vagy önállóan való megjelenése, valamint az ÉNy–DK-i csapású redõk és kisebb rátolódások.

A feszültségmezõben több térképi szerkezet is megjelenik, amint erre Bada et al. (1996) munká-
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ja már utalt. Ezek egy része K–Ny-i balos eltolódás, melyek a jura-kréta rétegsort a triász mészkõ
mellé tolják. E feszültségtípusba sorolom a tardosi Malom-völgy mentén húzódó deformációs zónát
is, melyet az adott feszültségmezõben jobbos eltolódásnak értelmezek (5a függelék). A több km
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hosszú zónában a mezozoos rétegsorok — a bennük rögzült korábbi D1 és D2a szerkezetekkel
együtt — 40-50°-ban kibillentek.

E feszültségtípusban jöhettek létre a tardosi Bánya-hegyen megfigyelt nagyon enyhe, kis
szárnyszögû redõk is, melyek tengelye ÉNy–DK-i (4.3. ábra). A redõ Bada et al (1996) térképén
szerepel, majd Sasvári (2008b) sztereogrammal dokumentálta. Sasvári (2008b) munkájából e mel-
lett még a Hajós-árokban észlelt kõzetrés-párokat tartom e fázisba sorolhatónak. Lehetséges, hogy
Sasvári (2009a) által a lábatlani Ördöggáti-kõfejtõben megfigyelt, kibillent kõzetrés-pár is e feszült-
ségmezõre utal, amennyiben ezek valóban tektonikus elemek. 

A Budai-hegységben Fodor et al. (1994) feszültségmezõ-meghatározása alapján néhány pontban
a D2c epizódba tartozó ÉK–DNy-i összenyomást lehetett igazolni (4.3. ábra). Az összenyomás
hatása azokban az ÉNy-i csapású pikkelyekben, rátolódásokban ölt testet, melyeket Wein (1977)
térképe ábrázol (5a függelék). Ezt egészítik ki az Ördög-oromnál és az Odvas-hegyen kisebb redõk. 

A Pilis és a Kevélyek vonulatában Salánki (1996) figyelt meg olyan eltolódásokat, melyek a
gerecsei S2b és S2c feszültségmezõk valamelyikével jöttek létre. Fõleg a S2c mezõ jellemezhette a
Pilisben Nagy (1969) által kimutatott pikkelyeket is, melyek mentén a mezozoos rétegsor
ismétlõdik. Palotai et al. (2006) adatai szerint az egyik ilyen rátolódás már a jura végén aktív lehetett,
de egyéb koradat nem áll rendelkezésre. A Pilis-törés viszont jobbos eltoldásnak tûnik néhány közeli
adat alapján (4.3., 2. ábra) (Salánki 1996).

Vértes–Bakony–Balaton-felvidék
A vértesi térképezés és terepi vizsgálatok több pontban igazolták a korai, kibillenés elõtti defor-

mációra jellemzõ szerkezeteket az apti és idõsebb kõzetekben. Ezek egy része széthúzásos vagy
transztenziós feszültségmezõben jött létre. Ide sorolhatunk olyan kiegészítõ nyírásos vagy szakítá-
sos kõzetréseket, amelyek a rétegek vízszintes helyzetében, tehát a deformáció-történet elején
keletkeztek. Egy helyen, a vértessomlói templomdomb alatt apti kõzeten is felléptek ezen idõs, kibil-
lenés elõtti, (transz)tenziós törések (4.3 ábra). A széthúzás iránya ÉNy–DK és KDK–NyÉNy között
ingadozik, ami a gerecsei S2a feszültségmezõnek feleltethetõ meg. A Bakonyban biztosan ide sorol-
ható adatokat nem találtam. Albert (2000) ismertet olyan redõket, melyet esetleg e fázisba sorolhat-
nánk.

A Balatonfelvidéken a Vérteshez hasonló, vízszintes helyzetben keletkezett kõzetréseket tudtam
azonosítani, melyek a D2a extenzióval párhuzamosíthatók. Ettõl eltérõen, a pécselyi Meggy-hegyen
Dudko A., F. Bergerat és általam mért adatok alapján É–D-i redõk azonosíthatók, melyeket egy
ÉÉK–DDNy-i összenyomás eltolódásai megelõztek. Ez a korábbi fázis a D2b feszültségmezõre
emlékeztetõ adat. Lehetséges, hogy lokálisan elcsavarodott helyzetben levõ szerkezeteket mértünk,
amelyek nem tükrözik egy regionális deformáció irányait. E bizonytalan besorolású adatot leszámít-
va, a vértesi térképezés során olyan töréseket, melyek vízszintes rétegdõlésnél, É–D-i vagy
ÉK–DNy-i összenyomásra jöttek volna létre, nem igazoltam (Fodor 2008). Ez azt jelenti, hogy a
Gerecsében tapasztalható S2b, S2c összenyomásos-eltolódásos feszültségmezõ vértesi vagy bakonyi
jelenlétét szerintem nem lehetett bizonyítani.

Pocsai & Csontos (2006) ÉK–DNy-i térrövidüléses deformációhoz kapcsolják az apti képzõd-
mények feltételezett szinszediment deformációját. A rétegvastagság-változás és a szedimentológiai
jellemzõk alapján a Vértessomlói-vonalat és a Móri-árok ÉNy–DK-i csapású peremét rátolódásos-
nak tartják az apti–kora-albai során. Mint késõbb elemzem, szerintem ezek a szerkezetek a D3
fázishoz tartoznak, és a Móri-peremvetõ pedig nem is rátolódás, hanem normálvetõ, így e
szerkezetek nem taroznak a D2 fázisba.
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A vértesi, balatonfelvidéki deformáció kora igen nehezen adható meg, tulajdonképpen még a D1
besorolás sem kizárt. Az itt elfogadott értelmezés szerint azonban a feszültségadatok a gerecsei S2a
feszültségmezõvel rokoníthatók. Korbesorolásuk is követi a gerecsei mintát, azaz késõ-
berriasi–kora-albai, és megelõzi a kibillenést (gyûrõdést) okozó feszültségmezõt (S3) amely, mint
látni fogjuk, a kora-albaiban kezdõdik. Valószínû, hogy a Pocsai & Csontos (2006) által feltételezett
szinszediment apti deformáció egy része a D2 fázishoz tartozik, de azok szerkezeti jellemzése még
nem megoldott.

Diszkusszió: a KÉK–NyDNy-i és/vagy K–Ny-i kompresszió kérdése
A D2c feszültségmezõ szélsõ eseteiben nehéz az elhatárolás az É–D-i és a KÉK–NyÉNy–

összenyomással jellemzett S2b és S5 feszültségmezõktõl. Bada et al. (1996) munkájában eleve
KÉK–NyÉNy-i összenyomást ad meg e feszültségmezõ jellemzésére. Lehetséges, hogy adataik egy
része valójában az S5 feszültségmezõbe tartozik. A D2c és a S5 feszültségmezõk elkülönítése
leginkább szerencsés relatív kronológiai adatok esetén lehetséges, például amikor a S5 feszültség-
mezõ a D3 feszültségmezõnél fiatalabb.

Sasvári (2008b, 2009a, b) munkáiban K–Ny-i összenyomást ad meg, mint amelyik az egyik leg-
jellemzõbb a Gerecse területén. E deformációs mezõt redõk és egyéb szerkezetek, például sûrû
elválási síkok, lapos nyírási síkpárok alapján adja meg. A kérdés részletes elemzése nélkül megjegy-
zem, hogy e fázis önálló létét a krétára vonatkozólag kétségbe vonom. Az ide sorolt redõk nagy
részérõl ugyanis nem bizonyítható, hogy összenyomásos eredetûek, nem pedig vetõkapcsolt redõk,
a nyírási síkpárok kinematikájára nincs adat, az elválási síkok eredete kellõen nem tisztázott. Az
Ördöggáti-kõfejtõ szerkezeteit összességében csuszamlásos eredetûeknek tartjuk Sztanó Orsolyával
és Palotai Mártonnal végzett elemzésünk után. E kritikai megjegyzések ellenére lehetséges, hogy
néhány megfigyelt szerkezet valóban tektonikus eredetû és K–Ny-i kompresszió hozta létre: ekkor
ezeket a D2c feszültségmezõ szélsõ eseteinek vagy esetleg a S5 mezõbe tartozónak vélem.

A S2b, S2c feszültségmezõk kora
A részben szindiagenetikus S2a feszültségmezõ korára a valangini–kora-albai intervallum tûnik

valószínûnek. Bada et al. (1996) szerint a S2b és S2c feszültségmezõk és szerkezeteik oligocén elõt-
tiek, mert a Szél-hegy tetején az üledék lefedi azokat. Beke (2010) munkája szerint a kainozoos
törmelékes sorozat elsõ üledékei eocén korúak: ez litológiai hasonlóság alapján a szél-hegyiekre is
igaz, vagyis a két feszültségmezõ középsõ-eocén elõtti. Bada (1994) és Bada et al. (1996) munkáik-
ban az S2b feszültségmezõt a tág késõ-jura—kora-kréta intervallumba teszi, bár a késõ-jura
besorolásra igen kevés az adat. E szerzõk a KÉK–NyDNy-i összenyomásra (D2c epizód) „középsõ-
kréta” korbesorolást adtak.

A deformált Lábatlani Homokkõ alapján mind a S2b, mind a S2c a feszültségmezõ a barréminál
aligha lehet korábbi. Ez alól kivételt képezhetnek az ördöggáti eltolódásosnak tûnõ kõzetrések
(Sasvári 2009a), melyek a csuszamlás elõtt keletkeztek: tehát itt a valangini–hautrivi besorolás is
lehetséges. Sasvári (2008b) szerint a S2c összenyomás apti lenne, de ezt inkább általános geodi-
namikai megfontolásokból, semmint konkrét adatokból vezeti le. Sasvári (2009a, b) az általa
elkülönített K–Ny-i összenyomást (a S2c szélsõ esetét?) kora-albainak értelmezi.

Mivel ezek alapján nem látok konkrét adatokat a S2b és S2c feszültségmezõk pontos idõbeni
lehatárolására, mindkettõre az apti–kora-albai intervallumot adom meg. Nem kizárt, hogy valame-
lyik feszültségmezõ korábban, azaz a valangini-barrémiban is hatott a területen, de kérdéses, milyen
szerkezetben öltött testet. Az is lehetséges, hogy valamelyik feszültségmezõ az albaiban végig, eset-
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leg még tovább is hatott. Ekkor azonban értelmezni kell a DKH délebbi területein ható eltérõ
fõtengelyû feszültségmezõhöz (S3) való viszonyt. Mivel a gerecsei S2 feszültségmezõk korbe-
sorolása bizonytalan, csak átfedõ intervallumok adhatók meg, így azok szigorú idõbeni sorba ren-
dezésére egyelõre nem volt lehetõségem. Ezért az egyes feszültségmezõket egy deformációs fázis-
ba sorolom, még ha ez valószínûleg mesterkélt összevonás is. Az egyszerûség kedvéért úgy tekin-
tem, hogy az egyes feszültségmezõk a D2 fázison belüli epizódoknak felelnek meg. A D2a epizód
idõben korábbi, mint a másik kettõ, amire a Gyökér-völgy kibillent vetõi és a berseki szindia-
genetikus szerkezetek adnak bizonyítékot (4.3. ábra). A teljes D2 fázisra a valangini-kora-albai inter-
vallumot tartom lehetségesnek.

Az S2a, S2b, S2c feszültségmezõk összevetése a geodinamikai modellekkel 
A gerecsei kora-kréta medence kompressziós eredete Balla (1981) munkájában merül fel elõször

és az alapvetõ képet – szubdukciós zónával való valamilyen kapcsolatot – azóta is elfogadjuk. A
medenceelemezés elõrehaladtával többen egyszerre fogalmazták meg a gerecsei kréta medence
típusát. Tari (1994, 1995) munkája mondja ki, hogy a kora-kréta süllyedés egy kéreghajlásos vagy
kéregterheléses elõtéri medencében (flexural basin) jött létre, de a többi munka is erre a
következtetésre jut (Császár & Árgyelán 1994, Mindszenty et al. 1994, 2000, Fogarasi 1995). A ter-
helés, azaz a kéregvastagodás pontos helyét nem ismerjük. Az erre vonatkozó spekulációkat —
bevallottan vagy suba alatt — befolyásolta, hogy az adott munka milyen egyéb jelenséget próbált
meg összekötni a fõ deformáció — alapvetõen a szubdukció — helyének kitûzésével (Sasvári
2009b). A legtöbb munka ÉK–DNy-i rövidülés számlájára írja a kéreghajlást, amire pl. az ÉK felõl
jövõ üledékszállítási irányok utalnak (Sztanó 1990, Fogarasi 1995). Ugyanakkor, az albai fáciesek
mára csak csonkán megõrzõdött lefutása akár a Gerecsétõl KÉK vagy K-re levõ fõ deformációs zóna
létét is felveti (Császár 1995, 2002). Ebbõl sejthetõ, hogy a geodinamikai keret nem ad pontos
összenyomás-irányt, az É–D és ÉK–DNy között bárhol lehetett. Az sem kizárt, hogy egészen
KÉK–NyDNy-i irányig fordult vagy idõben változott. A Gerecsében, Pilisben és a Budai-hegység-
ben megfigyelt S2b, S2c feszültségmezõk ezen lehetséges irányokkal jól egyeznének, de további
finomítást teszek.

A kéreghajlásos medencék üledékeiben ugyanis nem kellene jelentõs deformációra utaló
nyomokat találni: az üledék csak a kitölthetõ tér létét mutatja, a tér létrejöttét kiváltó deformáció az
üledékképzõdéstõl fizikailag távol megy végbe. Az üledékben már megjelenõ rövidüléses deformá-
ció a deformációs front elõrelépését mutatja, és éppenséggel az adott pontban gyakran az
üledékképzõdés végét jelzi. E propagáló deformáció stílusa és iránya lehet azonos az
üledékképzõdést kiváltóval, de ez nem feltétlen van így. A gerecsei esetben a kéreghajlásos medence
fejlõdése a berriasiban kezdõdik és a legkorábbi albaitól feljebb nem ismert, a Vértesben ezt kitol-
hatjuk az albai elejére, esetleg közepére. Ezért úgy vélem, hogy a megfigyelt S2b, S2c feszültség-
mezõk éppenséggel a kéreghajlásos medencefejlõdés végsõ szakaszát, a medence összeomlását,
azaz kb. a késõ-apti–kora-albai idõszakot jellemzik. A relatív sorrend tisztázatlansága miatt e két
mezõ együtt jellemzi a D2 deformációs fázis kései szakaszát.

A gerecsei S2a feszültségmezõ viszont a medencefejlõdés korábbi, üledékképzõdés alatti sza-
kaszát képviselhette, amikor a deformációs front még távolabb volt a megõrzõdött üledékektõl.
Ekkor a Gerecse területén még nem térrövidülés történt, de a lokális széthúzásos és a távolabbi
összenyomásos szerkezetekre a maximális vízszintes fõfeszültségtengelyt azonos irányúnak
tételezem fel. A S2a feszültségtípus a σ1 és σ2 feszültségtengelyek lokális permutációjával állhat elõ
(3.8. ábra). A deformációs front elõterében ilyen tengely-permutáció máshol is ismert, a legközeleb-
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bi példa talán az Alpok kora-kainozoos takaróképzõdése és az európai elõtérben megfigyelhetõ
széthúzás, árokképzõdés lehet (Bergerat 1987). Hasonló módon szerintem összhang teremthetõ a
gerecsei kisebb, sporadikus S2a szerkezetek és a tág geodinamikai keret között. A gerecsei S2a fe-
szültségmezõ talán az aptiig állhatott fenn. Mivel szerintem idõben elkülönül a S2b és S2c mezõtõl,
megfeleltethetõ egy viszonylag önálló D2a deformáció epizódnak.

A vértesi, balatonfelvidéki S2a törések létrejöttéhez még több idõ állhatott rendelkezésre, hiszen
oda az összenyomásos deformáció el sem ért, ott térrövidülés már nem történt, és a (transz)tenziós
S2a feszültségmezõ se hozott létre jelentõs vetõt. Ugyanakkor, a maximális vízszintes feszült-
ségtengely (S2) megegyezik a gerecsei S2a térrel, és hasonló a S2c-hez is. Ebbõl az adódik, hogy a
D2a epizód a Gerecsében rövidebb ideig tarthatott, mint a Vértesben, ahol a teljes D2 fázist ez a fe-
szültségmezõ jellemezte.

Ezen sok gondolati elem közbeiktatásával erõsíteni lehet a modellt, mely szerint — közvetlenül
vagy közvetve — nagyjából É–D és ÉK–DNy közötti összenyomás váltotta ki a gerecsei kora-kréta
medence flexúrális jellegû süllyedését, majd poszt-üledékes deformációját. 

4.5. D3 fázis: (Ny)ÉNy–(K)DK-i összenyomás a kréta középsõ szakaszában
4.5.1. Bevezetés

A Dunántúli-középhegység egyik alapvetõ szerkezeti eleme az un. „középhegységi szinklinális”,
amelynek létezését mind a kainozoikum feküjét ábrázoló térképek (Császár et al. 1978, Fülöp &
Dank 1987, Dank et al. 1990, Haas et al. 2010), mind más elemzések egyértelmûen igazolják (Balla
és Dudko 1989; Balla et al. 1993). A redõs szerkezet a Déli-Bakonytól egészen a Vértes északi
részéig és a Gerecse nyugati elõteréig nyomozható. A szinklinális tengelyében jura és/vagy kora-
kréta képzõdmények vannak, de a Vértes-elõtérben a rétegsor nagyobb területen felnyúlik a
cenománba is. 

A korábbi és saját szerkezeti elemzések, feszültségmezõ-meghatározások és a vértesi térképezés
révén sikerült egy olyan összetett deformációs eseménysort igazolni, melynek részleteiben is
jellemzik a „szinklinális szerkezetet”. Munkám során ezt a tág értelemben vett D3 fázisként említem,
és fõleg annak vetõgeometriáját, feszültségmezõit és idõzítését kísértem figyelemmel. Mivel a
középhegységi gyûrõdés koráról eltérõ vélemények ismertek, és a vita jelenleg is folyik, ezért nem
tagolom tovább önálló fázisokra a korai kréta és a santoni üledékképzõdés közötti idõszak
eseményeit.

A szerkezeti elemek, redõk, térképi és feltárás-méretû rátolódások általában térrövidüléses defor-
mációra utalnak. A D3 fázisban (kisebb méretben) eltolódások és normálvetõk is megjelennek. Az
összenyomás iránya a redõkben mért dõlésadatokból becsülhetõ, míg több esetben a feszültségmezõ
fõtengelyei a vetõkarcok alapján számíthatók (4.4. ábra). Az összenyomás iránya átlagban ÉNy–DK-
i, de ez egyes esetekben NyÉNy–KDK és ÉÉNy–DDK között is változhat, sõt az északi Vértesben
szélsõ esetben akár É–D-i irányig is kitérhet.

A deformációs események eléggé folyamatosan mehettek végbe, de munkahipotézisként 4 epizó-
dot különítettem el a D3 fázison belül. Az elkülönítés célja, hogy a gyûrõdés és a kapcsolódó defor-
mációk között egyfajta relatív sorrendet állítson fel, mégpedig a gyûrõdéshez képest. Bár a relatív
sorrend nem csak egy adott kõfejtõre, hanem az egész Dunántúli-középhegységre is helytálló, de az
már nem igazolható, hogy az egyes alfázisok mindenhol egyszerre történtek. Például egy konkrét
redõben a gyûrõdés elõtti szerkezetek megelõzik a gyûrõdést, de nem biztos, hogy egy másik
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redõben megfigyelt, hasonló relatív korú vetõkkel egy idõben jöttek létre. A gyûrõdéshez való
viszonyt billenésteszttel ellenõriztem. Mivel nagyon nehéz részleges billentést csinálni, a gyûrõdés
alatti szerkezetek kimutatása nehéz, az epizódok elhatárolása és besorolása gyakran mesterséges.
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4.4. ábra. A D3 fázisra jellemzõ sztereogramok. A) Kibillenés utáni, (B) gyûrõdés alatti, (C) gyûrõdés elõtti szerkezetek. D)
Vértessomló, templom dombi feltárás mindhárom epizódot mutatja. E) kibillenés elõtti exnteziós szerkezetek. F) Tardos adat-
sorát a nagyon kis dõlés miatt nem lehet epizódba sorolni, de a D3 fázisba tartozik. Jelkulcs az 1. függeléken.
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Ezen tényezõk miatt nem lehet az epizódokat teljes biztonsággal fázisoknak tekinteni. E mellett, az
epizódok feszültségtengelyei, vetõmintái igen közel vannak egymáshoz, tehát besorolásuk bizonyta-
lanságokkal terhelt. Ezért gyakran csak több epizód valamelyikébe sorolható egy adatsor. 

A D3a alfázis (vagy esemény) a korai gyûrõdés elõtt létrejött, de a gyûrõdéshez hasonló feszült-
ségmezõvel jellemezhetõ szerkezetek tartoznak. A gyûrõdés kezdeti eseménye a D3b alfázist jelen-
ti, míg a gyûrõdés középsõ-albai képzõdményeket is érintõ befejezõdése a D3c alfázisban ment
végbe. A gyûrõdést követõ, de még hasonló feszültségmezõben végbemenõ deformációt a D3d
alfázisba soroltam, bár ezek esetében nem zárható ki a sokkal fiatalabb fázisban való keletkezés,
amelynek feszültségtengelyei hasonlóak a D3d fázishoz (ilyenek esetleg a D6–D8, és fõleg a
D9–D11 fázisok). 

Ahol kibillenés elõtti és utáni deformációs epizódot is igazoltunk, ott a két epizód feszült-
ségtengelyei gyakran hasonlóak voltak (4.4. ábra), ami úgynevezett koaxális deformációra utal.
Helyenként észlelhetõ a feszültségtengelyek kismértékû elfordulása az óramutató járásával egy
irányban, a D3c-D3d alfázisok alatt, de ez nem volt következetes minden esetben. 

A D3b illetve D3c alfázisok felbontásának alapja a Tési Formáció talpán megjelenõ diszkordan-
cia-felület, amely a két alfázis átmenetét jelzõ szárazföldi lepusztulási eseményhez köthetõ. A fel-
bontás nehézségét jelzi, hogy e diszkordanica-felület a Bakonyban jól kijelölhetõ, de csak tág
határok között korolható (barrémi–középsõ-albai). Ezzel szemben az északi Vértes-elõtérben a
felület nehezen kijelölhetõ, hisz a kora- és középsõ-albai rétegsorok helyenként folyamatosnak tûn-
nek, kismértékû szögeltérés a fúrások alapján nehezen észlelhetõ.

4.5.2. Feszültségmezõ és szerkezeti geometria
Bakony–Balatonfelvidék
A D3 feszültségmezõt és szerkezeteket a sümegi Sintérlapi-kõfejtõben, a dél-bakonyi városlõdi

Csolános-völgy mentén térképezett 2 km-es sávban, néhány Balaton-felvidéki és magas-bakonyi
pontban is sikerült azonosítani. A D3 fázisba sorolt szerkezetek közül igen fontos a Sümeg,
Sintérlapi-kõfejtõ (2. függelék). Haas et al. (1984) ismertette a kibillent Tatai Formációba tartozó
rétegeket, melyeket a középhegységi szinklinálishoz kötöttek. A szerkezet újravizsgálata során
megállapítottam (Fodor 1993) hogy a meredek rétegeket az általános kibillenés mellett kisebb
rámpa-rátolódások és duplexek is deformálják. A rámpa-rátolódások következtében egyes rétegsza-
kaszok igen meredekké, sõt átbuktatottá váltak. A billentésteszt igazolja, hogy a szerkezetek a kibil-
lenés elõtt, a legkorábbi D3a epizód alatt jöttek létre, miközben a létrejövõ kisebb duplexek meg-
gyûrték a rétegeket (2. függelék). Ezt követhette az általános kibillenés (gyûrõdés) a D3b és/vagy
D3c epizód(ok) alatt. E deformációkat ÉNy–DK-i összenyomás jellemezte.

A déli-bakonyi D3ab epizódok gyakori szerkezetei az ÉÉK–DNY—ÉK–DNY-i csapású redõk és
rátolódások, amelyek feltárás-méretben és térképileg egyaránt jelentkeznek (4.5. ábra). A Városlõd
környékén térképezett sávban mezoméretû redõket a triász Fõdolomitban, a Dachsteini Mészkõben
és liász mészkövekben egyaránt megfigyelhettem (Fodor 1997), kiegészítve Mészáros (1969)
térképét. A redõk hullámhossza 20-250 m, ami azonban a fiatalabb jura képzõdményekben akár 10
m -re is lecsökkenhet. A tûzköves szinemuri mészkõben és fedõjében szoros redõk lépnek fel,
melyekben függõleges vagy kissé átbuktatott szárny is gyakori a Fõdolomit felé való kontaktus
közelében. 

Városlõd környékén a legfontosabb szerkezeti elem az a térképi méretû rátolódás, mely mentén
a Fõdolomit a gyûrt, kissé átbuktatott szinemuri tûzköves mészkõre tolódott rá (4.5. ábra). A térképi

58

               dc_63_10



lefutás alapján a rátolódás nem lapos, hanem közepesen meredek dõlésû, de közvetlenül nem
mérhetõ. A térképi elvetés meghaladja a Dachsteini és Kardosréti Formációk együttes vastagságát,
azaz vertikálisan legalább 1 km. A bakonyi keresztszelvényen úgy foglaltam állást (Fodor 1997),
hogy e rátolódás a Tari (1994) által javasolt Bakonybéli-rátolódással azonos, lokálisan Csolános-
rátolódásként említem. A D3a és D3b epizódok feszültségtengelyei a redõkbõl és karc nélküli
rátolódásokból csak becsülhetõk, így S1 NyÉNy–KDK körül lehetett (4.5 ábra).

A Porva-medence környékén Kiss et al. (2001) és Kiss (2009) igazolt olyan rátolódásokat és
eltolódás-párokat, melyek a képzõdmények kismértékû kibillenése elõtt vagy az alatt keletkeztek
(4.4c ábra). Ekkor eltolódás-pár esetében a vetõkarc a vetõ–réteglap metszetével párhuzamos volt
(Kiss et al. 2001). Ezt az elvet számos más bakonyi és Balaton-felvidéki feltárásban alkalmaztam,
mivel ezen esetekben a deformáció korai, azaz kibillenés elõtti idõzítése bizonyos, amely besorolás
biztonságát csak a dõlésszög kis értéke gyengíti. E helyeken mért karcokat a D3a eseményhez
soroltam. A mért adatoknak Kiss (2009) adataival való együttes kiértékelése ÉNy–DK-i kompresz-
sziót jelez, csakúgy, mint a kibillenésbõl becsülhetõ D3bc összenyomás.

A Magas-Bakony egyik fontos szerkezeti eleme a Bakonybéli-rátolódás, melyet Tari (1994)
vázlatos szerkezeti térképein adott meg (5b függelék). Kiss (2009) és saját elemzésem szerint ez a
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4.5. ábra. Szelvény a városlõdi Csolános-völgyben, melyen a gyûrt triász–alsó-júra rétegekre Fõdolomit tolódik. A deformáció
a D3a,b epizódokhoz tartozik, és a középsõ-albai Tési Formáció tûzkõtörmelékes agyagja lefedi. B) D3ab fázisú sztereogramok
a Csolános-völgy mentén (Fodor 1997).
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szerkezet azonosítható azzal az elemmel, amit Gyalog & Császár (1982) térképén a Dachsteini és
Fõdolomit Formációk között húzódik a Kõris-hegy nyugati oldalán. A térképen a keleti blokk
Dachsteini kõzete van levetett helyzetben, de a szelvénybeli kép értelmezéséhez figyelembe kell azt
is venni, hogy a rátolódás a miocénben reaktiválódott és a felsõ blokk idõsebb kõzete a miocénben
levetõdött.

A Balaton-felvidéken ebbe a fázisba sorolom a számos feltárásban megfigyelt, ÉK-i irányú kibil-
lenést és az aszófõi és az arácsi bevágásban a rétegekkel közel párhuzamos vagy kissé meredekebb
rátolódásokat (Fodor et al. 2005c). Ezek ma kibillentett helyzetben vannak, tehát a deformáció korai
szakaszát képviselhetik; még a közel vízszintes rétegdõlésnél jöttek létre. A D3a és D3bc feszültség-
mezõ csak becsülhetõ, összenyomási iránya ÉNy–DK körül van. A gyûrõdés utáni feszültségmezõ
valamivel jobban ismert, mert Pécselyen és Balatonfüreden az ÉNy–DK-i kompresszió É–D-i balos
és K–Ny-i jobbos eltolódásokból jól határozható.

A Balaton-felvidéken a legnagyobb szerkezeti elem a Litéri-rátolódás (5b függelék). A vetõt a
régi térképezési munkák is kimutatták (Böckh 1874, Lóczy 1913). A 80-as évek térképezése és
Dudko (1991) mikrotektonikai megfigyelései egyaránt megerõsítették rátolódásos jellegét (Budai et
al. 1999a, b). E rátolódással párhuzamosan egy másik szerkezeti elem, az Aszófõi-rátolódás húzód-
hat a Balaton partjával párhuzamosan. A megfigyelt feltárásbeli szerkezetek és a rekonstruált feszült-
ségmezõ összhangban van e fõ szerkezetek rátolódásos jellegével, ezért ezeket a D3 fázisba sorolom.

A Litéri-rátolódással párhuzamos a Veszprémi-törés, amely az elõzõhöz közel, annak bakonyi
(ÉNY-i) oldala felé esik (5b függelék). A Veszprémi-törés rétegtanilag helyenként rétegismétlõdéses,
általában rétegkimaradásos. Dudko (1991) szerint ennek ellenére a törés feltolódásos, bár magya-
rázata nem teljesen világos: vonatkozó ábráján ugyan létrejön a rétegkimaradásos rátolódás, de csak
úgy, ha a karni márga minden ok nélkül elfogy dél felé. Az ellentmondások miatt modellt dolgoztam
ki (Fodor 1997), melyben a Veszprémi-rátolódás úgynevezett young-on-older thrust, ahol a rátolódás
egy gyûrõdést követ, és így vág lefelé a rétegsorban (4.7c ábra). A mozgás a feszültségmezõ alapján
a D3d fázisban is létrejöhetett, de nem kizárt miocén felújulás (lásd késõbb, a D11 fázis leírásánál).

Vértes
A Vértes D3 fázisba tartozó szerkezeti elemeivel, feszültségmezõivel a vértesi térképma-

gyarázóban és több kisebb tanulmányban foglalkoztam (Fodor 2008, Fodor et al. 2004, 2005b, Fodor
& Bíró 2004). A sûrû vértesi terepi mérések alapján a D3 fázist NyÉNy–KDK vagy ÉNy–DK-i kom-
presszió (rövidülés) jellemezte. A D3a és D3b alfázisok inkább nyugatias irányúak, míg a D3c, D3d
alfázisok összenyomási irányai ÉNy–DK sõt ÉÉNy–DDK felé közelednek (4.4a,b,c ábra).
Ugyanakkor, a feszültségmezõ valószínûleg nem volt homogén: éppen a Vértes északi részén olyan,
D3 fázisba sorolható adataim vannak, melyek gyûrõdés közbeni koaxilás deformáció során É–D-i
összenyomást mutatnak.

A Vértes déli részén több kisebb rátolódást, redõt, flexúrát, eltolódást dokumentáltam (Fodor
2008). Ezek közül kiemelem a Vértes DK-i letörésénél (a Móri-peremvetõnél) igazolt ~K–Ny-i
csapású rátolódásokat, ahol triász mészkõ kétszer is a Tatai Formációra tolódott (3.17. ábra). A
rátolódás elõterében szoros, átbuktatott redõk alakultak ki a Tatai Formációban. Kibillenés elõtti
rátolódásokat két helyen dokumentáltam. A redõk alapján rekonstruált rövidülés, a karcok alapján
számolt összenyomás ÉNy–DK körüli volt. Két pontban viszont kibillenés elõtti normálvetõk
alapján ÉK–DNy-i széthúzást becsültem: e feszültségadatok a redõtengellyel párhuzamos meg-
nyúlásként értelmezem. 

A Vértes délkeleti részén, a csákberényi Buckán erõsen gyûrt, kissé átbuktatott karni rétegsort
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4.6. ábra. A D3 fázishoz tartozó rátolódás és gyûrõdés a csákberényi Bucka-hegyen, (A) Budai et al. (2005) után, (B) a
környéken mért szerkezetek sztereogramjaival kiegészítve.
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észleltünk (Budai et al. 2005). A gyûrt rétegcsoport a Gánt-Csákberényi útig húzódik, ahol a rétegek
közel függõlegesek. A gyûrõdés egy ÉNy-i vergenciájú rátolódás miatt jött létre, mely a Sédvölgyi
F. Gémhegyi Tagozatát a Csákberényi Tagozat fölé tolta a buckahegyi kõfejtõben (4.6. ábra). A
gyûrõdésbõl becsülhetõ rövidülés ÉNy–DK-i irányú. A feltárás jelentõsége, hogy elemezhetõ volt a
gyûrõdés elõtti néhány kisebb szerkezet (D3a), a korai gyûrõdés (D3b), amely mintegy harminc fok-
ban billentette ki a rétegeket, és a késõbbi gyûrõdés, amely a kis hullámhosszú redõket és az átbuk-
tatást eredményezte. Utóbbit a D3c epizódba soroltam, vagyis a „középhegységi szinklinális”
kialakulásának második szakaszába. Feltételezhetõ kora középsõ-albai–turon. Néhány kibillenés
utáni vetõkarc a D3d vagy fiatalabb fázisba sorolható (4.6. ábra). Az események alapvetõen koax-
iális módon mentek végbe, habár egészen kis keleti (CW) elfordulás jelentkezik a korai és késõi
epizódok között. 

A vértesi magyarázóban modellt dolgoztam ki a Buckahegyi-rátolódás regionális szerkezeti
keretbe illesztésére. Ezek szerint a rátolódás DK felé egy krokodil-szerkezethez kapcsolódik, amely-
nek mélybeli folytatása egy vak, DK-i vergenciájú rátolódás. Ez utóbbit csapásban DNy felé
követve, a vak rátolódás a Litéri- vagy a Veszprémi-rátolódással azonosítható (5b függelék).

A Vértes délnyugati peremvetõje összetett mozgások eredménye. A térképezés során kimutattam
(Fodor 2008), hogy a mozgások a gyûrõdéssel egyidõben indulhattak. A peremvetõ zónájában,
Fõdolomit és jura között normál vetõket észleltem, melyek ÉK–DNy-i húzásra jöttek létre (4.4e
ábra). Peremvetõ kora a szubtrópusi tönkfelszín kialakulása, azaz santoni elõtti, vagyis a tág értelem-
ben vett D3 fázishoz tartozhat. A peremvetõ környékén a feszültségmezõ az általános összenyomá-
sostól eltérõ lehetett, ami egy redõket részben metszõ transzfer-vetõ mentén lehetséges.

Kutatásom során részletesen elemeztem és térképeztem a Vértes északi részén a Vértessomlói-
vonalat, amely az egyik legnagyobb elvetésû szerkezeti elem a Dunántúli-középhegységben (5b
függelék). A szerkezeti mérések alapján kimutattam, hogy a vonal olyan rátolódás, melynek jobbos
mozgásösszetevõje is lehetett (Fodor et al. 2005b). A rátolódás legjobban feltárt szakaszánál, a
tatabányai Terv-út bevágásaiban közvetlenül is megfigyelhetõ a vetõ kinematikája, a triász, kihen-
gerelt jura és alátolt Tatai Formációk között. Az alátolt blokkban szoros, átbuktatott redõk, és kisebb
rámparátolódások jöttek létre, amelyeket már Maros (1988) is észlelt. A Vértessomlói-rátolódáshoz
annak mindkét szárnyán redõk és kisebb rámparátolódások csatlakoznak, melyeket a felszínen a
vonal teljes hosszában és Vértessomló környékén a fedett aljzatban mutattunk ki (Fodor et al. 2005b,
Fodor & Bíró 2004). A feszültségmezõ általában ÉÉNy–DDK-i összenyomással jellemzett (4.4.
ábra), de a vértessomlói templomdomb alatti adatokból É–D-i kompresszió számolható. A
redõtengelyek irányából helyenként ÉÉK–DDNy-i rövidülés becsülhetõ. Ezt úgy értelmezem, hogy
e redõk eredeti irányukból keleti irányba elfordultak, ami jobbos eltolódások mentén lehetséges.
Ilyen relatív keleti forgást a paleomágneses adatok is alátámasztanak (Márton et al. 2009). Ilyen
ÉNy–DK-i csapású jobbos eltolódásokat és/vagy normálvetõket a felszínen több helyen is
térképeztem, és ilyet tételezek fel a Tatabányai-medence aljzatában (Fodor et al. 2005b).

A kinematikai következtetés élesen eltér mind Balla & Dudko (1989) mind Pocsai & Csontos (2006)
balos kinematikára tett javaslatától. Ugyanakkor, hasonló Császár et al. (1978) térképén sugallt
rátolódásos megoldáshoz, de annál pontosabb és szerkezetföldtani mérésekkel kombinált térképezés-
sel igazolt. A feszültség-adatok nélkül, pusztán a térképi képet felhasználva, valóban a balos eltolódás
tûnhetett helyesnek. A feszültségmezõ és a helyi dõlésadatok ismeretében viszont érthetõ, hogy a job-
bos-rátolódás az általános kibillenés mellett balos térképi elvetést ad: ez azonban csak a térképi síkban
megjelenõ (látszólagos) elvetés és nem tükrözi a valós jobbos-rátolódásos kinematikát.

A részletes térképezés igazolta, hogy a vonal az eocén elõtt mûködött (Fodor & Bíró 2004, Fodor
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2008), ellentétben Balla & Dudko (1989) miocén korbesorolásával. A vértessomlói templomdombon
világos, hogy egy korábbi, gyenge deformációt, a D2a epizódot követi a D3 fázisba sorolható
eseménysor. A rátolódás az üledékföldtani adatok alapján már az aptiban elkezdõdhetett (Pocsai &
Csontos 2006), de a térképek albai-coniaci(?) korolást sugallnak.

4.5.3. Diszkusszió
A D3 fázis kora

A fázis korát két megközelítéssel adhatjuk meg: egyrészt vizsgálható a feltárásokból közvetlenül
kiolvasható adat, másrészt a feszültségmezõben létrejött szerkezetek közvetlenül vagy közvetve
meghatározott kora. Utóbbi esetben tulajdonképpen a Dunántúli-középhegységet ért kréta gyûrõdés
koráról kell nyilatkozni, melynek kezdetét nehéz korolni, és ebben a hazai publikációk az enyémtõl
eltérõ álláspontot is képviselnek. Ennek leginkább az apti-cenomán feltárások behatárolt volta az oka.

Barrémi vagy barrémi elõtti szerkezetekrõl, diszkordanciáról igen kevés — és bizonytalan —
adat van (Mészáros 1968, Kiss 2009). Lelkes (1990) és Pocsai & Csontos (2006) szedimentológiai
munkái alapján világos, hogy a Tatai F. képzõdése elõtt is történt deformáció, így nem lenne
lehetetlen, hogy a gyûrõdés már valamikor az aptiban megkezdõdjön. Mivel az esetlegesen apti korú
szerkezetek kinematikájára konkrét szerkezeti adatot nem adtak meg, magam úgy vélem, hogy az
már a D3 fázisba tartozhatott. Ezért nem zárom ki a gyûrõdés apti(?) kezdetének lehetõségét.

A legtöbb feltárásban az rögzíthetõ, hogy a Tatai F. a D3 fázis szerkezeteivel erõsen deformált
(4.4. ábra, 2. függelék) (Haas et al. 1984, Fodor 2008), ráadásul a deformáció még vízszintes réteg-
helyzetben indult (Kiss et al. 2001). Ezek az adatok a gyûrõdés kezdetének korát legalább az apti
végére szorítanák fel. Sõt, mivel a Tatai F. inkább felsõ-aptinak vagy legkorábbi albainak tûnik
(Szives, 1999), az abban észlelt szerkezet kora az albai legelejére kerül.

Részletes dél-bakonyi térképezésem során, a Csolános-völgy mentén több pontban is
térképeztem, hogy az albai tûzkõtörmelékes agyag nagyjából vízszintes településben fedi a triász
fõdolomitot, annak karsztosodott töbreit, és a vele a Bakonybéli-rátolódás mentén érintkezõ
tûzköves és tûzkõmentes, gyûrt liász mészkövet (4.5. ábra). A korábbi munkák ugyanerre jutottak:
Szabó (1979, 1985) az úrkúti mangánbányák környékén észlelte és szelvényben ábrázolta, hogy a
gyûrt jura sorozatot közel szintesen középsõ-albai üledékek (Zirci Mészkõ) fedik, míg Mészáros
(1969) térképén világos, hogy a meredek állású triász-jura rétegsort szintén a kevéssé deformált
Zirci F. fedi. Albert (2000) szintén észlelte a redõk Zirci F. elõtti korát. õ a redõket K–Ny-i össze-
nyomással értelmezte, és ezt a deformációt az általam D2-nek nevezett fázissal kapcsolta össze.
Szerintem azonban itt csak egy lokális irányeltérésõl van szó, és így az õ adata is a középsõ-albai
elõtti D3 redõzõdést mutatja.

Mindezek alapján a gyûrõdések és rátolódások kialakulásának kezdete, sõt valószínûen a gyûrõdés
nagy részének kora egyértelmûen a cikluskezdõ albai üledékek elõtti. A tûzkõtörmelékes agyag a Tési
Agyagmárga Formáció Kepekõi Tagozatába sorolható, kora analógiákat használva a középsõ-albai
korszakba tehetõ, míg a Zirci F. a középsõ-albaitól keletkezett (Görög 1995). Mindezen megfi-
gyelések azt mutatják, hogy a gyûrõdés, illetve annak egy jelentõs kezdeti szakasza, és az azt
jellemzõ feszültségmezõ, azaz a D3a és D3b epizódok a középsõ-albai elõtt már végbementek.
Nem zárható ki azonban, hogy geometriailag D3a vagy D3b-nek tûnõ szerkezet késõbb, például a tu-
ronban jött volna létre, ha az adott pont valamiért csak késõbb gyûrõdött meg. Ezért az epizódok korbe-
sorolása csak általában, az egyes esetek konkrét elemzésével együtt érvényes.

A gyûrõdéses deformáció a középsõ-albai–cenomán üledékképzõdés alatt is folytatódhatott.
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Szinszediment deformációra csak a zirci pintér-hegyi és déli fejtõkben, a pénzeskúti Zsidó-hegyen
van bizonytalan feszültségadat, amely a gyûrõdésbe csak erõltetéssel illik be (4.4e ábra). E nehezen
kezelhetõ adatokat leszámítva, a gyûrõdés végsõ fázisa a turon–coniaciban történhetett, amint erre
az enyhén meggyûrt dél-bakonyi és vértesi középsõ-albai–cenomán sorozatok mutatnak. Mindezek
alapján feltételezem, hogy a D3c és a gyûrõdést követõ D3d epizódok/feszültségmezõk kora közép-
sõ-albai–coniaci. A Dunántúli-középhegység senon üledékciklusa ez után rakódott le a santonitól
kezdve (Haas et al. 1986). Mivel adataim alapján a gyûrõdés kezdetének kora nem tisztázható,
így a D3 feszültségmezõ korát az apti(?)–coniaci idõtartamra teszem.

A D2 és D3 fázisok viszonya

Itt kell diszkutálnom azt a kérdést, mely szerint a Tatai F. középhegységbeli deformációja egy
teljesen más, kb. ÉK–DNy-i összenyomásos feszültségmezõben ment volna végbe (Pocsai &
Csontos 2006). A szerzõk erre konkrét szerkezeti (kinematikai) bizonyítékot nem, csak közvetett
üledékföldtani, vastagsági és fúrási adatokat használtak fel. Ezekbõl vezettek le egy olyan modellt,
ami ÉNy–DK-i csapású szerkezetek rátolódásos mozgását tételezi fel — amely megfelelne Tari
(1994, 1995) által javasolt rövidülési iránynak és kéreghajlásos modellnek. ÉNy–DK-i csapású
rátolódásokat triász–kora-apti üledékekben, vízszintes réteghelyzet visszaállítása mellett kellene
észlelni. Az elõzõ fejezetben diszkutáltam, hogy ezt sem a bakonyi, sem a vértesi feszültségmezõ-
adataimban nem találtam. Így nem vitatva ÉK–DNy-i kora-kréta kompressziós a szerkezetek létének
lehetõségét, azokra az általam felhasznált adatok alapján nem látok bizonyítékot. 

Lehetségesnek látnám viszont, hogy az ÉNy–DK-i csapású szerkezetek normálvetõk lennének és
ÉK–DNy-i széthúzás hatására jöttek volna létre. Ez jobban illeszkedne az általam rögzített feszült-
ség-adatokhoz a következõ modellben: a D3 gyûrõdés a Tatai F. lerakódása elõtt megkezdõdhetett,
majd folytatódott volna az üledékképzõdés alatt is. A redõtengelyekkel párhuzamosan ÉK–DNy-i
széthúzás léphetett fel, amely kisebb normál elvetéseket indukált egyes ÉNy–DK-i csapású
szerkezeti elemek mentén. ÉK–DNy-i széthúzást az egyik „gyanú-sított” „szin-Tatai” vetõ mentén,
a DK-vértesi peremvetõ mentén rögzítettem is (Fodor 2008). 

Világos, hogy a D2 és D3ab feszültségmezõk általam megadott tartományai a kora-albaiban (és
esetleg már az aptiban) átfednek egymással. Ez szerintem úgy lehetséges, ha a feszültségmezõ és a
szerkezeti geometria a Dunántúli-középhegységen belül nem volt homogén, eltérõ összenyomás
uralkodott az északi és a középsõ-déli területeken. Ez a helyzet a kora-albaiban és esetleg az aptiban
állhatott fenn. Ez a modell eltér Tari (1994, 1995) modelljétõl, aki mindvégig homogén deformációs
mintát javasolta a Dunántúli-középhegység teljes területére: a D2 feszültségmezõvel rokonítható
fázist az apti végéig, a D3(?) feszültségmezõbe tehetõt pedig az „albaiba”. A kora-albai tekintetében
eltér véleményem Tariétól, ami abból is fakad, hogy szerkezeti munkájában nem különböztetett meg
alemeleteket. 

A Középhegységi szinklinális – az egység szerkezeti metszete

A D3 fázis feszültségmezõinek és kisebb szerkezeteinek ismertetése után nem kerülhetem meg
a nagy méretû, regionálisan is jelentõs szerkezetek vázlatos diszkusszióját, habár egy részletes
elemzés meghaladja a munka kereteit. Elemzésemben (Fodor 1997) és a vértesi térképen (Fodor et
al. 2008a) közreadott szelvények bemutatják a Dunántúli-középhegységi-egység belsõ szerkezeti
felépítését. E két konkrét szelvény elvezetett egy olyan modell-szelvényhez, ami a teljes egység met-
szetét mutatja, szerkezeti helyzetének értelmezésével együtt. Ennek megalkotásában jelentõsen
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támaszkodtam Tari (1994) szelvényére, de azt javítottam és kiegészítettem saját megfigyeléseimmel
és szerkezeti rész-modelljeimmel (4.7. ábra).

A Dunántúli-középhegységi-egység ÉNy-i határa egy takaróhatár, de Balla (1993) elemzése
remekül mutatja a határ bizonytalanságát. Feltételezhetõ, hogy az egységtõl ÉNy-ra, alsó helyzetben
a Grazi Paleozoikum helyezkedik el. A Dunántúli-középhegység takarós felépítésében követtem
Horváth (1993) és Tari (1994) modelljeit, és további adatokat szolgáltattam fõleg a déli szlovéniai
határra (Fodor & Koroknai 2000, Fodor et al. 2003b). A kréta takaróhatárt miocén normálvetõk
és/vagy eltolódások vágják el, egy ezek közül a Rába-vonal. Ettõl közvetlen délre egy pikkely lehet,
amelynek alsó egységét a Sótony Sót-1 érte el, ahol a senon alatt már „középhegységi” üledék van.

Néhány újabb pikkely (rámparátolódás) vagy vak rátolódás hátterében jelenik meg a „közép-
hegységi szinklinális szerkezet” (4.7a ábra). A pre-kainozoos aljzattérképeken világos, hogy a „szin-
klinális“ valójában két kisebb redõteknõbõl áll össze (Császár et al. 1978, Haas & Jocháné-Edelényi
1980, Fülöp & Dank 1987). Az északnyugati szinklinális csak a Magas-Bakonyban van a felszínen,
a modell-szelvényen is fedett, a délkeleti viszont csapásban szinte folyamatosan (5b függelék).

Az ÉNy-i szinklinálistól DK-re az addig ÉNy-i vergenciájú szerkezetek innentõl DK-i vergen-
ciájúakra váltanak. Ez a határ a Bakonybéli-rátolódás, mely mentén a Fõdolomit Dachsteini
Mészkõre vagy jurára tolódott. Tari (1994, 1995) szerint a Bakonybéli-rátolódás alatt egy három-
szög-zóna lép fel, amely összekötné a két szinklinálist, és amelyet karni márga alkotna. Szerintem
(Fodor 1997, Fodor & Koroknai 2000), az is lehetséges, hogy Bakonybéli-rátolódás egy rámpa-
antiklinális felsõ szintjérõl (tetõlenyesésébõl, roof thrust) indulhat, és a felszínig hatol. A roof thrust
és a talpi lenyesés (floor thrust) egy DK-re levõ szerkezeti krokodillal kapcsolódik össze (4.7b ábra).
A lenyesési szint a középsõ-triász és karni márga lehet.

A rámpa-antiklinális DK-i elõterében húzódik a DK-i szinklinális. Ennek magját több kisebb
redõ bonyolítja, amelyek valószínûleg egy sekély lenyesési felület felett jöttek létre (4.5 ábra). A
csolános-völgyi szelvény igazolja, hogy e rátolódást a Tési Formáció lefedi. Ugyanakkor, a szin-
klinális magjában Zirci Mészkõ található, amely a juránál és triásznál enyhébben gyûrõdött meg; ez
az epizód az albai utáni. Ettõl délre húzódik a Veszprémi-rátolódás, ami az elemzéseim szerint egy
young-on-older rátolódás (4.7a,c ábra). Ez a gyûrõdés utáni rátolódás már azt a rámpa-antiklinálist
vagy vetõharapódzási antiklinálist metszi, amely a Litéri-rátolódáshoz kapcsolódik. Mivel ez egy
nagyméretû redõ, magjában az ópaleozoikum is a felszínközelbe kerül, ezért feltételezem, hogy a
lenyesési sík az ópaleozoikum alatt található, kb. 5-6km mélységben. E lenyesési zóna létét több
korábbi tanulmány jelezte (Horváth et al. 1986, Horváth 1993, Ádám 2001). A rámpa-rátolódás
részben ismét vízszintes lenyesésben folytatódik, részben a felszínig emelkedik. A pécselyi Zádor-
hegynél levõ szinklinális a felszínre jutó Litéri-rátolódás elõterében van. Valószínû, hogy ez a
rátolódási ág csak egy kisebb elem, amely a talpi lenyeséshez képest magasabb szintben, a rámpa-
antiklinális tetõzónájában indul. A Litéri-rátolódástól délre lehetséges egy másik rátolódás (Aszófõi-
rátolódás), majd a Dunántúli-középhegység ópaeozoikumát is magában foglaló rátolódás sejthetõ:
ezt azonban a Közép-magyarországi-zóna deformálta.

A modell szerint a Dunántúli-középhegység fõbb szinklinálisai tulajdonképpen rámpa-anti-
klinálisok között kialakult gyûrt formák. A felszínen vagy a kainozoikum alatt megjelenõ rátolódá-
sok rámpákhoz kötõdhetnek, és a redõk ezek másodlagos szerkezetei. A felszínre vagy a pre-kaino-
zoos felületre kiérõ rátolódások nem feltétlen a rámpa-rátolódások folytatásai, hanem magasabb
lenyesési szintben gyökerezhetnek. Ezek a szerkezeti megoldások analógok azzal, amit Tari (1994)
kidolgozott a Bakonyra, de annál néhány pontban részletesebb, és terepi adatokkal is alátámasztott.
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4.6. D4 fázis: senon–kora-eocén(?) deformációk
A Dunántúli-középhegység fõ gyûrõdését adó D3 fázis után a szerkezeti események jellege és

idõzítése problémás. Az ide tartozó fõbb szerkezeti események és jelenségek a senon
üledékképzõdés szerkezeti viszonyai, a vörös kalciterek problémája és a KÉK–NyDNy-i össze-
nyomással jellemzett eltolódásos feszültségmezõ kérdése. A cenomán és idõsebb kõzeteken mért
szerkezeteknek a senon üledékképzõdéssel való kapcsolata igen kérdéses. A gyûrõdés utánra
meghatározott feszültségtípusok ugyanis elõfordulnak a kainozoos adatok között is, leginkább a
D11-es feszültségmezõhöz hasonlítanak. Így a poszt-gyûrõdéses D3d, D4(?) és D11 fázisok
elválasztása nehéz. A biztos kivételt a vörös kalcitok adják, melyek feltételezhetõ kora legalább
részben senon. E teléreket, és más bizonytalan senon(?) minõsítésû szerkezeteket a D4, míg egy
másik feszültségmezõt a D5 fázisba sorolok.

Vöröskalcit-erek
A Sümeg-Sintérlapi-kõfejtõben újramértem a vörösbarna kalcitereket: az irányok változatosak,

de ÉNy–DK-i maximumuk van (4.8. ábra). Térképezésünk a Vértes több pontján mutatott ki változó
színû, vörös, barna kalcitteléreket (Fodor et al. 2004; Kercsmár 2004). Ezek szélessége néhány cen-
timétertõl 1–2 méterig terjed. A leghosszabb teléreket a gánti Kápolnapusztától É-ra, és Kõhányástól
2 km-re É-ra találtuk, ahol 200-300 méter hosszban is követhetõk. A telérek iránya változatos, leg-
gyakrabban ÉNy–DK-i csapásúak, de K–Ny, É–D és ÉK–DNy irány is elõfordul (4.8. ábra). Az
egyszerû kõzetmechanikai megfontolások alapján a leggyakoribb irány merõleges lehet arra az
ÉK–DNy-i széthúzásra, mely a teléreket létrehozta. Ebben az esetben a húzás irányához képest ferde
telérek hibrid törések (Hancock 1985) lehetnek, ahol a szakításos és nyírásos eredet kombinálódik.
A fõ telérirányra merõleges ÉK–DNy-i irányt Tari (1995) és Kercsmár (2004) a telérekkel egyidõs
kéreghajlásos (flexúrális) medence peremén fellépõ helyi húzásnak tulajdonítja. 
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4.8. ábra. A D4 fázist jellemzõ sztereogramok. A) vörös kalciterek, B) poszt-campani kompressziós feszültségtípus, C)
Szindiagenetikus senon(?) extenzió.
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A telérek és így a deformáció korának kérdését Fodor et al. (2008b) munkában tárgyaltuk. Az
irodalomban leginkább a „késõ-kréta” megjelölés szokásos. Azonban az egyetlen hely, ahol a telérek
szûk idõintervallumba szoríthatók, a sümegi Sintérlapi-kõfejtõ (2. függelék). Itt a deformált apti
Tatai F. rétegeit áttörve, a közel vízszintes senon üledékek alatt jelennek meg (Haas et al. 1984):
koruk így albai-coniaci lehet. A vörös kalcitokkal összefüggésbe hozták a lamprofíros magmatiz-
must (Demény et al. 1987, Siklósi et al. 2006). Ezek radiometrikus kora 77,6+3 – 60 Ma (összesítve
Gyalog & Horváth 2004), ami fiatalabb, mint a sümegi telérek lehetséges legfiatalabb kora (coniaci).
Más esetekben csak eocén vagy fiatalabb fedõt lehet igazolni közvetlen fedéssel vagy azzal, hogy az
eocén számos helyen tartalmaz áthalmozott vöröskalcit-darabokat és a vöröskalcithoz köthetõ
cseppkõdarabokat (Wein 1977, Nádor & Sásdi 1991, Kercsmár 2004, Pálfalvi 2007). Néhány helyen
a kalcit mellett vörösagyagos üledékfilm is megjelenik, ami inkább a paleocén(?)–kora-eocén(?) felé
tolná el a kalcit korát. Ezek alapján a kalciterek lehetséges keletkezési korát a szinklinális szerkezet
kialkulása (albai-conianci) és az eocén üledékképzõdés (luteciai) közé tehetjük.

Egyéb szerkezetek
A senon üledékképzõdéssel kapcsolatba hozható szerkezeti adatokra csak az ugodi Szár-hegy

bányájában tettünk szert (4.8c ábra) (Kiss 2009), ahol erõsen kibillent senon mészkõ jelenik meg (Haas
1979). A kibillent réteglapokon olyan karcok lépnek fel, amelyek nem élesek, hanem inkább enyhe ge-
rincek. A réteglapok hosszanti irányban is enyhén hullámzanak, azokon kisebb dudorok jelennek meg.
Lehetséges, hogy e jegyek a csúszás korai, azaz „szindiagenetikus” voltát mutatják (Kiss 2009). Ha ez
így van, akkor maga a kibillenés is korai, azaz még a senon üledékképzõdés alatt történhetett. A kõfej-
tõben megvannak a triász és senon közötti olyan lapos vetõk, melyek a kibillenést okozhatták. A rekon-
struált feszültségmezõ ÉK–DNy-i húzás, ami hasonló a vöröskalcitokból becsült iránnyal. Ezzel
összhangban, a „puha vetõkkel” párhuzamos nagy vetõket tételezett fel Haas (1999) a senon
medencében. Ezzel látszólag szemben áll Tari (1992, 1995) véleménye, aki ÉNy–DK-i rövidülést java-
solt a senon idejére. Ez abból is adódna, hogy a senonmedencék hossztengelye ÉK-DNy-i irányú
(5c melléklet). Szerintem azonban egy kisebb, kompresszióra merõleges megnyúlás nem zárható ki a
rövidülés során. A feszültségmezõ-adatsorban mindkét feszültségtípusra akad néhány, bizonytalanul
ide sorolható adat.

Bizonytalanul ide sorolom a csõvári rög területén meghatározott deformációt. Ott a felszíni
térképezés ÉÉNy–DDK-i rövidüléssel jellemzett gyûrõdést mutatott ki, amivel rátolódások is jártak
(Benkõ & Fodor 2002). Utóbbiakat fúrásban is dokumentálták (Haas et al. 1997). A becsípett cam-
pani üledékroncsok alapján maastrichti alsó korhatár, a felszíni adatok alapján eocén fedõ igazol-
ható. Így kor szerint e deformáció is a D4 fázishoz tartozhat, habár annak fõ megjelenési területétõl
elszigetelt lévén, a kapcsolat laza.

4.7. D5 fázis: maastrichti(?)–kora-eocén(?)

A Dunántúli-középhegység több helyén is mérhetõk KÉK–NyDNy-i kompresszióval jellemzett
eltolódások vagy rátolódások, melyek közül leginkább NyÉNy-i irányú balosak lépnek fel (4.9. ábra).
A bakonyi Csolános-völgyben több térképi vetõ mentén is észleltem ilyen kinematikát. Azonban itt is,
mint máshol, a korábbi és késõbbi jobbos eltolódások nem tették lehetõvé térképi elvetés igazolását. A
Bakony több pontján, elszórtan jelentkeznek ebbe a fázisba sorolható adatok, jórészt eltolódások, de
rátolódások, és két helyen mezoméretû redõk is (5d melléklet). A Vértesben mind a Móri-peremvetõ,
mind a Vértessolói-vonal mentén megjelennek a balos eltolódások, sõt rátolódás-párok (Bíró 2003,
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Fodor & Bíró 2004, Fodor 2008). E fázisba sorolható szerkezeteket és feszültségmezõt Maros (1989)
és Bada et al. (1996) határozott meg a Gerecsében.
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4.9. ábra. A D5 fázist jellemzõ sztereogramok. A) vetõk vetületi képei mai helyzetben, B) billentésteszt a móri Éles-kõ aptin
mért adatsorán. A visszabillentett adatsorban keverednek a normálvetõk és rátolódások, tehát a nem visszabillentett (mai)
állapotban keletkezett a rátolódáspár.
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Csapásuk szerint e fázisba lennének sorolhatók a Balaton-felvidék „harántszerkezetei” (5d mel-
léklet). Budai (1988), Dudko (1990) és Budai et al. (1999a) térképén ÉNy–DK-i csapású rátolódá-
sok, kisebb redõk jelennek meg Aszófõ és Dörgicse között. Ezt Dudko (1991) a ”Dörgicsei-lófarok-
szerkezetként” írta le (javaslatom: Dörgicsei seprû-szerkezet). A képzõdmények ismétlõdésébõl
ÉNy-i csapású rátolódásokat értelmezett, amelyeket K–Ny-i balos eltolódási zóna zárná le. A Litéri-
vonal mentén szintén megjelenik egy ÉNy-i csapású hajlat, amely értelmezhetõ balos eltolódáshoz
kapcsolódó rátolódásként (Dudko 1991). E térképi szerkezeteket jellemezheti az a néhány pontban
észlelt ÉK–DNy-i csapású összenyomás, amit Bergerat, Dudko és saját méréseibõl rekonstruálhat-
tam (4.9. ábra). Nem lenne kizárt olyan megoldás, amelyben a harántszerkezetek csak a D3 fázis
lokális elcsavarodásából adódnának, de a feszültségadatok a D5 fázisba sorolást támogatják.

A KÉK–NyDNy-i kompresszióhoz kapcsolható eltolódások idõzítése problematikus. A
Gerecsében Bada et al. (1996) pontatlan „középsõ-kréta” kort adott. Sasvári (2008b) viszont az
albaiba(?) sorolt olyan redõket, melyek hasonló rövidüléssel jellemzettek: mint korábban utaltam rá,
ezeket én a D2 fázisba sorolom. A Vértesben több helyen megfigyelhetõ relatív kronológia, ameny-
nyiben a D5 törések a kibillenés utániak és érintik az aptit: egy ilyen billentéstesztet mutat a 4-D5b
ábra, hol a rátolódás-párok csak mai helyzetben alkotnak Mohr-párt. A bakonyi Csolános-völgy
környékén a Tési F. is deformált. A kor szempontjából szerintem döntõ, hogy senon képzõdmények
is részt vettek e deformációban. Bakonyjákó, Sümeg és Ugod környékén két-két kõfejtõben is fel-
lépnek e feszültségmezõbe sorolt törések, utóbbiakat mind Knauer et al. (1993) mind Kiss (2009)
mérte (4.9. ábra). Eocénben nem azonosítottam e feszültségmezõt, bár Sasvári et al. (2007) a Telegdi
Roth vonal mentén mért olyan K–Ny-i kompressziót, ami akár ide, akár a D6-D8 fázisokba is sorol-
ható. Mindezek alapján Fodor (1998) a késõ-kréta–paleocénbe helyezte az ide tartozó szerkezeteket,
ami a deformált campani miatt a maastrichti–kora-eocénre szûkíthetõ. Bár a kérdés nem zárható le,
munkámban ezen besorolás mellett maradok.

4.8. D6 fázis: középsõ- késõ-eocén–kora-kiscelli transzpresszió
Korábbi munkáinkban az eocén-eggenburgi idõszak alatt létrejött szerkezeteket egy feszültség-

mezõ hatásának tulajdonítottuk (Fodor et al. 1999). A részletesebb vizsgálatok révén azonban a
szerkezetek kor szerint tovább bonthatók, habár a feszültségtengelyek iránya és mezõ jellege alig
változott. A felbontásra fõleg a szinszediment szerkezetek felismerése adott lehetõséget, amelyek
feltárás- és térképi méretben egyaránt jelentkeztek. Világos, hogy ez a felbontás csak a részletesen
vizsgált területeken lehetséges, tehát az adatszám eloszlása nem egyenletes. 

A hosszú késõ-kréta–paleocén–kora-eocén szubtrópusi lepusztulási idõszak alatt csekély defor-
máció érintette a Dunántúli- és Északi-középhegység környezetét. Ugyanakkor, az eocén
üledékképzõdéssel egyidõben, vagy közvetlenül azt megelõzõen a D6 fázisba sorolt szerkezetek jöt-
tek létre. Bár a fázis szerkezeteit a késõbbi események felülírták, az üledékképzõdéssel való szoros
kapcsolat alapján több helyen sikerült igazolnunk az eocén kort, és így a fázishoz való tartozást.
Ehhez a módszertanban említett, szinte valamennyi szinszediment kormeghatározási lehetõséget fel
tudtuk használni, mivel az eocén képzõdmények igen gazdagok azokban.

A szinszediment szerkezetek azonban nem mindig engedik meg a pontos kinematikai
meghatározást, így az eocén feszültségmezõ fõtengelyeire gyakran csak becslésünk van. Ezek a
becslések eltolódásos, tenziós és ritkán kompressziós feszültségmezõt mutatnak, melynek maximális
vízszintes fõtengelye ÉNy–DK és NyÉNy–KDK között volt, a legkisebb tengely pedig erre
merõlegesen (4.10. ábra).
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4.10. ábra. A D6 fázis jellemzõ sztereogramjai. A) A Sas-hegyen mért, eltérõ eredetû telérek, valamint a részben kissé fiatalabb
vetõk, kõzetrések. B) Egyéb példák a D6 fázisra.
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A hazai eocén korú deformációk fõ jellemvonása, hogy a szerkezetek egykori lejtõket hoztak
létre, így a lejtõk felismerése legtöbbször a szerkezet azonosítását is jelenti. Ezek egy része enyhe
redõk szárnyán jött létre, míg más esetben a morfológiát töréses szerkezet határozta meg. A kissé
erodált, majd üledékkel fedett lejtõket vetõletörésnek nevezem (fault scarp). Az a szerencsés helyzet
alakult ki, hogy a lejtõk vertikális kiterjedése hasonló feltárásaink nagyságrendjével (4.11. ábra). E
mellett, a vetõletörések feletti eocén üledéket számos kõfejtõ tárja fel. Ennek egyik példája a
tatabányai Keselõi-kõfejõ, ahol olyan vetõletörés dokumentáltunk, amely esetében a letörés mentén
több méteres blokkokból álló „megabreccsa” képzõdött, melyeknek eocén mészkõ mátrixa van
(Fodor & Kercsmár 1995, Bada et al. 1996). Ez a breccsa a vetõlábi törmelékkúpokhoz (fault-bound-
ed talus cone) sorolható. A vetõletörések mentén általában számos szerkezeti elem egyszerre jelenik
meg: ilyenek a vetõk, kibillent blokkok, kinyíló repedések, megfúrt töréslapok (4.11b ábra). 

A lejtõkön és vetõletöréseken a gravitációs áthalmozás számos bizonyítékát tártuk fel, fõleg a
Budai-hegységben, de a Vértesben is. Az áthalmozás módja a sziklaomlástól a zagyárakig terjed.
Igen gyakori a kissé már konszolidált üledék masszaszerû kúszása (Fodor et al. 1994, Kercsmár
2005). A lejtõk mentén értelemszerûen változik az üledékképzõdés jellege. A Vértesben igazoltuk a
lejtõk alján a márgás, felsõ részén a meszes üledékképzõdés összekapcsolódását (Pálfalvi 2007). A
budai õslejtõn ez még azzal komplikálódik, hogy a márga törmelékes (kalkarenites, kavicsos)
rétegekkel is összefogazódik (Fogarasi in Fodor et al. 1994).
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4.11. ábra. Az eocén deformációk jellemzõ vonása a paleolejtõk létrejötte. A) szinszediment vetõ, melynek felsõ része
vetõletöréssé alakult (Katonacsapás, FSzZép-01. B). A vetõletörés geometriai modellje a tatabányai Nagy-Somló északi részén.
A két ábra függõleges méretaránya hasonló. A sztereogramok a D6 szerkezeteket mutatják (Fodor 2008).
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Az eocén deformáció egyik legjellemzõbb szinszediment szerkezete az üledékes telér.
Legnagyobb számban talán a Budai-hegységben fordulnak elõ, ahol kitöltésük igen változatos,
márga, breccsa, homokkõ-kavicsos homokkõ (Fodor & Kázmér 1989, Fodor et al. 1994, Magyari
1994a,b, 1996, Fodor & Magyari 2002, Korpás et al. 2002). Nyergesújfalunál Sztanó & Fodor
(1997), a Tatabányai-medencébõl Kercsmár (1995, 2005), a Vértes egyéb helyeirõl Fodor (2008)
munkáiból ismerjük a telérek elõfordulásait. A legújabb felismerés a Gerecsébõl származik, ahol
Beke (2010) igazolta, hogy a korábban oligocénnek gondolt telérkitöltések valójában eocén korúak,
és a Dorogi Formációval azonosíthatók (3.9c ábra). A telérek eredete többféle lehet. A gerecsei
példában a telér fala, mint repedés a kitöltés elõtt is létezhetett, néhány esetben egyértelmûen karsz-
tos telérfal látható. A Sas-hegyen a kibillentet triász réteglapok és mezozoos törésfelületek mentén
is eocén kitöltés jelenik meg (4.10. ábra). Ilyenkor a telérkitöltés akár passzívan is beszüremked-
hetett létezõ hasadékba, bár az aktív kinyílás ekkor is valószínû. A Budai-hegységben Magyari
(1994a) egyértelmûen igazolta, hogy az ottani telérek hidraulikus breccsásodással jártak együtt, tehát
eredetük aktív szerkezeti mozgás és a törés maga is szingenetikus. A Sas-hegyen olyan aktívan
kinyíló telért is megfigyeltünk, ahol a kinyílás fokozatosan történt, és a korábbi üledéklemez késõbb
megbillent (Fodor & Magyari 2002). Végül, a kettõ kombinációja is lehetséges, vagyis hogy létezõ
repedés mentén történik aktív kinyílás: ilyen lehet például a felsõ-gallai Kálvária, ahol vöröskalcit
telérek nyíltak fel újra az eocénben (Kercsmár 1995). 

A telérirányok a különféle mérési sorozatokban eléggé egységesek, NyÉNy–KDK vagy
ÉNy–DK-i csapásúak, bár a Tatabányai-medencében és egy ponton Nézsán vannak erre merõleges
ÉK–DNy-i irányok is (4.10. ábra). A homogén irány azt sugallja, hogy a telérek aktívan nyíltak fel
a deformáció során, így használhatók a feszültségmezõ becslésére. 

A szinszediment mozgás elemének vettem a zárt vetõket. Ezek elõször a Budai-hegységben
azonosítottam (Fodor et al. 1992a), de késõbb több más helyen is felismertem. A deformáció alatt
szinszediment kibillenés, és a billent blokkok eróziója is megtörtént. Legszebb példái a budaörsi Út-
hegyen (Fodor & Kázmér 1989) és a Budai-hegység más pontjain találhatók.

Az eocén deformáció másik kiváló bizonyítékai a szinszediment vetõk, melyek feltárás-méretben
is sokszor azonosíthatók (4.12. ábra). Ilyenkor gyakori, hogy a levetett oldalon a rétegek dõlésszöge
felfelé fokozatosan csökken, amint azt budai-hegységi példákon jól igazoltuk (Fodor et al. 1994,
Fodor & Magyari 2002). A rétegek elvonszolódnak, gyakran akár függõlegesek is lehetnek (4.12.
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4.12. ábra. Szinszediment D6 vetõk és egyéb törések (A)
a Sas-hegyen (Bu-36, Fodor, Magyari 2002), és (B)
Ürömtõl keletre (Bu-42 Fodor 2003).
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ábra). A még puha, deformált rétegekben kúszás, kõzethurkásodás (boudinage) vagy más, nagy
sûrûségû graitációs tömegmozgás léphetett fel (4.11. ábra). Elõforul a kannibalizmus is, vagyis hogy
a korábban deformált rétegek klasztjai a fiatalabb, de földtanilag egykorú üledékben megjelennek. 

A kisebb vetõk mellett a fúrásokból és felszíni feltárásokból jól azonosítható, hogy egyes térképi
vetõk levetett oldala sokkal teljesebb és vastagabb eocén rétegsorból áll, mint a fennmaradt blokk.
Egyik legszebb példája a pusztavámi Szépvizér melletti Katonacsapás, ahol a fennmaradt blokkon
kimarad vagy redukált a Dorogi, Csernyei F. és az elsõ üledék talán a Csolnoki F.-val heteropikus
Szõci Mészkõ (4.11a ábra) (Fodor 2008). A vetõ szinszediment voltát ott megfúrt vetõk és telérfalak
is jelzik. A vetõ felsõ, erodált részére közvetlenül települ a mészkõ, vagyis itt vetõletöréssel (scarp)
van dolgunk. A Gerecse déli elõterében több medencérõl igazoltak a fúrások hasonló szinszediment
vetõperemet. A Bakony északi részén, a Cseszneki-zónában lehetséges, hogy szinszediment eocén

mozgással (is) számolhatunk (Kiss & Fodor
2007). A Telegdi-Roth-vonal mentén pedig Kun-
Jáger et al. (1994) valószínûsített késõ-
eocén–kora-oligocén mozgást az Iharkúti
Formáció szedimentológiai elemzése alapján.

A szinszediment vetõk és vetõletörések kom-
binálódnak, ahogy ezt a katonacsapási példa is
mutatja. A különféle fejlõdési állapotban
megõrzõdött szinszediment vetõletörések
alapján egy modellt állítottunk fel (4.13. ábra),
amely a szerkezetileg ellenõrzött lejtõk
fejlõdését mutatja (Korpás et al. 2002). A
fokozatos elmozdulás a vetõ feletti rétegek kibil-
lenését, elvonszolását okozza. A legfelsõbb
rértegek áthalmozódhatnak, megcsúszhatnak,
míg a kiemelt blokkon lepusztulás történhet.
Ezért a levetett blokk rétesora vastagabbb és tel-
jesebb lesz, mint a talpi blokké. A vastagodó le-
vetett blokkban a vetõk gyakran kilapulhatnak és
lecsatolnak a kibillent réteglapokra (4.13. ábra).

A szinszediment vetõk kinematikájának
megállapítása többféle módon volt lehetséges.
Ritkán elõfordult, hogy puha vetõkarcok jelen-
tek meg a vetõlapokon (Fodor et al. 1994).
Sokkal gyakoribb, hogy a vetõlapokon levõ
vetõkarcok fúrókagylók vagy más maró-
szervezetek nyomait is viselik, és ekkor ezeket
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4.13. ábra. A vetõvel meghatározott vetõletörések
fejlõdésének modellje a Gellért-hegy példáján (Korpás et al.
2002).
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— a 3.4.5.4. fejezetben kifejtettek alapján — eocén korúaknak tartom. E példák a Gerecsébõl és a
Vértesbõl származnak (Kun-Jáger et al. 1996, Kercsmár 1995, Bada et al. 1996, Kercsmár et al.
2006, Fodor 2008). Vértesi esetben az is elõfordul, hogy a vetõ és karc a közvetlen fekü triász
mészkõben látható, de a szinszediment jegy a fedõ eocénben megvan. A leggyakoribb esetben a
vetõrõl a szinszediment mozgás igazolható, közvetlen kinematika viszont nem: ekkor a feszültség-
adat az, ami a kinematikát a 3.4.2. fejezet alapján meghatározza. Például a Környe-Zsámbék-
eltolódást a felszínen közvetlenül nem sikerült elemezni, de a környezet adataiból megadható
összenyomás jobbos kinematikáját igazol. Hasonlóan így igazoltuk a Budaörsi-zóna jobbos jellegét
(Magyari 1994b, 1996, Fodor et al. 1994). Valószínû a Dorogi-medence perem-vetõinek jobbos vagy
normál jellege. Számos más vetõrõl inkább a normál jelleg becsülhetõ, mint például a dél-gerecsei
medenceperemek, a Cseszneki-zóna és a Telegdi-Roth-vonal esetén. Ugyanakkor, az Észak-Magyar-
Paleogén-medence déli részén inkább rátolódásokat, redõket azonosítottunk, melyek késõ-
eocén–kora-oligocén jobbos elmozdulása is lehetett (Fodor et al. 1999).

Az õslejtõk iránya és a feszültségmezõ ismerete együttesen megadta a lejtõket meghatározó
szerkezetek kinematikáját. Ez vezetett el például a Budai-vonal boltozatként illetve vak
rátolódásként való értelmezésére. Hasonlóan, a kis szögû vértesi lejtõk igen enyhe szinklinálisok és
boltozatok szárnyait alkotják. A szerkezeti minta és üledékképzõdési környezetek alapján el tudtuk
különíteni a Dadi-, Paleo-vértesi-hátat, az Oroszlányi- és Kincses-magyaralmási-medencét, mint kis
amplitúdójú, nagy hullámhosszú redõket. A bakonyi és zalai eocén medencékrõl nem áll ren-
delkezésre modern szerkezeti vizsgálat, tehát itt a redõk feltételezése az északabbi adatokból szár-
mazik (Fodor et al. 1992a). Hasonlóan, igen enyhe szinklinálisként értelmezhetõ az Észak-Magyar-
Paleogén-medence is.

Geodinamikai megfontolások
A szerkezeti mérések és a hozzájuk kapcsolódó üledékföldtani, általános földtani elemzések a

középsõ– és késõ-eocénre egy olyan szerkezeti képet vázolnak, melyben az üledékképzõdés aktív
deformáció mellett zajlott. A kinematikától függõen, az eltolódások és normálvetõk meredek
vetõletöréseket, a rátolódások és redõk enyhe lejtõket határoztak meg. Az üledék e paleomorfológiai
elemek mentén gyakran áthalmozódott. A szerkezeti minta általában az összenyomás és eltolódásos
feszültségmezõ kombinációjára utal, bár egyes helyeken (Gerecse DK) transztenziós jelleg uralkod-
hatott. 

A paleomágneses adatokkal rekonstruált összenyomási irány É–D-i lesz, ami sokkal jobban
összhangban van az Alpok-Kárpátokra ekkor jellemzõ rövidüléses deformáció irányával, mint a ma
mért NyÉNy–KDK-i irány. Az is sejthetõ, hogy ekkor még nem volt különbség az alpi, kárpáti és
pannóniai feszültségmezõ iránya és jellege között, vagyis a mai Pannon-medence eocén képzõd-
ményei egy egységes Alp-kárpáti orogén öv részei voltak. Érdemes összevetni az adatokat a
Kárpátok és Keleti-Alpok eocén medencéirõl felvázolt modellekkel. Ezek lényege, hogy az alpi-kár-
páti szubdukció egy kéreghajlásos elõtéri medencét (foreland basin) eredményezett, melynek
megtestesülése a flisöv. Ettõl délre tételezte fel Tari et al. (1993) az orogén ívet, majd ettõl még
délebbre az ív mögötti szintén kéreghajlásos medencét, a magyar-szlovén-dél-szlovák paleogén
medencék sorát. Az általam mért vagy elemzett feszültségmezõ-adatok és szerkezeti minta ezzel a
modellel alapvetõen összhangban vannak. Eltérés abban mutatkozik, hogy a szlovák kollégák a
Pieniny Szirtövtõl délre levõ Centrál-Kárpáti-Paleogén-medencét ív elõtti (forearc) medencének
gondolják és extenziós jellegûnek vélik (Janocko 2002). Ezt saját szórványos szerkezeti adataim is
alátámasztják, és erre jutott az utóbbi évek néhány elemzése is (Kázmér et al. 2003).
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A hazai medencék esetében az összenyomásos deformációs jelleget — fenti adataim alapján is
— igazolni lehet. Ugyanakkor, probléma, hogy a modell szerint a medencének aszimmetrikusnak
illene lennie, és léteznie kellene egy rátolódásnak (backthrust) amely a süllyedést kiváltotta. Ennek
a Kisalföld neogénje alatt kellene megjelennie. Erre bizonyíték eddig nem adódott, és a medencék
sem tûnnek aszimmetrikusnak. Kivétel az „aszimmetrikus” Budai-vonal, de az alatta levõ rátolódás
is vak maradt. Ezért lehetséges, hogy az egyes medencék csak „egyszerûen” kis amplitudójú
redõkként értelmezhetõk, vagy a medenceperemek szerkezeti elemei nem egyszerûsíthetõk egy
elegáns modellbe.

4.9. D7 fázis: késõ-kiscelli–kora-egri?

A D7 fázsi feszültségmezõje nagyon hasonlít mind a D6, mind a D8 fáziséhoz: alapvetõen
eltolódásos, helyneként széthúzásos vagy éppen összenyomásos feszültségmezõvel van dolgunk. A
maximális vízszintes feszültségtengely Ny–K és ÉNy–DK között volt (4.14. ábra). A D7-D8 fáziok
hasonlósága miatt a D7 besorolást akkor alkalmaztam, ha relatív kronológiai adat adódott, vagy ha
a deformáció szinszediment vagy korai diagenetikus jellege bizonyítást nyert.

Az utóbbi években a vértesi térképzés során néhány feszültségadatot sikerült szerezni oligocén
képzõdményekbõl. A Móri-árok elemzése azt mutatta, hogy az árokban az oligocén üledéksor
részben szinszediment vetõvel határolódik le a Móri-peremvetõ mentén (4.15. ábra). A fúrások és
szeizmikus szelvények (Rákóczi 1988) alapján az üledékvastagság 1000-1300 méterre tehetõ, ennyi
üledék egykori megléte a peremvetõ kiemelt blokkjában, a vértesi paleoháton nem valószínû.
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4.14. ábra. A D7 fázis feszültségadatai és jellemzõ mezõ vetõinek szteregramjai. A) Gyûrõdés elõtti és alatti szerkezet az
upponyi senon képzõdményekbõl. B) Kovás erek, deformációs szalagok a Budai-hegységbõl. C) Egyéb szerkezetek.
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A Móri-peremvetõ szinszediment mozgására egy további bizonyíték a Söréd-Orond-pusztán tett
megfigyelés. Olyan kis normálvetõket és hozzájuk kapcsolódó félárkocskákat észleltünk, melyek az
üledékképzõdés alatt jöttek létre. A vetõk metszik a rétegsor legalján az Óbaroki Formációt és a
Szápári Tagozat üledékeit, de feljebb nem követhetõk (4.16. ábra). Az Óbaroki F. bauxitja a vetõk-
tõl távolodva kiékelõdik, és a Szápári Tagozat rétegei is vékonyodnak. A vetõkõn ferdecsúszású kar-
cok jelennek meg, melyek a rétegdõléssel visszabillentve dõlésirányúvá válnak. Így a billentéspró-
ba a vetõk korai, vízszintes rétegdõlésû állapotában történt keletkezését támasztja alá (4.16. ábra). 
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4.15. ábra. A D7 fázis szerkezeteinek megjelenése szeizmikus reflexiós szelvényeken. A) normálvetõ a Móri-árok peremén,
(B) rátolódás és gyûrõdés a Borsodi-medencében, a Darnó elõterében (Fodor 2008, Fodor et al. 2005d, a móri szelvény
Rákóczi 1988, a Ra-29/84 szelvény Albu et al. 1984 munkáiból, helyszíneik az 5g függelék ábráján). C) Gyûrõdés a Gödöllõi-
dombság déli részén (Fodor et al. 2005a).
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A visszabillentett vetõk alapján ÉK–DNy-i széthúzásos feszültségtér állapítható meg (Benkõ
2005), hasonlóan több, a Móri-peremvetõ környéki pontból. Ráadásul, ez a húzási irány megegyezik
az orond-pusztai mágneses anizotrópia-mérések egy részével, amennyiben az anizotrópia legna-
gyobb tengelye a feszültségtér legkisebb (húzásos) tengelyének irányával közel párhuzamos (4.16.
ábra) (Benkõ 2005). Tehát a mágneses szövet is rögzítette a szinszediment deformációt.

A széthúzásos szerkezetek mellett, a Vértes ÉNy-i elõterében folytatódhatott az eocénben megin-
dult enyhe ÉNy–DK-i rövidülés. Ennek következtében az eocénben létrejött Oroszlányi-medence
redõteknõje tovább növekedhetett az oligocén üledékképzõdés alatt. Erre az utalhat, hogy az egyko-
ri betemetettséggel kapcsolatban levõ vitrinit-reflexió-értékek a Vértes ÉNy-i elõterében nagyobbak,
mint a DK-i oldalon, az Ad–3-as fúrásban (Bechtel et al. 2007 és Hámorné Vidó M. szóbeli közlés). 

78

4.16. ábra. Szinszediment D7 normálvetõk és félárkok az orondpusztai dolomitfejtõben (Csko-35), Fodor (2008) után. A vetõk
az oligocén közepén mûködtek, a fiatalabb oligocén rétegek lefedik. Mágneses anizotrópia-tengelyek (B), korai vetõk (C)
sztereogramjai kibillenés elõtti helyzetben, a kibillent vetõk sztereogramja mai helyzetben (D), és késõi D12 fázisú normál-
vetõk (E).
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A Dorogi-medence térképei alapján az eocén üledékek az infraoligocén denudáció alatt lepusz-
tultak több mezozoos blokk tetejérõl (Sztanó et al. 1998). Ugyanakkor, a Hárshegyi Formációval
induló üledékképzõdés aktív töréses deformációval is együttjárhatott. A feszültségmezõ alapján nor-
mál és jobbos eltolódásos vetõket tételezek fel (5f függelék).

Budai-hegységben az eocénben létrejött szerkezetek mozgása a késõ-kiscelliben is tovább foly-
tatódhatott. A János-hegyi boltozat keleti oldalán nagy vastagságú Kiscelli Agyag rakódott le, ami szin-
szediment gyûrõdésre utal. Ezzel kapcsolatos a már Báldi & Nagymarosy (1976) óta ismert, Gál et al.
(2008) által újravizsgált kovás telérek kialakulása, melyek a redõtengelyre merõlegesek. A kovás erek
szerintem nem egyszerûen olyan módon keletkezek, mint például mészkõben a kalciterek. Valójában
itt deformációs szalagokról van szó, mely a töréses szerkezeti elemek egy sajátos csoportját adják (2.1.,
31.10a ábra). Az elemi törések fonatos rendszert alkotnak, a kiegészítõ párok találkozásánál megfigyel-
hetõ a számos elemi mozgás és elcsúszás következtében elõállt széles deformált tartomány (4.17. ábra).
A deformációs szalagok fejlõdésének logikus végállomása, hogy a cementált törészónában diszkrét sík
és így vetõkarc is létrejön. Ez azonban még mindig mutat olyan jegyeket, melyek nem teljesen kemény
kõzetblokkok elmozdulására utalnak, így fõleg a lesimítot lapos karc-bordák, széles tompa vályúk
jellemzõk, tulajdonképpen puha karcok lépnek fel. Ezért úgy vélem, a deformációs szalagok, és a
vetõkarcok nagy része is a kõzettéválás alatt jött létre, ami összhangban van az egyéb földtani adatok-
ból következõ kiscelli korbesorolással. Megtévesztésig hasonló deformációs szalagokat ismertem föl a
vértesi „Kába-kõnél”, a Vitány-várra vezetõ úttól északra, a Menyasszony déli gerincén. A feltehetõleg
eocén eolikus homokkõ több irányú deformációs szalagokkal erõsen átjárt (4.17. ábra). A budai
példához hasonlóan, a kõzet kovás kötésû, de a törések mentén a kötés erõsebb. A szalagok geometriá-
ja helyenként emlékeztet a pull-apart medencékre, illetve a fõsík–Riedel-sík rendszerre, és ezért ezen
esetekben eltolódásos jelleget tulajdonítottam a töréseknek.
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4.17. ábra. Deformációs szalagok (A,
B) a Vértesben (FTa-249) és a (C, D)
Budai-hegységben (Pilisborosjenõ,
Köves-bérc, Bu-06). A kovásodás a
deformációval egyidõs lehet. A (B)
kép jól mutatja a balos, a (C) kép a
normál jelleget. A háttérben A.
Tokarski és A. Swierczewska kol-
légák, mintavétel közben. D)
Vékonycsiszolat a deformációs sza-
lagból, amelyen jól látható a szemc-
seméret csökkenése (Poros Zs.
felvétele).
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Darnó-zóna mentén a kainozoos üledékek deformációja szintén e fázisban kezdõdhetett. Sztanó
& Tari (1993) és Fodor et al. (2005d) szerint a zóna tulajdonképpen egy olyan rátolódás, amelynek
nyugati elõterében egy kéreghajlásos medence, tulajdonképpen egy szinklinális jött létre (5f
függelék). A szeizmikus szelvények jól mutatják a rétegsor alsó részében elvégzõdõ rátolódásokat és
a tál alakú medence-geometriát (4.15b ábra) (Albu et al. 1985, Braun et al. 1988). A rudabányai fúrá-
sok alapján a deformált legidõsebb üledék a Kiscelli Agyag lehet (Szentpétery & Less 2006). Kisebb
kiemelkedések (boltozatok) és redõteknõk a medence dél-szlovákiai részén, Tornalja (Tornal’ja)
környékén is rekonstruálhatók (Vass 2002). Hasonlóan redõteknõnek értelmezem a Tornai-medence
és a Kelet-Borsodi medence oligocén üledék-felhalmozódásait (5f függelék) (Fodor et al. 2005d).
Ezeket nyugatról rátolódások határolhatták, melyek vergenciája a Darnó-rátolódáshoz képest fordí-
tott lehet. A Darnó-zóna nyugati elõterében, Fedémesnél és Bükkszéknél a kiscelli-egri képzõd-
ményekben redõket igazoltak (Schréter 1942, Szentes 1951, Jaskó 1952). Bár a diszkordancia nem
látható, de a fedõ eggenburgi homokkõ alig kibillent, ezért a két képzõdmény lerakódása között
jöhetett létre a gyûrõdés. Ennek következtében a Darnó-hegyen a miocén konglomerátum egyene-
sen a darnói rátolódással kiemelt aljzatra települ.

A deformáció feszültségmezõjét a feszíni feltárásokból ismerjük. Az Upponyi-hegységben és
környezetében a senon képzõdményekben olyan redõk, rátolódások és eltolódás-párok voltak
mérhetõk, melyekbõl NyÉNy–KDK-i vagy ÉNy–DK-i összenyomás rekonstruálható (Fodor et al.
1992b, 2005d). A gyûrõdés elõtti eltolódások és maga a gyûrõdés is hasonló feszültségmezõben jöt-
tek létre (3.7d,e ábra). Lehetséges, hogy a Nekézsenyi-rátolódás is ekkor mozgott.

Jobbos transzpressziós mozgást mutattunk ki a Kis-Kárpátokban, a Detrekõváraljai (Plavecky
Podhradie) medenceroncsban (Marko et al. 1990). A deformált Kiscelli üledék kora, és a feszültség-
mezõ alapján e szerkezetet is a D7 fázisba sorolom (5f függelék).

Bár korábbi munkánkban a Közép-magyarországi-zóna mozgásának kezdetét az eocénre tettük,
Tari (1994, 1995) munkáinak, a hazai rétegtani adatoknak, és az alpi szerkezetfejlõdés tükrében a
korai mozgás nem valószínû. Az Észak-magyarországi és az Észak-szlovéniai paleogén medence-
részek rétegsora a Kiscelli Formációig azonos, eltérés a késõ-oligocéntõl lehetséges. Ekkor ugyanis
olyan delta kiépülése figyelhetõ meg, amely az egykori szlovén medencerész helye felõl történt
(Turai Homok, Sztanó 1994). Ez csak akkor lehetséges, ha a szlovén medencerész már megkezdte
jobbos elmozdulását dél felé (Fodor et al. 1998, 1999). E kérdésben nagyon fontos a dél-gödöllõi
szeizmikus szelvények elemzése. A Csontos & Nagymarosy (1998) majd Palotai & Csontos (in
press) által leírt bonyolult gyûrt-pikkelyes szerkezetben az én értelmezésem szerint elkülöníthetõ
olyan korai gyûrõdési esemény, mely a Kiscelli Formációt érinti, de a késõ-oligocén üledékcsomagot
még nem: ez a deformáció a D7 fázisba tartozhat (4.15c ábra). A szerkezeti minta alapján ÉNy–DK-
i rövidülés rekonstruálható, ami csak kissé tér el a D7 fázis felszíni feszültségadataitól (5f függelék).
Egy érdekes, de egyszerû kinematikai kapcsolat következik a Közép-magyarországi- és a Darnó-
zóna feltételezhetõen egykorú korai mûködésébõl: a Közép-magyarországi-zóna jobbos mozgása
feloldódhat a Darnó menti rátolódásban és gyûrõdésben (Fodor et al. 2005d).

A Balaton-vonal mentén régóta ismertek olyan magmás testek, melyek a kora-oligocénben jöt-
tek létre (Benedek 2002). Ezek részben az eocén magmatizmus folytatásai, részben új intrúziók,
vulkánok, mint például a Karavankai tonalit, és a Smrekoveci rétegvulkán (5f függelék), melyekhez
a Dinaridákban számos más test társul (Kovács et al. 2007). Az új rétegtani eredmények alapján a
recski magmatizmus lefolyása is magában foglalja a kora-oligocént (Less et al. 2008). A geokémiai
adatok alapján a dél-zalai tonalit összekapcsolható a karavankai intrúzióval (Fodor et al. 2003a), így
igazolható, hogy a hazai magmatitok a Periadriai-vonal mentén megjelenõkkel azonos geodinamikai
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helyzetben keletkeztek. Úgy vélem, e magmatizmus a D7 fázis alatt ment végbe. A deformáció és a
magmakeletkezés kapcsolata összetett, amelyet Kovács et al. (2007) az Adriai-lemez északias szub-
dukciójával hoz kapcsolatba.

Összegzés, medencefejlõdés
A késõ-kiscelli idõszak fontos volt mind a Dunántúli, mind az Észak-magyaroszági Paleogén

Medence esetében. A Dunántúli-középhegységben ekkor indul a terresztrikus Csatkai Formáció le-
rakódása és a süllyedés igen jelentõs volt, bár a terület alluviális térszín maradt. A Kiscelli F. le-
rakódását hirtelen felgyorsult süllyedés jellemzi, melynek értéke legalább egy nagyságrenddel na-
gyobb volt a korábbinál. Az üledékképzõdési teret redõk, rátolódások, eltolódások alakították ki, de
a Móri-peremvetõ esetében normál mozgás is jelen volt. A kisszámú feszültségadat fényében úgy
tûnik, a szerkezeti elemeket jellemzõ D7 feszültségmezõ a D6 és D8 fázishoz hasonló volt. Ez a
következtetés stílusában megegyezik Tari et al. (1993) modelljével, amennyiben az is rövidüléses
deformációval számolt. Ugyanakkor, Tari et al. (1993, 1995) modelljében a medencesüllyedést a
Diósjenõi-vonal rátolódásos reaktivációja váltotta volna ki. Ez természetesen lehetséges, de erre
konkrét adatot nem látok, és nem teljesen egyezik a feszültségmezõbõl levonható rövidülési irány-
nyal, ami ferde jobbos mozgást váltana ki a törésen.

4.10. D8 fázis: Kora-miocén (ottnangi elõtti) eltolódásos deformáció (23–19
Ma)

Középhegységeinkben számos ponton igazolható olyan feszültségmezõ, melynek maximális
tengelye NyÉNy–KDK körül volt (ritkán ÉNy–DK-i), típusa eltolódásos, ritkán összenyomásos
(4.18. ábra). A felszíni adatok szintjén nincs lényegi eltérés a D7 fázis feszültségadataihoz képest,
gyakran csak azt lehet bizonyítani, hogy a szerkezet a két fázis ideje alatt valamikor mûködött. Ilyen
esetben a feszültségadatot és szerkezeteket a D8 fázisnál jeleztem. Bár a D8 fázis a D7 fázis foly-
tatása, de a térképi szerkezetek kora alapján modellszinten elkülöníthetõk. 

A legjellemzõbb feltárásbeli és térképi szerkezetek az eltolódások (5.g függelék). Helyenként az
eltolódásokhoz kapcsolódó lapos rátolódások, meredekebb ferdecsúszású vetõk is fellépnek.
Általános kisebb normálvetõk megjelenése is; a teljes vetõgeometria az eltolódásos deformációra
jellemzõ komplex törésmintát mutatja (Biddle & Christie-Blick 1985). Középhegységeikben a job-
bos eltolódások K–Ny és KÉK–NyDNy-i csapásúk, míg a balosok ÉNy–DK-iek. A térképi
szerkezetek között a jobbos eltolódások uralkodnak. A Vértesben több ilyen eltolódást igazoltunk: a
Zámoly-bükki, Csáki-vári-, Gesztesvári-eltolódásokat (3.18. ábra). A Környe-zsámbéki-eltolódás
összekapcsolódhatott a Nagykovácsi-Csillaghegy eltolódással. A Dorogi-medence D7 eltolódásai és
normálvetõi szintén aktívak lehettek e fázisban.

A Bakonyban kevesebb D8 fázisú jobbos eltolódást lehet igazolni, mivel az ott jellemzõ
NyÉNy–KDK-i csapású szerkezetek a feszültségmezõ alapján inkább normálvetõk lehettek.
Különösen is igaz ez a Telegdi-Roth-vonalra, mely, ha mûködött is a D8 fázisban, nem volt
eltolódás: ezt késõbb, a D11 fázisnál elemzem részletesebben. A Dunántúli-középhegységben
általában is hiányzik a biztosan kora-miocén (pre-ottnangi) üledék, így a fázis kimutatása nehéz.

A jobbos eltolódások normálvetõvel és balos eltolódással kapcsolódhattak össze. Erre jó példa a
gánti bányaterület, ahol a vetõmintát több tanulmányban elemeztem (Fodor 2007, 2008). Az
ÉNy–DK-i csapású balos vagy normál-balos eltolódások közül néhány késõbb nem reaktiválódott,
míg mások a következõ D9 fázisban normál csúszással mozogtak. E relatív kronológia is hozzájárult
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a D8 fázis datálásához.
A Gerecsében inkább a balos eltolódások dominálnak. Ilyen szegélyezi a Tatabányai-medencét

északkelet felõl, és a feszültségmezõ alapján balos mozgást javasolt Jordán et al. (1992), Bada et
al.(1996) a Tardosi-medencére, amit így pull-apart medencének tekinthetünk. A Budai-hegységben
az eggenburgi képzõdmények elterjedésének vonala eléri a Jánoshegyi-antiform szárnyát, így annak
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4.18. ábra. A D8 fázis feszültségadatai és jellemzõ mezovetõinek szteregramjai. A) Eggenburgi kõzetekben, B) Oligocén
képzõdményekben, C) senon képzõdményekben, (D) egyéb adatok.
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aktív mozgásával számolok.
Az eltolódások nagysága csak ritkán ismert. A Gesztesvári-eltolódás mértékét a térképezés

1,3–0,8 km-ben rögzítette, a Zámolybükki-eltolódás 350–450 m (3.18. ábra), míg a többi vértesi
eltolódás mértéke kisebb volt. Bár a kombinált Környe-csillaghegyi-eltolódás mértéke nem ismert,
de a fúrások száz méter fölötti poszt-oligocén dõlésirányú elvetést igazoltak a Gerecse-DK-i szén-
bányáknál (Véghné 1989), ami hasonló nagyságrendû laterális mozgást jelez. A vonal triász képzõd-
ményeken mért látszólagos elmozdulása 10 km is lehet (Balla & Dudko 1989, Haas et al. 2000a), de
kérdés, ennek hányadrésze történt a D8 fázis alatt. Úgy tûnik tehát, a D8 eltolódások nem voltak
nagyobbak néhány kilométernél.

A dunántúli-középhegységi eltolódások kora a deformált Csatkai Formáció alapján oligocén
utáni: jól mutatják ezt a Fenyõfõi bauxitbánya és Noszlop adatai (4.18. ábra). Hasonló következtetés
adódik a térképi eltolódásokkal elvetett kõzetekbõl. Például a Gesztesvári-eltolódás mentén Gyalog
(1992) mutatott ki olyan oligocénnel kitöltött pull-apart süllyedéket, mely jelzi a jobbos mozgás
kora-miocén korát. Az eltolódásokat a legtöbb esetben a riftesedéshez kapcsolt normálvetõk
egyértelmûen elvetik. Ezek alapján az eltolódásos mozgás nagy része a kora-miocénben történt, és
a riftesedés idejére becsült ottnangi korszak elõtt következett be.

Darnó-zóna mentén tovább folytatódott a kainozoos üledékek D7 fázisban megkezdõdõ defor-
mációja, azaz a Darnó-vonal rátolódásos mozgása és elõterében a gyûrõdések létrejötte (4-D7-2b
ábra). Ezzel együtt, az üledékképzõdés is tovább folyt, bár a korábbi fázisnál kisebb területre kon-
centrálódott (Sztanó 1994). A D7 és D8 fázisok elkülönítését — relatív kronológiai kritériumok mel-
lett — az is lehetõvé teszi, hogy a Darnó-zónában az eggenburgi törmelék gyakran közvetlen a
paleo-mezozoos aljzatra települ. Vagyis, a D7 fázis végén a rátolódás következtében az aljzat
kiemelkedett és lepusztult, miközben a deformáció tovább folyt. Az oligocén utáni mozgását az
eggenburgi üledékek részben szinszediment, részben poszt-szediment deformációja mutatja.
Egyrészt, az eggenburgi üledék szemcseösszetételének és lehetséges forrásterületének elcsúsztatott
helyzete a Darnó menti aktív mozgásra utal (Sztanó & Józsa 1996). Másrészt, feltárás-méretekben
gyakori a deformációs szalagok fellépése, amely a karcokkal együtt jól megadja a feszültségmezõt
és a betemetõdés alatti törést jelzi (Fodor et al. 2005d). A zóna középsõ részén az Upponyi-rátolódás
ekkor mehetett végbe az alátolt oligocén üledékek alapján (Pantó 1954). A közeli szeizmikus
szelvényen szintén megfigyelhetõk olyan rátolódások, melyek metszik a teljes pre-ottnangi rétegsort
(4.15b ábra). Végül, a Rudabányai-hegység DK-i peremén jól ismert az eggenburgi Szuhogyi
Konglomerátum erõs kibillenése (4.18. ábra, Szentpétery 1988, Less et al. 1988). E fázisba sorolom
a Felsõnyárádi Formációval kitöltött kis redõteknõ kialakulását is (Radócz 1966).

A Keleti-Alpokban valószínûeg e fázisban aktiválódott a SEMP eltolódás és az abból kiágazó
balos eltolódások. Értelmezésemben ekkor még a kissé délebbre levõ eltolódások nem mozogtak. A
Flisöv rátolódása elõtéri süllyedék kialakulását eredményezte, mely még a Bohémiai-masszívum
nagy részén (így Egggenburgnál) is üledékképzõdéssel járt. A késõbbi Bécsi-medencének csak az
északi részén történt üledékképzõdés, amit fõleg rátolódások és redõk határoztak meg (Marko et al.
1991, Kováè et al. 1989, 2004).

A fázis kétségkívül legjelentõsebb szerkezeti eleme a Közép-magyarországi-zóna, melynek job-
bos kinematikájára a felszíni feszültségadatok jó bizonyítékot adnak (5. függelék). A zóna északi
részén, a Balaton- Buzsáki- és Tóalmási-vonalak (egyszerûbben ’Balaton-zóna’) mentén számos
tektonikusan elnyírt kõzettest ismert. Ilyen lehet a tóalmási bazaltösszlet, a velencei gránit-test
elnyírt darabjai, a Velencétõl délre és délnyugata levõ elnyírt eocén medencecsonkok, az Észak-
magyaroszági paleogén medencébõl származó oligocén roncsok Buzsák térségében (5. függelékek).
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E testek anomális helyzetét és a jobbos eltolódásokkal való kapcsolatát számos tanulmány kimutat-
ta (Balla & Dudko 1989, Balla et al. 1987, Dudko et al. 1989, Kõrössy 1988, Csontos et al. 1992,
Tari et al. 1995, Csontos et al. 2005, Makay 2010). Hozzájárulásom a feszültségmezõ
meghatározásában és a vetõminta pontosításában van. Véleményem szerint ugyanis a tektonikusan
becsípett testek eltolódásos duplexekben jelennek meg. Ilyen duplexeket azonosítottuk a szlovéniai
Karavankákban, a Periadriai-vonal helyi szakaszán (4.19a ábra) (Fodor et al. 1998). Az eltolódásos
duplexeknél az egyes vetõágak összefonódó geometriája, és fõleg a mozgás sorrendje igen bo-
nyolult, amelyet egy koncepcionális modellben a 4.19b ábra mutat. Az egyes vetõágak mozgásával
olyan blokkok is érintkezésbe kerülhetnek egymással, amelyek eredetileg távol, a két vetõblokk
belsejében helyezkedtek el („egzotikus duplexek” Woodcock & Fischer 1986 terminológiájában).
Ezt a vetõgeometriai modellt ábrázoltuk a pre-kainozoos aljzattérképen (Haas et al. 2010), még ha
azt minden részletében igazolni nem is tudom. Nem vizsgálta, de feltételezhetõ, hogy a zóna déli
vetõi, így a Kapos-vonal (Némedi Varga 1977) is jobbos elmozdulású lehetett e fázisban.
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4.19. ábra. A D8 fázis eltolódásos duplexei, (A) Észak-Szlovéniában, a Karavankai tonalit mentén, (B) koncepcionális modell-
ben. A számok az elmozdulást okozó vetõszegmenseket jelentik, melyek függvényében változik az elvetés mértéke.
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A jobbos eltolódáshoz rátolódások és gyûrõdések is tartoznak, amint azt Csontos, Nagymarosy
(1998) átfogó, Fodor (1993) és Palotai & Csontos (in press) részletes dél-gödöllõi elemzései
mutatják (4.15b,c ábra). Mint a D7 fázisnál említettem, a deformáció megkezdõdhetett már a kiscel-
li végén, de a gyûrõdés a kora-miocénben is tovább folyt. A gyûrt szerkezeteket kelet felé a Darnó-
zónáig követtem, amely szintén a jobbos mozgás feloldó eleme lehet. Még tovább keletre, a Batizai-
szirtöv környezetében Györfi et al. (1999), Tischler et al. (2007) igazolt olyan kompressziós
szerkezeteket, melyek a Közép-magyarországi-zóna elvégzõdését és a Pieniny Szirtövvel való kap-
csolatát mutatják.

Eltolódásos-duplexes modellemmel látszólag szemben áll Csontos & Nagymarosy (1998),
Csontos et al. (2005) véleménye, akik inkább a zóna rövidüléses jellegét hangsúlyozzák. Mi több, a
leképezett redõk, rátolódások összenyomási iránya valóban kissé eltér a felszíni feszültségadatoktól.
Úgy gondolom, jobbos transzpresszió esetében felléphet torzulás-megoszlás (strain partitioning),
amely a ferde közeledéseknél gyakori jelenség, elég csak a Szumátra szigetén keresztülhaladó
eltolódásra, és a tragikus földrengést okozó sziget alatti szubdukcióra utalnom (Harding 1974). Ilyen
szerkezeti mintából a jobbos eltolódás a szeizmikus szelvényeken kevéssé látható, de a rátolódások
inkább. Így nem a modellek eltéréseirõl, hanem a megfigyelhetõség lehetõségeirõl beszélhetünk.

A mozgás idõzítése szempontjából három dolgot emelek ki: a deformált oligocén és helyenként
eggenburgi képzõdményeket, a fázis szerkezeteit lefedõ késõ kora-miocén üledékeket, és a pale-
omágneses adatok alapján levonható korhatárt. A szlovéniai Periadriai-vonal egyik ágánál, a Dobrnai
medenceroncsban az eltolódás mentén függõlegesre állított eocén duplexet a kárpáti üledék fedi
(Fodor et al. 1998) és ez a térképi képbõl is egyértelmûen adódik (4.19b ábra). A Közép-
magyarországi-zóna hazai szakaszát a Pannon-medence elsõ üledékei sok helyen egyértelmûen
lefedik. Az üledékek kárpáti vagy esetleg ottnangi korúak. A paleomágneses adatok alapján a Közép-
magyarországi-zónától északra levõ blokk az óramutató járásával ellentétesen forgott a kora-miocén
végén. Mivel a forgás nem jelentkezett vagy sokkal kisebb volt az Alpokban (Márton & Fodor 2003)
ezért a forgás következtében a Közép-magyarországi-zóna (illetve a Balaton- Buzsáki- Tóalmási-
vonalak) nem maradt egyenes folytatása a Periadriai-vonalnak. Világos, hogy meggörbült vonal
mentén már aligha mehetett volna végbe a nagymértékû jobbos csúszás (még ha kis mértékû mozgás
lehetséges is lenne). Az elsõ CCW forgás kezdete tehát egyben a nagymértékû eltolódás végét is
jelenti. Mivel a forgás Márton & Pécskay (1998) a K/Ar koradatai alapján kb. 18,5 millió évvel
ezelõtt kezdõdött, így a Periadriai-vonal–Közép-magyarországi-zóna egységes jobbos elvetése
mûködése is ekkor, az ottnangi elejére fejezõdött be. Ez igen jól egybeesik az egyéb kronológiai ada-
tokkal, hiszen a szerkezetek legidõsebb fedõüledékei is ottnangiak.

Diszkusszió – a „kiszökés” kérdése
A Balaton-vonal (vagy Közép-magyarországi-zóna) menti igen jelentõs elmozdulás régóta

ismert elem, melyet mezozoos és paleogén õsföldajzi adatok támasztanak alá (Báldi 1983, Géczy
1973, Vörös 1993). Számos olyan marker található a kombinált Periadriai-vonal–’Balaton-zóna’ két
oldalán, melybõl annak elvetési nagysága becsülhetõ. A markereket Báldi (1983) majd Kázmér &
Kovács (1985) alapján Tari (1994) és Tari et al. (1995) összesítette, melyek alapján a markerek távol-
sága 440-520 km. Világos azonban, hogy ez nem a tényleges elvetés, amint arra Tari (1994) utalt. A
mai távolság nagyobb részét ugyanis a D8 utáni fázisok hozták létre, amikor is a magyar paleogén
medenceroncsok blokkjai jelentõsen megnyúltak, ugyanakkor a szlovéniai medenceroncsok jóval
kevésbé voltak kitéve a megnyúlásnak. Tari et al. (1995) becslése szerint ez utóbbi kb. 250 km volt,
tehát a paleogén medencék ’Balaton-zóna’ menti igazi elvetése 200 km körül lehetett. Ez ugyan még
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mindig nagyobb a Periadriai-vonal nyugati részén elfogadott 60 km-nél (Schmid et al. 1989), de
ahhoz jóval közelebb van. Kissé eltérõen Tari et al. (1995) modelljétõl, úgy gondolom, a poszt-
eggenburgi megnyúlás nem csak a Balaton-vonaltól északra esõ részeket, hanem a teljes Pannon-
medencét érintette (Fodor et al. 1998). Ellenkezõ esetben ugyanis a Periadriai–Balaton-vonal aktív
maradt volna az eggenburgi után is. Erre kis mértékében lehetett lehetõség, de az említett forgás
miatt meggörbült Periadriai–Balaton-vonal mentén ez csak korlátozott lehetett.

Az ottnangi forgás elõtti egyenes Periadriai–’Balaton’-vonal lehetõvé tette a leírt nagy elmoz-
dulást. Tari et al. (1995) szerint ez az igazi nagy kontinentális kiszökés, és szerintem is helyesen
mutat rá, hogy a sokak által emlegetett középsõ-miocén mozgás viszont nem az. Kérdés azonban,
volt-e a kiszökéssel gyanúsított testnek északi balos eltolódásos határa, ahogy az más példák
esetében fennáll (Sengör et al. 1985). Az Északi Mészkõ-Alpok legnagyobb vetõje, a SEMP-
eltolódás mentén legfeljebb 60km-es balos mozgást mutattak ki, amelynek egy része valószínûleg
középsõ-miocén lehet (Linzer et al. 1995, Nemes et al. 1995). Linzer et al. (2002) kisebb vetõk men-
tén további kilométereket „tett hozzá”, de a kumulatív balos mozgás így sem éri el a déli zóna 200
kilométerét. Tehát, ha volt is kora-miocén kiszökõ blokk, annak peremi zónái talán eltérõ mértékben
mozogtak. Úgy tûnik, hogy a kiszökés helyett vagy azzal együtt a Periadriai–Balaton-vonal rendszer
többet mozgott jobbosan, mivel ez vette fel az Adriai-lemez és az addigra már keletrõl rátolódott
dinári egységek északra való mozgását.

4.11. Miocén függõleges tengelyû forgások

A Pannon-medence szerkezetalakulásában döntõ jelentõségûek a függõleges tengely körüli
forgások, melyek a miocénben mentek végbe. Mint a módszertani részben említettem, e forgások
alapvetõen befolyásolják a feszültségmezõ fejlõdésérõl alkotott képet, így röviden ismertetem
ezeket. 

A Kárpát-Pannon térséget alapvetõen kétfajta forgás jellemzi. A Közép-magyarországi-zónától
északra szinte kizárólag nyugati (óramutató járásával ellentétes, CCW) forgás, attól délre dominán-
san keleti (óramutató járásával egyezõ, CW) forgás történt (Márton 1981, 2001). A forgások
idõzítése az egyes területeken nem egyfomán lehetséges, de úgy tûnik, két fõ nyugati forgási
esemény ment végbe a késõi kora-miocénben és a korai középsõ-miocénben, ezeket R1 és R2 néven
hivatkozom (4.20. ábra). A terület ÉK-i részén, a Tokaj–Vihorlát–Kelet-szlovákai-medence–Gutin
háromszögben igazolható egy harmadik nyugati forgás, ami a középsõ-miocén végén ment végbe,
azonban máshol nem lépett fel (Márton & Pécskay 1995). Végül, a Keleti-Alpokban, a Dunántúli-
középhegységben, Szlovéniában és Szlavóniában egy negyedik, a késõ-miocén–negyedidõszak idõ-
tartamban valamikor megtörtént nyugati forgás volt (Márton et al. 2002a,b). A Közép-magyarorszá-
gi-zónától délre keleti forgás a döntõ, de ennek pontos idõzítése még nem megoldott. Ugyanakkor,
a Mecsek északi részében fellép egy nyugati forgás is (Márton & Márton 1999), amit valószínûleg
egy helyi eltolódási zóna számlájára írhatunk (Csontos et al. 2002). Hasonlóan, a Keleti-Alpokban
és a Periadriai-vonal mentén, Szlovéniában ismertek fiatal, késõ-miocén(?)–pliocén(?) keleti forgást
mutató helyek, amely deformációk szintén lokális gyûrõdéssel és/vagy eltolódással állhatnak kapc-
solatban (Fodor et al. 1998, Márton et al. 2000). A helyi okokra az is utal, hogy a forgás nagysága
20° és 110° között változik.
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R1: Óramutató járásával ellentétes forgás (18,5–17,5 Ma)
A D8 fázis AlCaPa egységének szinte minden részén sikerült igazolni óramutató járásával ellen-

tétes forgást (Márton & Márton 1996, Márton et al. 1996, 2007a,b, Márton et al. 1999). A Keleti-
Alpok korai forgása kérdéses, mivel ott nincs kárpátinál biztosan idõsebb vizsgálható szint.
Mauritsch & Becké-nek (1987) a kainachi senonból származó adatait összevetve a kárpáti-badeni
adatokkal (Márton et al. 2000) azonban úgy tûnik, a két kõzet kora között forgás nem igazolható. A
forgás idõzítése és nagysága legjobban Észak-Magyarországon adható meg, ahol az alsó-riolittufa és
néhány ottnanginak tartott képzõdmény már részt vett az elsõ forgási eseményben, a középsõ viszont
nem (4.21. ábra). A forgás kezdetére K/Ar adatok vannak (Márton & Pécskay 1998), melyek alapján
az 18,5 millió évre tehetõ. Felsõ korhatárát a kevésbé forgott, biztosan kárpáti üledékek és az ipoly-
tarnóci tufa adja, mely 17 millió éves (Márton et al. 2007a, Pálfy et al. 2007). Márton & Pécskay
(1998) és Márton et al. (2007b) szerint az elsõ forgás idõtartama ennél is szûkebb, 18,5–17,5 Ma, a
dolgozatban ezt használom.

Az R1 forgás nagysága Észak-Magyarországon 50° körüli, az északi Mátrában 65°, míg a többi
részterületen általában ez nem választható el az R2 forgástól. A dunántúli paleomágneses és feszült-
ségadatok kombinációja arra enged következtetni, hogy ott a forgás kisebb volt, csak mintegy 30°
(Márton & Fodor 2003) és kisebb forgás sejthetõ a Nyugati-Kárpátokban is (4.21. ábra). 
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4.20. ábra. Egyszerûsített paleomágneses adatok az Alp-Kárpáti-Pannon térségbõl (Márton & Fodor 2003 alapján). A jobb alsó
beszúrás a forgások idõzítését mutatja egy korskálán.
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4.21. ábra. Paleomágneses adatok az Észak-magyarországi paleogén medencébõl (NHPB) és a Dunántúli-középhegységbõl
(Márton & Márton 1996, Márton & Fodor 1995, 2003, Márton et al. 2007a, b, alapján).

4.22. ábra. A feszültségadatok és paleomágneses adatok összevetése, a feszültségmezõ rekonstruálása a Pannon-medence
különbözõ területein (Márton & Fodor 1995, 2003, Fodor & Márton 1999 alapján).
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A paleomágneses adatok alkalmazásával visszaforgatott D6–D8 fázisok feszültségtengelyei
meglehetõsen koherens módon É–D-i irányba kerülnek (4.22. ábra). Mivel az R1 forgás kissé nagy-
obb volt az Északi-Középhegységben, ezért a rekonstruált összenyomási irány kissé keletre tér el a
Dunántúli-középhegységhez képest. Ez azonban a geodinamikai értelmezésben nem okoz gondot,
hiszen az eltérés „hibahatáron belüli”.

4.12. D9 fázis
A Pannon-medence kialakulása több feszültségmezõben ment végbe, melyek együttesen

vezettek el az alapvetõen tágulásos, helyenként transztenziós medence kialakulásához. Mint elõbb
tárgyaltam, ennek talán egyik eseménye az R1 forgás volt, majd ezzel részben egyidõben, részben
szorosan azt követõen lépett fel a D9 fázisba sorolható széthúzásos feszültségmezõ. Ezt a fázist a
Pannon-medencérõl szóló klasszikus munkák tradicionálisan „riftesedési fázisnak” vagy szin-rift
fázisnak nevezik (Horváth & Royden 1981, Royden et al. 1983, Royden & Horváth 1988), míg az
azt követõt poszt-rift fázisként emlegetik: ezeket a jelen munkában is használok. Hozzá kell tennem,
hogy ezt a beosztást az újabb rétegtani, szerkezeti eredmények erõsen megkérdõjelezték (Szuromi-
Korecz et al. 2004, Sztanó et al. 2009), ezért már a korábbi munkánkban és a jelen tanulmányban is
egy részletesebb felosztást ismertetek. 

A fázison belül két epizódot választottam szét. A D9a epizódot É–D-i széthúzás jellemezte. Ez
az epizód több, észak-magyarországi–dél-szlovákiai mérési pontban jellemzõ, de elõfordul a
Dunántúli-középhegység néhány pontjában is (4.23c,d,e ábra). A törésmintát K–Ny-i
(KDK–NyÉNy-i) irányú kisebb vetõk, kõzetrések, és ritkán szinszediment telérek jellemzik. Térképi
szerkezetet egyelõre nem azonosítottam, de a részletes elemzés nem történt meg. Az epizód max-
imális vízszintes feszültségtengely iránya nagyon hasonló a D8 fázis összenyomásos tengelyéhez.
Elkülönítés az eltérõ feszültségtípus miatt lehetséges, mivel D8 eltolódásos, D9a széthúzásos típusú.
A másik, szintén fontos elkülönítõ bélyeg a deformált kõzet kora. A D9a epizód néhány helyen az
alsó riolittufát, a fekü terresztrikumot és a fedõ széntelepes összletet is érinti (Sk-100, -102, -115,
Cs-11, a 4.23c,d,e ábrán). A D8 fázis esetében ezt nem tapsztaltuk, ott az eggenburgi Pétervásárai
Homokkõ a legfiatalabb képzõdmény, amit az eltolódások deformálnak. Mivel a Dunántúlon az
eggenburgi és ottnangi képzõdmények jórészt hiányzanak, ott csak a feszültségtípus alapján lehet
különbséget tenni a D8 és D9a fázisok között. Mivel az alsó-riolittufát közvetlenül keretezõ képzõd-
ményekben a D9a epizód legalább részben szinszedimentnek tûnik, ezért az epizód az ottnangi leg-
elején kezdõdhetett. Mint a következõ fejezetben tárgyalni fogom, e rövid extenziós periódus az elsõ
nyugati (CCW) forgásba fejlõdik át.

A D9a-hoz képest sokkal gyakoribb D9b epizódot húzásos feszültségmezõ uralta, amelynek iránya
döntõen ÉK–DNy körül volt (4.23b,c ábra). A legjelentõsebb szerkezeti elemek a húzásra merõleges
(ÉNy–DK-i csapású) normálvetõk, és a hozzájuk kapcsolódó kibillent blokkok. Ezek sokféle képzõd-
ményben megjelennek, de a fázis kora szempontjából az alsó-riolittufa, a kárpáti üledékek és a badeni
andezites összlet a fontos (4.23b ábra, NHPB-04, Za-06). Ugyanakkor, a D9b fázist helyenként
eltolódásos feszültségtípus jellemzi, melynek kompressziós tengelye ÉNy–DK-i (Dunántúl) vagy
ÉÉNy–DDK-i (Északi-középhegység). Ehhez a feszültségtípushoz (Ny)ÉNy–(K)DK-i jobbos és É–D-
i balos eltolódások tartoznak (4.23a ábra). Ezek elkülönítése a Dunántúlon a D8 és D11 fázis eltolódá-
saitól nem mindig egyértelmû, de a normálvetõkhöz való kapcsolat dönt. Gyakran jelenik meg olyan
feszültségtípus, mely a széthúzásos és eltolódásos között van: ilyenkor ferdecsúszású vetõk jelennek
meg. Ezek alapján a D9b fázis extenziós-transztenziós jellegû volt.
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Számos szeizmikus reflexiós szelvény igazolta a normálvetõket a medence teljes területén
(Rumpler & Horváth 1988). A bemutatott példa a Gödöllõi-dombság területérõl származik (4.24.
ábra), ahol több tanulmány igazolta a normálvetõkhöz kapcsolódó kibillent blokkokat (Tari et al.
1992, Fodor 1993, Németh 1999, Ruszkiczay-Rüdiger et al. 2007). A dombság nyugati részén jól
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4.23. ábra. A D9 fázis jellemzõ sztereogramjai. A) Eltolódásos feszültségtípus, (B) széthúzásos feszültségtípus. C)-D) olyan
helyek, ahol a D9a és D9b epizódok is nyomozhatók. E) egyéb D9a epizódot mutató mérési helyek. A deformált kõzetek A-D
ábrákon balról jobbra haladva idõsebbek.
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4.24. ábra. Példák a D9 fázis szerkezeteire. A) szeizmikus reflexiós szelvény a Gödöllõi-dombságban (Fodor et al. 2005a után,
módosítva). A D9 fázisban kibillent blokkok teteje lepusztult, majd a vetõk a D10, D12 fázisban extenziósan, a D13 fázisban
feltolódásosan reaktiválódtak. B) Kibillent, elvetett lepusztulási felszín és D9 normálvetõk a Vértes északi részén, Szárligettõl
északra. C) Vetõletörés és deformált lepusztulási felszínek a Csákvár-Oroszlányi út mentén (Eper-vetõ, Fodor 2008). A lát-
szólagos balos elvetés valójában normál kinematikájú lehet.
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követhetõ, amint a kibillent blokkok a felszínre bukkannak a Fóti-Somlyó képében. Ettõl délnyuga-
tra, a Dunántúli-középhegység teljes területén a morfológia meghatározó része a D9 fázisba sorol-
ható szerkezetek. A kibillenést leggyakrabban az enyhén dõlõ, kitakaródott lepusztulási (diszkordan-
cia-) felszínek jelzik, amelyeken szerencsés esetben vékony fedõ is megmaradt. A normálvetõk
leginkább vetõletörések formájában jelentkeznek (4.24. ábra). A Dunántúli-középhegységen belül
ritkán maradt meg a széthúzásos árkokban a szintektonikus üledékes test: vagy nem rakódott le, vagy
lepusztult. Ezért leggyakrabban az elvetett oligocén képzõdmények (Csatkai vagy Mányi Formáció)
jelzik a deformációt.

A szintektonikus üledékkel kitöltött árkok esetében a feszültségadatok kivetítésével és a vetõge-
ometria leképezésével lehetett a peremvetõk kinematikáját megadni. Ezért sorolom a D9 fázisba a
középhegységek környezetében levõ medencéket és árkokat. Ilyen elem a Mura-Zala-medence,
melynek kárpáti üledékvastagsága igen jelentõs, pohorjei peremének extenziós deformációja jól
dokumentált (Fodor et al. 2002, 2008) (5. függelék). Kivetített adatok alapján a D9 fázisra jellemzõ
extenzió nyithatta ki a Stájer-medencét. Feltételezem, hogy a Soproni-medence ottnangi(?)–kár-
páti–kora-badeni üledéksora is D9 fázisú árkokban rakódott le. A D9 fázisba sorolom a Vasvári-
árkot, mely szerintem összefügg a Nagygörbõi-süllyedékkel, és a szeizmikus szelvények alapján
normálvetõk határolják (Tari 1994). Ez kissé eltér Dudko et al. (1992) véleményétõl, akik inkább
eltolódásnak vélték e süllyedéket. A Bakonyban inkább jobbos eltolódásokkal kombinált normál-
vetõk lépnek fel, melyek a Herendi- és Várpalotai-medencéket határolják le: a szintektonikus
üledékek kora-badeni illetve ottnangi-kárpáti mozgást igazolnak (Kókay 1966, 1976, 1996). A
Bakony északi részén a Porvai-medence lesüllyedésének kezdete is a korai szinrift fázishoz köthetõ
(Kiss et al. 2001). A Vértesben több jelentõs normálvetõ azonosítható, a Gerecsében és a Budai-
hegységben pedig ezek uralják a mai morfológiát (5. függelék). Ide sorolom a Pilis-törés mozgásá-
nak nagy részét is (Salánki 1996). A vetõ folytatódik a Duna és a Pesti-síkság alatt, amint azt
szeizmikus szelvények és jelentõs gravitációs izovonalak sûrûsödése mutatják (Tóth 2003). 

A Gerecse elõterében a normálvetõk egyértelmûen elvágják a D8 fázisú Környe-Zsámbék-
Nagykovácsi-vonalat. A levetett árkokban csak a Mányi-medence alján maradt meg egy bizonytalan
korú (kárpáti–kora-badeni?), terresztikus összlet (Kókay 1989). Jobb a helyzet ÉK felé, a Gödöllõ-
dombság alatt, a Hevesi-medencében és a nógrádi Etesi-árokban, ahol a szintektonikus üledékek lép-
nek fel és azok ottnangi vagy kárpáti kora igazolható (Hámor 1985). A kis Zebegényi-süllyedékben vis-
zont kora-badeni üledékek jelennek meg (Bence et al. 1991), és hasonló korúak lehetnek a cserháti
andezittelérek. Utóbbiak irányából szintén a D9 fázisra jellemzõ ÉK–DNy-i extenziót lehet becsülni
(4.23a ábra, Psz-09). A Darnó-zóna mentén balos eltolódást mutatnak a mezovetõk és a feszültségadatok
(Fodor et al. 1992b, 2005d): ez összhangban áll a zónáról általános elfogadott képpel, de a mozgás
mértékét ~15 km-nél kisebbnek tekintem. Az eltolódáshoz itt kulisszás vetõkbõl álló árokrendszer csat-
lakozik (Radócz 1966), mely transztenziós deformációra utal. 

A D9 fázis igen fontos szerkezetei a lapos szögû normálvetõk, vagy lecsúszósíkok (low angle
detachment fault), melyek alól metamorf kõzetek exhumálódtak. E metamorf maghegységek (core
complex) vagy dómok legjobban igazolt példája a Kõszeg-rohonci pennini ablak (Tari 1996a, b). Ki-
sebb tektonikus kitakaródással, de hasonlót tételezek fel a Pohorje, a Muraszombati-hát és a felvidéki
Inóc esetében. A lecsúszósíkok szeizmikus reflexiós szelvényeken közvetlen láthatók akár a Kõszegi-
ablaknál, akár a Kelet-szlovákai-medencében (Tari et al. 1992, Tomek et al. 1989). A talpi blokkban
képlékeny extenziós szerkezetek, nyírózónák, megnyúlási vonalasság, extenziós krenulációs palásság
lépnek fel, amint erre pohorjei tanulmányunk utalt (Fodor et al. 2002, 2008). Hasonló metamorf magh-
egységet tételez föl több tanulmány az Alföld aljzatában is (Tari et al. 1999, M.Tóth et al. 2000).
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A maghegységek jó bizonyítékai a termokronológiai adatok, melyek mutatják a lecsúszással
egyidõben a talpi blokk kihûlését. A Kõszegi-ablakban ~17 millió, a Pohorjében 15-13 millió éves,
a Kelet-szlovákai-medencében és az Inócban kora-miocén kihûlési korok, cirkon hasadványnyom-
korok és K/Ar adatok mutatják, hogy a mozgás ezen idõkben ment végbe (Dunkl & Demény 1997,
Fodor et al. 2003a,b, 2008, Danisík et al. 2008, Hók et al. 1995). A Bajáni-lecsúszósík talpi
blokkjában Lelkes-Felvári et al. (2002) a kréta-paleocén határra esõ Ar-Ar kihûlési korokat kapott,
tehát itt a miocén mozgás már 300-350°C-nál alacsonyabb hõmérsékleten történt. Hasonlóan, a
pohorjei lecsúszósík levetett blokkjában, a Kozjakban a K/Ar korok még a kréta deformációs
eseményt, a cirkon és apatit hasadványnyom-korok a miocén eseményt mutatják, mivel ez a blokk
már nem takaródott ki oly mértékben (4.25. ábra). A lecsúszósíkok és maghegység kialakulása a
Keleti-Alpokban még markánsabb, hiszen itt a legmélyebb európai egységek is kitakaródtak (Frisch
et al. 1998, 2000, Neubauer & Genser 1990, Dunkl et al. 2003).

A Keleti-Alpokban és a Nyugati-Kárpátok nyugati részén számos olyan medence jött létre,
melyeket balos eltolódások határolnak egyik vagy mindkét oldalukon (5. függelék).
Legklasszikusabb példa a Bécsi-medence pull-apart kinyílása (Royden 1985, Fodor 1995), de ide
sorolják a kelet-alpi kis medencéket (Fohnsdorf, Leoben, etc.) és a kis-kárpáti Blatné-medencét
(Nievoll 1985, Ratschbacher et al. 1991, Strauss et al. 2001, Sachsenhofer et al. 2003, Gruber et al.
2004). Lehetséges, hogy a SEMP-vonal keleti szakasza és a kiágazó Annaberg, Pernitz eltolódások
is aktívak maradtak (Linzer et al. 2002). A balos eltolódások még a Bohémiai-masszívum DK-i
peremére is kiterjedtek (Diendorf-vetõ). A Pannon-medence extenziós deformációjának és a
Kárpátok takarósodásának összefüggését jól mutatja, hogy a Bécsi-medencétõl északra a pull-apart
medence kinyílásával egyidõben a Washberg-Zdánice-zónában tovább folyik a takarók képzõdése,
és a moráviai elõtéri medencében igen vastag kárpáti üledéksor rakódott le (Fodor et al. 1996). Ezen
eltolódásos medencealakulást természetesen eltolódásos feszültségmezõ jellemezte, melynek komp-
ressziós tengelye ÉÉNy–DDK vagy akár É–D-i irányú is lehetett (Decker et al. 1993, Fodor 1995,
Nemes et al. 1995, Peresson & Decker 1997).

Nehezen megoldható kérdés a Rába-vonal kinematikája, valamint a Közép-magyarországi-zóna
mûködésének kérdése. Egy homogén D9 feszültségmezõben a Rába-vonal balos eltolódás lenne,
tiszta normálvetõként KDK–NyÉNy-i extenzió mellett mûködne. A vonal déli szakaszán van is
eltolódásra utaló jel, hiszen a vetõ függõleges (Varga 1999). A megoldás szerintem a sokkal jelen-
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4.25. ábra. Laposszögû lecsúszósíkok és metamorf meghegységek kialakulása ÉK-Szlovéniában és DNy-Magyaroszágon
(Fodor et al. 2003a). A Pohorje kitakaródása középsõ-miocén, a Kozjaké kora-miocén, de kihûlése a krétában kezdõdött.
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tõsebb laposszögû normálvetõkkel való kapcsolatában rejlik. A vetõgeometria alapján úgy tûnik, a
Rába-vonal dél felé rákapcsolódik a Bajáni-lecsúszósíkra, míg északabbra a szeizmikus szelvények
alapján a mélyben a Kõszegi-ablakról lejövõ vetõzónára csatol rá (Tari et al. 1992). Valószínû ezért,
hogy a Rába-vonal kinematikáját sokkal inkább a lecsúszó blokkok és lecsúszósíkok geometriája
szabja meg, és nem a regionális feszültségmezõ. Feltételezhetõ, hogy lokális feszültségmezõ
jellemzõ a vetõ mentén, bár ezt sajnos mérni nem tudjuk.

Hasonló geometriai irányítás léphet fel a Közép-magyarországi-zóna mentén. Úgy tûnik, a
Pohorjét keletrõl határoló lecsúszósík és a Bajáni-lecsúszósík nem lépi át a Periadriai–Balaton-von-
alat (Csontos 1995). Hasonló a helyzet Gödöllõnél, ahol a normálvetõk nem metszik a Tóalmási-
vonalat. Tari et al. (1992) ezért úgy vélte, a korábban (a D7 és D8 fázisban) létrejött eltolódások
transzfer vetõként reaktiválódtak a riftesedés folyamán. Valószínû tehát, hogy lokális feszültség-
mezõ jellemezhette e zónákat, amire a vastag kárpáti rétegsort tartalmazó Haloze esetében van csak
konkrét feszültségadat: itt közel É–D-i extenziót sikerült mérni, amely meghatározta a
medencekinyílást és a peremvetõk kinematikáját (Márton et al. 2002a). Sajnos, a többi vetõ kine-
matikája ily módon nem meghatározott. 

A D9 fázisba sorolom — szerzõtársaim munkái alapján — a Közép-magyarországi-zónától délre
található számos árkot (5. függelék). Ide tartozik a Száva- és Dráva-árok, a Mecsek környezetének
szerkezetei (Benkovics 1997), és az Alföld pannóniai üledékei alatt fellépõ medencék egy része
(Csontos 1995). Fodor et al. (1999) munkájában ide sorolt árkok egy részérõl, például a Hódi-
árokról a kutatás megcáfolta a szintektonikus üledékek badeni korát (Szuromi-Korecz et al. 2004),
így azok fiatalabbak. E medencék fázisbesorolása fõleg közvetett, hiszen feszültségadat csak a
Mecsekbõl és az Erdélyi-középhegységbõl ismert (Csontos & Bergerat 1992, Benkovics 1997,
Györfi 1993, Györfi & Csontos 1994).

A fázis kormeghatározása fõleg a szintektonikus üledékek korára és a paleomágneses adatokra
alapszik. Utóbbiak alapján a D9b epizód két forgási esemény, R1 és R2 közé esik, vagyis 17 és 15
millió év közé. Ehhez a rövid idõszakhoz hozzávehetjük az elsõ forgás idejét is, így — az R1 forgás-
sal átfedve — 18,5–15 millió évben adhatjuk meg az epizód idõtartamát. A D9a epizód esetében más
a helyzet, hiszen az megelõzi az R1 forgást, és követi az eggenburgit. A szinszediment szerkezetek
is a kora-ottnangi besorolást támasztják alá. A felsõ korhatár szempontjából kiemelendõ, hogy a D9
fázis normálvetõi érintik a kora-badeni vulkanitokat a Börzsönyben, a nagymarosi gát alapjánál, a
Karancson, a Zagyva-árokban és a kora-badeni üledékeket a Darnó-zónában és Dél-Szlovákiában
(Bencze et al. 1990, Benkovics 1991, Vass et al. 1993). Így a teljes D9 fázis az ottnangi–kora-badeni
korszakokban ment végbe.

A D9 fázis fent megadott idõtartama egybeesik a Kárpát-Pannon térség mészalkáli magmatiz-
musának jelentõs szakaszával, az alsó és „középsõ-riolittufa” képzõdésével és a Börzsöny, Mátra,
Körmöci-hegység kialakulásának kezdetével, a dél-bükki vulkanizmus nagy részével (Harangi
2001). Feltételezhetõ, hogy kapcsolat van a D9 fázis kéregmegnyúlása és a magma felszínre
nyomulása, sõt, az olvadás létrejötte között is, de ennek belátásához a magmatizmus lemeztektonikai
vonatkozásait is figyelembe kell venni, ami viszont máig vitatott. Konkrét adatom a Pohorjébõl van,
ahol az alsó riottufával nagyjából azonos korú granodiorit magmás telérei és képlékeny deformáció-
ja már extenziós feszültségmezõben zajlott le (Fodor et al. 2008), és köthetõ a D9 fázishoz.
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A feszültségadatok és az R1 forgás összevetése
A D8, D9 és R1 forgásos fázisok szempontjából fontos probléma az „alsó-riolittufa” hovatar-

tozásának kérdése (ezért ezt a képzõdményt külön ábrázoltam a 4. függelékeken). Medencefejlõdés
szempontjából ez a képzõdmény lezárja az üledékképzõdést az Észak-magyarországi Paleogén
medencében, tehát tartozhatna e ciklushoz és a D8 fázishoz. Mivel „paleomágneses szempontból” a
D9 fázis elõttinek tûnik, ez szintén erre utalna. Másrészt, a magma kialakulása alapján nem kizárt,
hogy már a következõ, D9 extenziós fázisba soroljuk. A kérdésre a választ az e munkában felismert
D9a epizód adja meg. Ez azt mutatja, hogy már az alsó-riolittufa kialakulása elõtt extenziós feszült-
ségmezõ lehetett jellemzõ a területen. Bár ez rövid ideig tarthatott, ebben a feszültségmezõben
alakulhatott ki a riolitos magmatizmus, és ebben indult meg az R1 forgás is. 

A D9a epizód fázis visszaállított maximális vízszintes feszültségtengelye nagyjából É-D-i irány-
ba kerül (4.22. ábra). Hasonlót tapasztalunk, ha a D9b epizód feszültségtengelyeit a következõ, R2
forgással korrigáljuk. Vagyis, a D9a és D9b epizódok valóban ugyanannak a D9 fázisnak a részei,
csak az R1 forgás következében térnek el tengelyirányaikban. A forgás hatását mutathatja az is, hogy
elõfordulnak a D9a és D9b szélsõ tengelyértékei közötti feszültségadatok is. Ezek valószínûleg az
R1 forgás közben létrejött deformációkat jellemezhetik (4.23b ábra, NHPB-04).

A D9a és b epizóziódok visszaállított tengelyiránya megegyezik a D8 és D6–7 fázisok visszaál-
lított tengelyirányaival (4.22. ábra). Ez azt is jelenti, hogy a D8 és D9 fázisok között nem változott
meg a maximális vízszintes feszültségtengely. Ugyanakkor, a feszültségmezõ típusában már tapasz-
talunk változást, a D8 eltolódásos-transzpressziós fázisa extenzióssá válik, megkezdõdik a Pannon-
medence kialakulása.

A kissé eltérõ dunántúli és északi-középhegységi R1 forgás összhangban van a forgás elõtti (D8,
D9a) és forgás utáni (D9b) feszültségmezõk tengelyei között fennálló különbséggel: Észak-
Magyarországon a D8 és D9b fázis tengelyei közötti különbség 40°, míg a Dunántúlon ugyanez csak
25-30° (4.22. ábra). 

Geodinamika
A D9 fázis a Pannon-medence kialakulásának korai szakaszát jellemzi. A korábbi munkák ezt

tekintették a szinrift fázisnak, azonban a feszültségadatok és a fúrási, szeizmikus információk
alapján a kép árnyaltabb. A Pannon-medencén belül ugyanis vannak olyan medencék, ahol a D9,
máshol a D10 fázis a döntõ a szerkezetalakulásban és medencesüllyedésben. Utóbbira példa a
Zagyva-árok és a Kelet-szlovákai-medence, ahol a késõ-badeni–szarmata rétegsor igen vastag. Mi
több, helyenként a medencesüllyedés a késõ-miocénre koncentrálódott, amint például azt a Vértes
elõtereiben, és a Hódi-árokban észleljük. Vagyis, a teljes medencére vonatkozó „szin-rfit”, „poszt-
rift” kategóriák talán leegyszerûsítésnek tûnnek. Nem kétséges azonban, hogy a D9 fázisban indult
meg a kéregmegnyúlás, ami a teljes medence-területre hatással volt. A süllyedés mértéke és az aktív
szerkezetek eloszlásának megérése, megmagyarázása még elõttünk álló feladat. 

Az alpi geológusok leegyszerûsítõ modelljeiben a D9 és D10 fázis is az extrúzió (gravitációs le-
csúszással kombinált kontinentális kiszökés) része. A Pannon-medencébõl nézve ez nehezen elfo-
gadható, hiszen a feszültségmezõben, és e miatt a vetõk kinematikájában éles változás történt az
eggenburgi–ottnangi határ közelében. Az AlCaPa, mint koherens blokk keleti irányú mozgása
megváltozott, és a Pannon-medencében a korábbi D8 eltolódást a D9 extenzió váltotta fel. A váltás
jele az R1 forgás, ami a feszültségadatok alapján inkább extenziós mezõben ment végbe. A Keleti-
Alpokban is fellép egy kisebb változás, ugyanis az extrúzióhoz sorolt eltolódások menti kis
medencékben csak legfeljebb a kárpátitól kezdõdik az üledékképzõdés, bármilyen esetleges korábbi
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mozgáshoz ilyen nem tartozott. Ugyanakkor, a feszültségmezõben nincs érdemi változás, nem is
lehetett a feszültségadatokat a hazai fázisok szerint bontani, nem csoda, ha az alpi geológusok
számára nincs különbség a D8 és D9 fázis között.

E jelenség magyarázata a lemeztektonikai mozgások mozgatórugóiban rejtõzhet. Bada (1999)
számítógépes modellezéssel kimutatta, hogy a Pannon-medence kialakulását magyarázó extrúziós
modell fizikailag nem magyarázza az extenziót. Ehhez a szubdukció felõl ható húzóerõre, a szub-
dukciós zóna hátrálására vagy hátragördülésére is szükség volt (Royden 1993). Ez lehet az a
tényezõ, amely megindítja, vagy megerõsíti a Pannon-medence megnyúlását, az AlCaPa keleti
részének forgását. Ez a hatás már gyenge az Alpokban, tehát ott nincs érdemi változás a korábbi
„igazi” extrúzióhoz képest. 

4.13. R2 forgás
A paleomágneses adatok egyértelmûen jelzik, hogy a badenin belül egy forgási esemény lépett

fel. Ezt legjobban a dél-bükki riolittufa szintek közötti deklináció-különbség és a börzsönyi pale-
omágneses adatok jelzik. Elõbbi esetben a „középsõ-riolittufa” 25-30°-os CCW forgása és a fedõ
„felsõ-riolittufa” forgást nem mutató volta biztosan rögzíti a deformációt, ami a rétegtani adatok és
K/Ar mérések alapján 16 és 14 millió éve közé tehetõ (Radócz 2000, Márton & Márton 1996, Márton
& Pécskay 1998). A Börzsönyben a vulkáni sorozat idõsebb része 30°-os forgást mutat, míg felsõ
részén ez nem jelentkezik. A nógrádi Karancs-Sátoros esetében is lehetséges egy kisebb, 20-25°-os
CCW forgás, bár itt az adatok a mérés hibahatárának közelében vannak (Orlicky et al. 1995, Márton
& Márton 1996). Ennek alapján a forgás idejét 15–14 millió év közé teszem. A Dunántúli-középhe-
gységben az oligocén üledékek mintegy 15°-al jobban elfordultak, mint a pannóniaik: ezt az
eseményt az R2 forgással azonosítjuk, még ha a forgás korának meghatározása nem is nagyon biz-
tos (Márton & Fodor 2003).

4.14. D10 fázis
A riftesedés elsõ szakaszához hasonló tágulásos deformáció a középsõ-miocén fiatalabb

részében is tovább folytatódott. A megváltozott húzási irányok azonban egy önálló D10 fázis
elkülönítését indokolják, amit „késõ szin-rift fázisnak” nevezünk. A feszültségmezõt jelzõ
szerkezetek alapján K–Ny-i széthúzás volt a jellemzõ, amely KÉK–NyDNy és KDK–NyÉNy között
változott (4.26. ábra). Úgy tûnik, a maximális vízszintes feszültségtengely iránya regionálisan volt
eltérõ a Dunántúlon és az északi Pannon-medencében. Elõbbi esetben inkább a KÉK–NyDNy-i
széthúzás a jellemzõ, utóbbi területen viszont egy változatosabb széthúzás tûnik ki, melyek szélsõ
irányai a K–Ny és KDK–NyÉNy-i között váltakoznak. Az északi Pannon-medencében elõfordulnak
eltolódásos feszültségtípusok is.

A kiegészítõ normálvetõ-párok és ásványos erek csapása fokozatosan változik és a két szélsõ eset
között szinte folyamatos átmenetet tudunk megfigyelni például a Cserhát és Püspökszilágy táján
(4.26a ábra). Hogy nem csak egy adott fázis lokális feszültségmezõ inhomogenitását látjuk, azt a
relatív kronológia mutatja. A vetõkarcok jól jelzik, hogy a korábban már létezett Mohr-párok ferdén,
jobbos-normál kinematikával újultak fel a D10 fázis során. Ez a relatív sorrend mindig a tengelyek
keleti (CW) változását jelzi, vagyis valóban a törésrendszer fejlõdését követhetjük. 

A D10 fázis feszültségmezõje és vetõmintája hasonlított a D9, D11, és D12 fáziséhoz; a
szerkezeti elemek leginkább korukban térnek el. A D10 és a D12 fázis elkülönítését a közbeiktatódó
D11 transzpresszió helyenkénti jelenléte, a paleomágneses adatok és a pannon üledéksor talpán
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elvégzõdõ szerkezetek léte indokolja. A Cserhátban például a D11 fázis ferdecsúszású vetõi gyakran
újítják fel az É–D-i vagy ÉÉK–DDNy-i csapású kiegészítõ normálvetõket (3.13b ábra). Ha a D11
fázis valóban viszonylag rövid idejû volt, úgy a felújított vetõk már korábban, a 10 fázisban léteztek.
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4.26. ábra. A D10 fázis jellemzõ sztereogramjai. A) Az extenzió irányának változatossága, (B) szinszediment szarmata
szerkezetek a Zsámbéki-medencében és környékén. C) egyéb D10 fázist mutató mérési helyek. A deformált kõzetek a C)
ábrán balról jobbra haladva idõsebbek.
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A D10 és D12 fázisok hasonló feszültségtere, vetõmintája miatt alább csak azokra az elemekre térek
ki, amelyek biztosan a D10 fázisba illeszthetõk. Azoknál az elemeknél, ahol ez a pontos korolás nem
volt lehetséges, illetve a fiatalabb aktivitás is igazolható, a szerkezet leírása a D12 fázishoz került. 

A D9 és D10 feszültségmezõk változását a Bécsi-medencében és környékén jól nyomon lehet
követni. A D9 pull-apart medence ugyanis egy transztenziós medencévé fejlõdik, ahol a nyugati
oldalon igen nagy normálvetõk (pl. a Steinberg-vetõ), a keleti oldalon normál-balos vetõk uralkod-
tak (Fodor 1995). A váltás a badeniben ment végbe. Hasonló balos transztenziós kinyílást tételeztem
föl több nyugat-kárpáti medencére, mint amilyen a Blatné-, Báni-, Felsõ-nyitrai-medencék (Fodor
1995, Hók et al. 1995). 

A Pannon-medence délnyugati részén, a Mura-Zala medencében a D10 fázis alatt jóval kisebb
süllyedés történt, mint korábban, sõt a szarmata gyakran alig igazolható. A szelvényeken felismer-
hetõ egy badenin belüli diszkordancia, amit a D9–D10 fázisok váltásával hozok összefüggésbe. A
badeni-szarmata K/Ar kihûlési korok miatt a pohorje tektonikus kitakaródása tovább folyt, és hason-
lót tételezek fel a Kõszegi-ablak esetében. A feszültségmezõ változása kismértékû volt, így a vetõk
kinematikájában sem volt lényeges változás a D9 fázishoz képest.

Ez utóbbi elmondható a bakonyi, balatonfelvidéki területre, ahol a feszültségadatokat leginkább
a D9-tõl eltérõ irány alapján soroltam a D10 fázisba. A területet jobbos eltolódások és ferdecsúszású
vetõk uralták. Biztosabb a fázisbesorolás akkor, amikor a D9 fázis vetõlapja ferdecsúszású vetõként
újult fel. Erre adnak példát a gánti feltárások, ahol a dõlésirányú D9 normál mozgást követte a ferde
jobbos-normál D10-es mozgásfázis (3.12. ábra). Biztosan a D10 fázisba sorolhatók a Móri-árok déli
részének, a Sörédi-félároknak szerkezetei (3.17., 4.27. ábrák). Az árok keleti peremvetõjét É–D-i és
ÉNy–DK-i irányú szegmensekbõl álló kanyargó vetõrendszer alkotja. A félárok legmélyebb pontján
olyan badeni formációk fordulnak elõ, melyek a szomszédos fúrásokban nem jelennek meg (Hidasi
F., Badeni F., Perbáli F.). Más esetekben a talpi blokkról a középsõ-miocén üledék még a pannóniai
üledék elõtt lepusztult. A vetõ mozgása a szintektonikus üledékek pontos korától függõen a közép-
sõ(?)–késõ-badeni vagy szarmata alatt folyt. A feszültségmezõ a környezõ szerkezetek, így például
üledékes telérek alapján ~K–Ny-i húzásként értelmezhetõ (Benkõ 2005, Fodor 2008).

A Zsámbéki-medence és a Tétényi-plató számos feltárásában szinszediment telérek és kisebb
szinszediment vetõk jelennek meg (Fodor et al. 2000). Ezek hasonlók azokhoz a töréses elemekhez,
melyeket Bergerat et al. (1983) és Palotás (1994) publikált a Tétényi-platón. Az üledékes telérek
kitöltése mésziszap, mely a befogadó kõzet anyagához hasonló, de annál finomabb és a diagenezis
során jobban cementálódott, mint a befogadó kõzet. Ezek az üledékes telérek, szinszediment vetõk
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4-D10.2. ábra. A D10 és fiatalabb deformációt mutató szerkezeti szelvény a Móri-árok déli részén, a Sörédi-félárkon keresztül.
A Gyulafirátóti és Csatkai Formációk elkülönítése, a formációk korrelálása nem mindig oldható meg. Jelmagyarázat: t+klM3:
Tihanyi és Kállai F., cM3: Csákvári F., gM2: Gyulafirátóti F., h+bM2: Hidasi és Badeni F., peM1–2: Perbáli F., cOl: Csatkai
F., kiE2: Kincsesi F., T2–3: középsõ–felsõ-triász.

               dc_63_10



a töréses deformáció korát pontosan rögzítik, de a feszültségtengelyek iránya csak becsülhetõ; a
húzás K–Ny és KDK–NyDNy között volt (4.26b ábra). A feltárás-méretû töréses elemek, a mezo-
szerkezetek és az üledékképzõdési övek irányának hasonlósága (Jámbor 1969) az egész Zsámbéki-
(Budajenõi-) és valószínûleg az Adonyi-medence szintektonikus voltát igazolja. A Csákvári-
medence peremvetõi is e fázisban aktiválódtak, amint a medence legmélyebb helyzetû üledékei
jelzik (3.14. ábra).

A Gödöllõi-dombság alatt és a Zagyva-árokban a szeizmikus szelvények alapján kimutatható
késõ-badeni(?)–szarmata vetõmozgás (Benkovics 1991, 4.24a ábra). A feszültségmezõ a leképezett
vetõk térképi geometriájából becsülhetõ, és ez összhangban van a felszíni feszültségadatokkal,
melyek K–Ny—KDK–NyÉNy-i extenziót mutatnak. Feltételezhetõ, hogy a Vatta-Maklári árok
peremvetõi is aktívak voltak, de itt a tágulás eltolódással is együttjárhatott (Tari 1988). 

A D9 fázis alatti magmatizmus a legtöbb helyen tovább folytatódott, sõt területileg is kiterjedt.
Ilyen terület a Börzsöny, Visegrádi-hegység, Mátra és a Felvidék középsõ részének vulkáni területe
(Selmeci-hegység, Madaras, Jávoros, Polyána). Jórészt a D10 fázis alatt jött létre a Tokaj-eperjesi
vulkáni lánc, a Nyírség és a Kelet-szlovákiai-medence számos eltemetett vulkánja. Bár a magmatiz-
mus és a jelentõs deformáció helyszínei egybeesnek, az ok-okozati kapcsolat mélyebb elemzést
igényel. Ugyanakkor, egyes területeken a vulkánok között, a magmatektonikai szerkezetek (például
telérek) mellett kibillentett blokkok (félárkok) is létrejöttek, üledékes kitöltéssel: ilyenek a
Garamszemtkereszti- és Zólyomi-medencék (Nemèok & Lexa 1990).

A feszültségadatok és az R2 forgás összevetése
A Dunántúli-középhegység adatai alapján valószínûen, a teljes Pannon-medence alapján biz-

tosan azonosítható egy olyan kismértékû keleti forgás, ami a badenin belül ment végbe. Ez a 15°,
illeve 30°-os R2 forgás érzékelhetõ mind a dunántúli, mind az északi feszültségadatokban, de eltérõ
módon (4-R1.1. ábra). A Dunántúlon az R2 forgás a D9 és D10 extenziós-transztenziós fázisok
között lépett fel. A széthúzás irányában olyan kicsi a különbség, hogy ezt csak a paleomágneses és
feszültségadatok együttes értelmezésével tudjuk valószínûsíteni. Az északi Pannon-medencében a
D9 transztenziós fázis egy D10 extenziós fázisba vált át és a két fázis maximális vízszintes feszült-
ségtengelyeinek eltérése a szélsõ esetekben már kissé nagyobb, mint a forgás szöge (4.22. ábra).
Ekkor, a 3.15. ábra alapján, egy valódi feszültségmezõ-változást tételeztünk fel, a mellett, hogy a
feszültségtengely-változás nagy részét valóban a forgásos deformáció okozza, és az jórészt látszóla-
gos (Márton & Fodor 1995). 

4.14.1. R3 helyi forgás a Pannon-medence ÉK-i részén

Az eddigiektõl kissé eltérõ a helyzet a Tokaji-hegységben és könyezezetében. A kis számú fe-
szültségadat alapján tulajdonképpen két késõ-miocén elõtti feszültségmezõt lehetett nyomozni: egy
(Ny)ÉNy–(K)DK-i és egy ÉÉNy–DDK-i maximális vízszintes feszültségtengellyel jellemzett,
eltolódásos–széthúzásos feszültségmezõt (4.28. ábra) (Györfi in Fodor et al. 1999). Hasonló ered-
ményt hoztak a szlovákiai mérések is (Kováè et al. 1995, Hók et al. 1995). Ez a „plusz” feszültség-
mezõ a paleomágneses adatok fényében értelmezhetõ, amennyiben azok jeleznek egy 30°-os CCW
forgást a tokaji vulkanizmus alatt (4.20. ábra, Márton & Pécskay 1995, Orlicky 1995). Ez a szarma-
ta vagy legkorábbi pannóniai forgás máshol nem jelent meg, és ez lokális blokk-rotációt igazol. Ez
a helyi forgás magyarázhatja a máshol meg nem jelenõ ÉNy–DK-i maximális vízszintes feszült-
ségtengelyû feszültségmezõt, illetve az elsõ és második esemény közötti látszólag feszültségtengely-
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változást (4.28. ábra). A két feszültségmezõ valamelyike okozhatta a Hernád-árok és a Kelet-
szlovákai-medence süllyedését, amely a késõ-badeni–szarmatában volt a leggyorsabb, bár a konkrét
vetõk helyzete és kinematikája a fentebb említett komplikációk miatt bizonytalan.

4.15. D11 fázis
A Pannon-medence jelentõs részén a miocén tágulásos deformációt egy eltolódásos-transz-

pressziós jellegû töréses fázis szakította meg. Úgy tûnik, ez is eltérõn jelentkezik a Dunántúlon és
az északi Pannon-medencében. A fázis kiterjedése, a feszültségtengelyek iránya és idõzítése még
vitatott és lehet, hogy az alább ismertetendõ szerkezetek nem is egy idõben alakultak ki. A széthúzá-
sostól eltérõ feszültségmezõjük, és a középsõ-miocén végére vagy korai pannóniaira esõ korolásuk
alapján tárgyalom egybe ezeket.

Feltárás-méretben ÉNy-DK-i jobbos és ÉÉK–DDNy-i balos eltolódások, illetve KÉK–NyDNy-
i csapású rátolódások jellemzik a vetõgeometriát (4.29. ábra). A NyÉNy–KDK-i, és K–Ny-i csapású
vetõknek jobbos és rátolódásos mozgásösszetevõje egyaránt volt. A balos eltolódásoknak is lehet
rátolódásos összetevõje, mint például a fenyõfõi külszíni fejtés, ahol a bauxitra és a Csatkai
Formációra triász dolomit tolódott. Helyenként kisebb redõk társulhatnak törésekhez, amint azt a
dudari Magoskõ bányájában és Cseszneken is észleltem. A felszíni feltárásokból számolt feszültség-
mezõ jellege részben eltolódásos, helyenként kifejezetten összenyomásos volt. Ezeket a töréseket és
a feszültségmezõt D11a epizódként fogom hivatkozni.

Az északi Pannon-medencében ez a fázis másképp jelentkezik. Elõször is, a jobbos eltolódások
É–D vagy ÉÉK–DDNy-i, a balosok K–Ny vagy KDK–NyÉNy-i csapásúak. Gyakran jelentkeznek
normálvetõk, leginkább olyanok, melyek ferdecsúszásúak és korábbi töréslap felújulásával jöttek
létre. A rátolódások igen ritkák, de például Nógrádszakál badeni feltárásában fellépnek. A számol-
ható feszültségmezõ eltolódásos vagy ritkábban normál típusú, és a maximális vízszintes feszült-
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4-R3-1. ábra. A helyi forgás és a feszültségmezõ fejlõdésének értelmezése a Tokaji-hegység-
ben (Bada, Györfi in Fodor et al. 1999 után).

               dc_63_10



ségtengely ÉK–DNy és KÉK–NyDNy-i irányban áll. Ez utóbbi irány nem keverhetõ össze a D2c,
D5 feszültségmezõkkel, mivel azok a Dunántúlon miocén üledékeken nem jelentkeznek. Ezt a fe-
szültségmezõt D11b epizódként fogom hivatkozni. 

A jobbos transzpresszió a Dunántúli-középhegység középsõ és déli területein jól ismert jelenség.
Legmarkánsabb példája a Telegdi Roth-vonal, amely mentén több mozgásfázis léphetett fel. Ennek
egyik eleme a vonal várpalotai szakaszán (Balla & Dudko 1989 Bántai-vonala mentén) történt
mozgás, amelynek során a triász a felsõ-badeni fölé került (Kókay 1976, 1985). Bár közvetlen kine-
matikai adat ott nincsen, de a rátolódásos jelleg miatt e deformációt a D11a fázisba sorolom. 

Érdemes itt néhány szót ejtenem a Telegdi-Roth-vonal geometriájának és kinematikájának
fejlõdésére. A korábbi fejezetekben ismertetett feszültségmezõkben a Telegdi-Roth-vonal a
következõképpen mozoghatott: a D8 fázisban normálvetõ, a D9 fázisban jobbos-normál vetõ vagy
tisztán jobbos eltolódás lehetett (4.30. ábra). A D9 fázsiban jöhetett létre a Várpalotai-medence
ottnangi(?)–kárpáti–kora-badeni üledékes kitöltése, ami szintektonikus volt. E két fázisban a vonal
nyugat felé valóban metszhette a teljes Bakonyt. Úgy vélem azonban, a D11 fázis alatt vonal nem
folytatódott nyugat felé, hanem a zirci Eperkés-hegy–Kakas-hegy környékén a Porvai-medence felé
kanyarodott. E szakaszon több feltárásban tudtuk mérni a jobbos mozgást, sõt az Eperkés-hegyen
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4.29. A D11 fázis sztereogramjai. A), B) A D11a és D11b fázisok jellemzõ törésmintái, feszültségtere. C) A Budai-hegységben
elõforduló D11a és D11b feszültségadatok.
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déli vergenciájú kisebb redõket azonosítottunk (Kiss et al. 2001, Kiss 2009). A Várpalotai-
medencében bizonyított rátolódás mintegy ennek a jobbos mozgásnak a feloldását jelenti. Hasonló
kinematikai kapcsolatot a térség több eleménél, így pl. a Cseszneki-zónánál is megismertünk.
Geometriai szempontból tehát nincs szükség a Telegdi-Roth-vonal nyugati folytatására, habár a
mozgást ott nem tudom kizárni. A központi-keleti szakasz rátolódásos mozgása a badeni után, a
szarmatában és esetleg kismértékben a kora-pannonban mehetett végbe, amit a fúrásokból
szerkesztett szelvények igazolnak (Kókay 1985, 1996).

Egy másik hasonló közel K–Ny-i csapású szerkezet a Cseszneki-zóna (Kiss, Fodor 2007), amely
esetében a jobbos transzpresszió az eocén rétegek átbuktatásához, illetve az oligocén képzõdmények
triász alá tolódásához vezetett. A környezetben az eocén mészkõ gyûrõdését több helyen is észleltük.
A Bakony déli részén, a Herendi-vetõ esetében a jobbos elmozdulás nem kérdéses, de a D10, vagy
D11 besorolás már az. Még délebbre, kisebb eltolódások a városlõdi Csolános-völgyben jelennek
meg, amit Mészáros (1968) és magam is térképeztünk. 

A D11 fázishoz vehetõ másik elem a Padragi-eltolódás, amit Mészáros (1982, 1983) több
munkában leírt és jól azonosítható a Bakony 1:50000-es térképén (Gyalog & Császár 1982). Az
eltolódás eléri, majd deformálja a Litéri-rátolódást (Budai et al. 1999a, Dudko 1991). Mészáros
(1985) és Tari (1991) modelljében úgy vélte, a jobbos mozgás kompenzálása a Balaton-felvidék
nagy rátolódásaiban lehetséges, (amennyiben a kréta szerkezetek felújultak), hiszen az eltolódásokat
nem lehet a Balaton-partig követni. Fodor et al. (2005c) munkában úgy véltük, az egyik ilyen kom-
penzáló szerkezet a balatonalmádi Nagy-mezõ, amely alatt egy young-on-older rátolódást
értelmeztünk. Ez a rátolódás oldhatja fel a Padragi-eltolódást. A jobbos elmozdulás, mint késõi
szerkezet, a már kibillent triász sorozatot, és vele együtt a Litéri-vonalat is metszi. Hasonló kompen-
záló szerkezet más jobbos eltolódások mentén is lehetséges: így például a Herendi-eltolódás a
Veszprémi-vonal reaktivációját okozhatja. A legdélebbi jobbos elem a Tari (1995) Nagylengyel mel-
lett ábrázolt jobbos eltolódása lehet, bár itt közvetlen kinematikai adat nincs. 

A Balaton-vonal táján rátolódásos deformációt mutatott ki Balla et al. (1987) és Csontos et al.
(2005) szeizmikus szelvények segítségével. Bár a vetõrendszer kinematikája nem pontosan ismert,
és pontos vetõmintája sem leképezetett, de koncepciózus alapon a D11 fázishoz sorolom ezeket. Erre
az idõzítés és a legalább részben összenyomásos deformáció típusa ad alapot. 

Kisebb D11a transzpressziós elemeket sikerült kimutatni a Vértesben is. Ilyen a gánti bagolyhe-
gyi bányában a korábbi D8 ferdecsúszású vetõt metszõ kis rátolódás, illetve a magyaralmási Bot-
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4.30. ábra. A Telegdi Roth-vonal kinematikai-geomeriai fejlõdésének vázlata az Észak-Bakonyban. A lila foltok a pre-tercier
kibukkanásokat jelzik. A sztereogramok a jellemzõ vetõmintát és a feszültségtengelyeket mutatják.
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hegyen a triász dolomitnak a szarmata(?) üledékes telérekre való rátolódása (Fodor 2008). Észa-
kabbra, a transzpresszióra utaló nyomok csökkennek: talán ide sorolható a csordakúton talált
rátolódás (Véghné et al. 1987), és az ürömi Kráter-bánya mentén fellépõ jobbos eltolódás tartozhat
ide. Ezzel szemben, a Zsámbéki-medencében látszólag folyamatos a transztenziós jellegû deformá-
ciós keretben végbemenõ üledékképzõdés (Fodor et al. 2000). Ezért Fodor & Márton (2003) és Kiss
& Fodor (2007) szerint az összenyomódás mértéke a Bakony felõl É felé csökkenhet, és a Vértesben
csak kisebb szerkezetek látszanak, majd észak felé eltûnik. 

A Dunától keletre térképi szerkezetet nem sikerült igazolni, annak ellenére, hogy a Zagyva-árok
és a Mátrahíd feltárásaiban sokszor megjelenik a D11b feszültségmezõ. Magyarázatként az szolgál-
hat, hogy a D11b fázis vetõi korábbi fázisok töréseinek felújulásai, és az elmozdulás nem volt elég
nagy, hogy jellegzetes térképi elvetési képet adjon.

Paks környékén Csontos et al. azonosított olyan összenyomásos szerkezeteket, melyek érintet-
ték, sõt részben kiemelték a „szinrift” üledékeket. Horváth (1995) összesítésében ezt az elsõ inverz-
iós eseménynek tekinti. Az összenyomás iránya csak gyengén ismert, de a vetõgeometriából
nagyjából É–D-i irány sejthetõ.

A Keleti-Alpokban több olyan szerkezeti elemet ismertek fel, amelyet a D11 fázishoz kötök.
Ilyen például a Trofaiachi-medence északi peremének erõs kibillenése, amelyet gyûrõdés vagy
rátolódás váltott ki (Gruber et al. 2004). A Fohndorfi-medence teljes kitöltése is hasonló, K–Ny-i
tengelyû enyhe szinklinálisba rendezett. Ide tartozik a medence nyugati oldalán, ÉNy–DK-i csapás-
sal fellépõ jobbos eltolódás pozitív virágszerkezete, amiben a kárpáti–kora-badeni üledék alátolt
helyzetbe került (Palten-Lieseng Fault). Lehetséges, hogy ekkor ment végbe az a lokális, keleti
(CW) forgás, amit Márton et al. (2000) éppen ezekben az összenyomott medencékben mért. A sül-
lyedés- és éréstörténeti modellezés alapján a kárpáti–kora-badeni rétegsor kiemelkedése a középsõ-
miocén végén történhetett (Gruber et al. 2004) amit a D11 összenyomásos-transzpressziós deformá-
cióval azonosítok. A Lavanttal-Labot-eltolódás mentén a kisebb medencékben az üledékképzõdés a
szarmatában is folytatódott, valószínûleg aktív jobbos mozgás mentén (Ratschbacher et al 1991). A
Periadriai-vonal mentén is jól ismert a jobbos transzpresszió, amely azonban korát tekintve gyakran
nem jól behatárolt. Azonban, a Klagenfurti-medence kitöltése jórészt szarmata, és süllyedését a
Karavankák északi vergenciájú rátolódása váltotta ki (Nemes et al. 1997). 

Érdemes megemlíteni, hogy a Bécsi-medence keleti peremén néhány feltárásban azonosítottam
a D11b feszültségmezõre igen hasonló eseményt (Fodor 1995). Fõleg az ÉK–DNy-i csapású koráb-
bi normálvetõk jobbos eltolódásként való újjáéledését tudtam mérni. 

A fázis korolása a legtöbb helyen problematikus. A Telegdi Roth-vonal esetében a szarmata vagy
esetleg késõ-szarmata–kora-pannon mozgás igazolt, így a Dunántúli-középhegység egyéb
szerkezeteire is ezt tartjuk lehetségesnek. A paksi inverzió a helyben megõrzõdött középsõ-miocén
és pannóniai üledékek lerakódása között történt. A Keleti-Alpokban a deformált üledékek
kárpáti–badeniek, a szintektonikus Klagenfurti-medence szarmata. Mindezek alapján a késõ(?)-
szarmata idõszak tûnik valószínûnek, ami kitolódhat a pannóniai legelejére is.

A D11b fázis a Cserhátban, Zagyva-árokban a badenit érinti, sõt gyakran már kibillentett badeni
kõzeteken lép fel. Néhány helyen a szarmata is deformált, pannóniain viszont nem észleltem e fázis
vetõit. Ezért itt is a szarmata vagy késõ-szarmata–kora-pannóniai idõzítés a legvalószínûbb. Mivel a
D11a és D11b epizódok kora igen hasonló rövid tartamban adható meg, ezért a kettõ egykorúnak
vehetõ. A jelentõsen eltérõ összenyomási irányok miatt azonban egyelõre megtartom a kettõs
jelölést.
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A D10, D11a és D12b és D12 fázisok viszonya - diszkusszió
A D11 fázis alp-kárpáti keretben való elhelyezése elõtt diszkutálni kell a D10, D11a és D11b fe-

szültségmezõk viszonyát. Vértesi adataink alapján a D10 feszültségmezõ már a késõ-badeniben
aktív volt, és így megelõzte a D11a fázist. Ugyanakkor, a Zsámbéki-medence a D10 feszültség-
mezõben történõ deformációja párhuzamos, azaz idõben átfed a Bakony jobbos eltolódásaival, a
D11a epizóddal, vagyis a két feszültségmezõ részben szinkron. A Dunántúli-középhegységben a
D10 és D11 feszültségmezõk között nincs lényegi különbség a maximális vízszintes feszültségtenge-
ly irányában, a két fázis tengely-permutációval is átmehet egymásba. Ekkor a Dunántúli-középhe-
gység déli részében a transzpressziós jelleg dominálna, míg északabbra a szarmata folyamán végig
széthúzásos-tágulásos marad a deformáció jellege. 

Az északi Pannon-medencében egy kicsit más a helyzet, ott ugyanis a D10 és D11b feszültség-
mezõk tengelyei eltérnek egymástól, a D11b maximális vízszintes feszültségtengely iránya jóval
keletebbre volt, mint a D10 esetében. A D10 szarmata vetõk a D12 fázisban sok helyen felújulnak,
vagyis a D11b epizód csak egy rövid idejû esemény lehetett az alapvetõen extenziós történetben. Mi
több, a helyi D10 és D12 feszültségmezõ között nem volt érzékelhetõ különbség, ez is a D11b rövid
idõtartamát igazolná.

4.16. D12 fázis
A Pannon-medence középsõ-miocén utáni fejlõdését hagyományosan poszt-rift fázisnak

nevezik. Az egyszerû medencefejlõdési modellekben e fázisban már nem történik jelentõs töréses
deformáció. Az utóbbi 2 évtized kutatása azonban azt mutatja, hogy a Pannon-medence bizonyos
pontjain jelentõs töréses deformáció ment végbe.

A szerkezeti mérések is számos pontban igazolták olyan feszültségmezõ jelenlétét, amely
szarmata utáni deformációhoz köthetõ: ezt nevezem D12 fázisnak. A fázis feszültségtere alapvetõen
nem tér el a D10-es fázistól, egy K–Ny és DK–ÉNy közötti húzás állt fenn, amely lokálisan eltolódá-
sos (transztenziós) is lehetett. Ez utóbbi esetben a maximális fõfeszültségtengely nagyjából É–D-i
irányú volt. Tisztán kompressziós feszültségtípus a hazai feltárásokban nem fordul elõ, de a szlové-
niai, horvátországi területen lehetséges. A feltárás-méretû fõ szerkezeti elemek a normálvetõk, húzá-
sos vagy hibrid törések, ásványos erek, ritkábban telérek, melyek csapása a húzásnak megfelelõen
É–D és ÉK–DNy között változik (4.31. ábra). Ferdecsúszású vetõk eléggé gyakoriak, valószínûleg
azért, mert a feszültség már létezõ törésfelületet ért. Így az ÉK–DNy-i és fõleg a KÉK–NyDNy-i
csapású vetõk várhatóan balos-normálvetõk vagy normál-balos eltolódások, míg az ÉNy–DK-i
csapásúk jobbos-normál vetõk lehettek. 

Bár a feszültségadatok a medence szinte minden területén elõfordulnak, a kapcsolódó térképi
szerkezetekben bizonyos területi egyenlõtlenséget látni (amelyek lehetnek a kutatás jelen állapota
miatt is). A földtani térképezéssel részletesen dokumentáltuk azon D12 szerkezeti elemeket, amelyek
igen jól látszanak a Vértes mindkét peremén és magában a hegységben is. A határoló vetõk a mor-
fológiában vetõletörésekként jelentkeznek, így felismerésük és leképezésük komplex geológiai-geo-
morfológiai módszerrel lehetséges (Fodor et al. 2005c). A látványos vetõletörések talpi blokkjában
deformált, exhumált lepusztulási felszínek azonosíthatók. A vetõletöréseket meghatározó vetõk szá-
mos több késõ-miocén szinszediment medencét, és oligocénnel kitöltött posztszediment süllyedéket
határolnak, amelyek a Bouguer-anomália térképen igen jól azonosíthatók (3.17.  ábra). A Vértes ÉK-
i, K-i, DK-i elõterében ilyen szerkezet a Bodméri-árok, a Felcsúti-hát, a Csákvár-Zámolyi-medence,
a Móri-árok részeként a Sörédi-árok, a Móri-medence, míg ÉNy-on az összekapcsolódó Pusztavámi-
és Bokodi-árok, majd a Kecskédi- és Majki-árok tartozik ide, melyek a Dadi-ház közbeiktatásával a
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Kisalföld fõ medencéjéhez kapcsolódnak (3.17. ábra). A fúrások és szeizmikus szelvények alapján a
keleti perem vetõi szinszedimentek, és a késõ-miocén alatt, majd a pannóniai–kora-pliocén(?)
üledékek lerakódása után is mûködtek (3.14. ábra). A szinszediment mozgásra a terepi mérések is
igazolták, mivel homokkõ és breccsa-telérek lépnek fel több peremvetõ mentén (Fodor 2008). A
térképezés azt is kimutatta, hogy a vetõletörések eróziója a pannóniai üledékképzõdéssel szinte
egyidõben is zajlott (Csillag et al. 2004), és az erodált síkokon abráziós kavics jött létre. 
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A következõ fontos szerkezei elemtípus az eltolódásos medence, melynek szép példája a
Kápolnapusztai-süllyedék (Fodor et al. 2004). A süllyedék két párhuzamos, jobbos eltolódás között
jött létre, amelyek elvetése fokozatosan jobbos-normál típusúra vált. A kelet-vértesi Csákvár-
Zámolyi-medence peremvetõi egy rombusz alakú medencét rajzolnak ki, amely a feszültségmezõ
tengelyirányai alapján transztenziós deformáció hatására jöhetett létre. A medence DDK-i és É-i
határa balos eltolódás vagy normál-balos ferdecsúszású vetõ lehetett, míg a nyugati és keleti
peremvetõje közel tisztán normál mozgástípusú volt (3.17. ábra). 

A D12 fázisba sorolható deformáció a Bakony északi részén is általános. Itt az elvetett oligocén
képzõdmények és a feszültségmezõ alapján igazolható a fázis jelenléte (Kiss et al. 2001). A Bakony
keleti részén a pannóniaival kitöltött Bakonykúti-árok keleti peremvetõje elmozdítja a Telegdi Roth
vonalat (Kókay 1996). A Bakony középsõ részén az Ajkai-árok jelenik meg, mely a feszültségada-
tok alapján a D12 fázisban alakult ki.

A szeizmikus szelvények azt mutatják, hogy a Zalai-medencében és a Kisalföldön a pannóniai
reflexiók csak kis mértékben deformáltak, a vetõk a szarmatában vagy a pannóniai alján elhalnak.
Kivételt képez a Kilimáni-magaslat, ahol a késõ-miocén elvetés valószínû (Skorday 2010). Mivel itt
a feszültségmezõ nem ismert, a vetõkinematika megadásánál a D9 fázishoz hasonló problémával
találkozunk. 

A Soproni-és Bécsi-medencék peremvetõi aktívak voltak a késõ-miocénben: erre a terepi
törésadatok mellett a szeizmikus szelvények és üledékföldtani adatok is mutatnak (Fodor et tal.
1989, Rosta 1993). Az elmozdított középsõ-miocén vulkanitok azt mutatják, hogy a Közép-szlováki-
ai vulkáni területen kibillent blokkok kialakulása a D12 fázisban is tartott (Nemcok 1990), ilyenek
a Túrócszentmártoni, Garamszentkereszti-, Felsõ-nyitrai-félárkok. A Selmeci-hegységben magmás
tevékenység is csatlakozott a törésekhez. 

A Zsámbéki-medence peremvetõje egyértelmûen deformálja a késõ-miocén üledéket, csakúgy,
mint a Budai-hegység keleti peremvetõje. A Gödöllõi-dombságban a D9-D10 fázisok vetõi a pannó-
niai elején is felújultak, amint azt a 4.24. ábra mutatja (Németh 1999). A Zagyva-árok D12
szerkezeteit már a korábbi térképek (Noszky 1942) és az újabb szerkezeti adatok is igazolják. A
Vatta-Maklári-árok késõ-miocén mozgása régóta ismert (Tari 1988), a peremvetõ kinematikája balos
eltolódással kombinált normál mozgás lehetett. A Gömör-Aggtelek-Rudabánya területen számos
olyan apró süllyedék jött létre, aminek elõzménye a korábbi fázisban nem volt. A K–Ny-i irányú
vetõk balos eltolódások lehettek.

A Közép-magyarországi-zóna vetõi számos helyen mutatnak aktivitást. Az egyik legjobban
dokumentált Tóalmási-vetõ a kora-pannóniaiban transztenziós jellegû volt (Ruszkiczay-Rüdiger et
al. 2007, Palotai & Csontos in press). Hasonló kinematika valószínû a többi elem mentén, amit pull-
apart jellegû medencék is igazolnak. E rendszer része a Derecskei-medence (Windhoffer et al. 2005)
és a Dragos Voda vetõ (Tischler et al. 2007). A Közép-magyarországi-zóna délebbi szakaszán szin-
tén eltolódásos deformáció nyomozható (Csontos et al. 2005, Bada et al. 2007).

A fázis idõzítése általában megoldott, hiszen számos esetben szinszediment mozgással van dol-
gunk. Azonban, az egyes felszíni törések esetében a helyzet nem ilyen egyszerû, itt megint csak a
feszültségmezõ alapján dönthetünk a fiatal (D12) kor mellett. Problémásabb a D12 fázis végének
kijelölése. Úgy tûnik, ez idõben nem egyszerre ment végbe a Pannon-medencében, és fokozatosan,
már a késõ-miocén alatt egy eltolódásos vagy összenyomásos feszültségmezõbe váltott át. Ezt a
vértesi munkámban D13 fázisnak neveztem. Ez tulajdonképpen a neotektonikus fázis, amelyrõl igen
kevés terepi adattal rendelkezem, ezért a feszültségmezõk között nem tárgyalom.
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5. Fejlõdéstörténeti, geodinamikai megfontolások, lemeztektonikai
rekonstrukciók

Ebben a fejezetben röviden összefoglalom a feszültségmezõ-meghatározások, a törés-elemzések
eredményeinek összevetését és az Alp-kárpáti-dinári rendszerbe való beillesztését. Természetesen, a
bemutatott lemeztektonikai rekonstrukciók alapjait nem én vetettem meg, hanem az Balla Z.,
Csontos L., Horváth F., Tari G. számos munkájában található meg. Hozzájárulásom annyiban
releváns, hogy a konkrét terepi adatokat veti össze a modellekkel, így azokat részben megerõsíti,
részben módosítja, esetleg új utakat is nyit.

Az egyes események alapján szerkezeti fejlõdéstörténetet vázolok, amelyet egy ábrasoron
keresztül teszek meg. Ebben az eocéntõl mutatom be a tanulmányozott terület eredeti helyzetét,
amely a paleomágneses adatok és létezõ modellek alapján természetesen csak hozzávetõleges: a
deformáció pontos kiegyenlítését (balanszírozását) nem végeztem el. Az ábrasoron a feszültségtra-
jektóriák és a legfontosabb szerkezetek megjelenítése a fontos. A fejlõdéstörténeti vázlatban
sematikusan jelzem az AlCaPa és Tisza-Dácia egységeket, bár szerintem ezek leginkább a késõ-
oligocén–kora-miocén intervallumban lehettek valóban önálló szerkezeti egységek. Azonban határ-
vonaluk megjelenítése teszi követhetõvé a változásokat, még ha az adott fázisban nagyobb egységek
részei voltak, vagy részekre tagolódtak is.

D6-Eocén
A D6 fázis alatt a paleomágneses adatokkal rekonstruált feszültségtrajektóriák a Pannon-

medence területén közel É–D-i irányúak voltak (6. függelék, Fodor et al. 1999). Ez jó összhangban
van a Keleti-Alpok összenyomásos deformációjával (Decker et al. 1993, Linzer et al. 1995), és a
Tisza-Dacia egység adataival (Györfi & Csontos 1994). Az összenyomás kissé ferde az egység nyu-
gati részének határaihoz képest, ezért fõleg az Északi Mészkõ-Alpokban, de kisebb mértékben a
hazai paleogén medencékben is, transzpressziós jelleg is megjelenik, sõt dominál, ahol jobbos
transzfervetõk jelentõs szerephez jutnak. Az egységes Alpi-kárpáti-pannóniai blokkban a Nyugati-
Kárpátok központi részén, (Central Carpathian Paleogene Basin) extenziós feszültség uralkodhatott,
mivel itt egy ív elõtti medence jöhetett létre a kárpáti szubdukció hatására. 

Alpi szempontból ez a kollízió ideje, amit az összenyomásos feszültségmezõ jól kifejez. A
Periadriai-vonal mentén, a fázis végén nyomul be a Bergell intrúzió (34Ma) és a vonal mentén déli
vergenciájú rátolódás alakul ki (Schmid et al. 1996).

A visszafogatott Tisza-Dacia egységben szintén É–D-i kompresszió jellemzõ: ez határozza meg
az Erdélyi paleogén medence kezdeti fejlõdését (Györfi et al. 1999). Míg a Dinári-flismedence
kialakulását a Dinaridák takarós áttolódásai határozzák meg, addig a Szolnoki-flisöv geodinamikai
helyzete problémásabb: Tari et al. (1995) a Dinaridákhoz kötõdõ háttér-medencének tartja.

D7 fázis
A D7 fázis szerkezeteinek alpi kapcsolata igen fontos. A rekonstruált feszültségtrajektóriák

nagyjából É–D-i maximális vízszintes feszültségtengelyt mutatnak, ami alátámasztja az alpi oro-
genezissel való szoros kapcsolatot. Mindenek elõtt a Közép-magyarországi-zóna északi vetõinek és
a Periadriai-vonalnak a kapcsolatát kell kiemelni. A geometriai kapcsolatot számos tanulmány ele-
mezte, és térkép mutatja be (Kázmér & Kovács 1985, Balla & Dudko 1989, Tari 1994, Fodor et al.
1998, Haas et al. 2010) magyarországi geometriájára a 4.19. ábra ad modellt. A fázis szempontjából
fontos, hogy ekkor a vonalrendszer még egyenes, így a jobbos mozgásnak nincs akadálya. Mint ele-

107

               dc_63_10



meztem, szerintem ekkor kezdõdik meg az Észak-magyarországi és Észak-szlovéniai paleogén
medencerészek szétválása. Folytatódott a központi Nyugati-Kárpátok elõtéri medencéjének
feltételezhetõen extenziós kialakulása és a Szolnoki Flisöv kompressziós medencefejlõdése. Mivel
északon szubdukció, délen pedig jobbos eltolódás megy végbe a Kelet-Alpok–Nyugati-Kárpátok
viszonylatában, lehetséges, hogy torzulás-megoszlás lépett fel a blokk környezetében.

A D7 fázis tárgyalásánál a mûködés kezdetének kora érdekes. Ezt szerintem a Periadriai-vonal
menti magmatitok, nevezetesen a legtöbb tonalit-intrúzió 30-31 millió éves kora és azok deformá-
ciója adja meg, beleértve a dél-zalai elõfordulást is. Az alpi szerkezetelemzések igazolják, hogy
egyrészt a tonalitok benyomulása eltolódásos deformáció mellett történt, másrészt azt is, hogy az
eltolódás jobbos kinematikájú volt (Schmid et al. 1989). Az is jól dokumentált, hogy a Periadriai-
vonal inszubriai szakasza mentén a déli vergenciájú rátolódás jobbos kinematikára vált a Bergell
intrúzió 34 millió éves benyomulása után (Schmid et al. 1989). A Központi-Alpok ezen részén keleti
vergenciájú lecsúszósík is aktivizálódhatott (Forcola Fault, Schmid et al. 1996). A kiemelkedõ
orogén lepusztulása a Dél-alpi paleogén medencét látta el törmelékkel. Mindezek alapján
feltételezhetõ, hogy az alpi szakaszon a Periadriai-vonal jobbos mûködése 31-30 millió évvel ezelõtt
indult. A hazai feszültség- és szerkezeti adatok alapján ezt a felgyorsult késõ-kiscelli
medencealakulással és a magmatizmussal hozom kapcsolatba, mivel az idõzítés, és a deformáció
stílusa jó összhangban van. 

D8 fázis
A rekonstruált feszültségtrajektóriák a D8 fázis alatt közel É–D-i irányba kerülnek, így az extrúz-

ió feszültségmezõje továbbra is egységes az Alp-kárpáti-Pannon térségben. Ugyanakkor, a déli és
északi peremen a kompresszió kissé ferde a blokk határaihoz képest, lehetõvé téve a kiszökéses
deformációt, amely jelentõsen átrendezte a térség szerkezetét. A D8 fázis az, amikor a Keleti-Alpok
keleti része, a Nyugati-Kárpátok és az Észak-Pannon egység koherensen, egybetartozó, viszonylag
merev blokként mozoghatott relatíve K vagy KDK felé. Mint látni fogjuk, a késõbbi események alatt
a három terület koordinált, de nem azonos mozgást végzett. Ezért szerintem Az AlCaPa-egység a D8
fázis alatt létezett igazán, mivel szerkezeti határai megadhatók és más blokkokhoz képest önálló
mozgást végzett. 

A kiszökéses modell alapjai Kázmér (1984), Kázmér & Kovács (1985) munkájában fogalmazód-
tak meg, amelyet Balla (1984) helyezett reális szerkezeti keretbe. Ezt terjesztette ki az Alpokra
Ratschbacher et al (1989, 1991). õk helyesen mutattak rá, hogy a kontinentális kiszökés-kitolódás
valójában extrúzió, ahol a laterális mozgás extenziós kivékonyodással és exhumációval jár együtt. A
kitakaródó egységek a Tauern-ablak kõzetei, melyek idõsebb kihûlési korai a D8 fázisra esnek
(Staufenberg 1987, Dunkl et al. 2003). Ennek keleti peremén található egy képlékeny, majd késõbb
töréses deformációt mutató nyírózóna, mely tulajdonképpen az AlCaPa blokk nyugati határzónája.
A blokk alpi részének vetõmintája összhangban van a kitolódással (Ratschbacher et al. 1991, Frisch
et al. 1998, 2000, Linzer et al. 2002). A blokk keleti részén valószínûleg rátolódik a Tisza-Dacia
egységre és ez a mozgás meghatározza az Erdélyi-medence kora-miocén fejlõdését (Györfi et al.
1999, Tischler et al. 2007). Ebbõl az következik, hogy a blokk ezen részén a feszültségtrajektóriák
a peremére közel merõlegesek lehettek.

Az R1 forgás értelmezése és következményei
Amint azt az elõzõ bekezdéseknél láttuk, a visszaforgatott D6–D8 fázisok maximális vízszintes

feszültségtengelyei jól értelmezhetõek az alpi-kárpáti lemeztektonikai-geodinamikai modellekben,
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hiszen így az AlCaPa egység szervesen illeszkedik az alpi kompressziós folyamatokba.
Végbemehetett a Periadriai–Balaton-vonal menti jobbos mozgás a D7-D8, az extrúzió a D8 fázisban.
A forgás nagyságában területileg megjelenõ különbséget a Márton & Fodor (2003) munkában úgy
értelmeztük, hogy az AlCaPa az R1 forgás alatt szétesett, és kisebb blokkokra tagolódott.
Nevezéktani kérdés, megtartható-e az AlCaPa név, vagy az egyes területeknek önálló név adandó. 

A differenciális forgást a Keleti-Alpok és a nyugati Pannon-medence között kellett valamilyen
szerkezetnek kompenzálnia. Ez a Pohorjétõl a Bécsi-medencéig tartó széles zónában történhetett. Ez
a szerkezet csírája megjelenik Balla (1984, 1988) elemzéseiben, mint eltolódásos diffúz határ. A
szerkezeti elemzések azonban ilyet nem mutatnak. E helyett, extenziós deformáció igazolható,
olyannyira, hogy a zónában metamorf kõzetek tektonikusan kitakaródtak (exhumálódtak) a
Pohorjében és a Kõszegi-ablakban (Tari 1996a, b, Fodor et al. 2002, 2008). A szelvények alapján a
kéregmegnyúlás igen nagy lehetett (Tari 1994), de Kõszegtõl északra, a Soproni- és Bécsi-
medencékben sokkal kisebb volt. Ebbõl az következhet, hogy a levetett nyugat-pannóniai blokk egy-
ben forgást is végzett (Fodor et al. 1998). Ez a „forgásos-extenziós” modell magyarázná az alpi és
pannon területek eltérõ R1 forgását, a tektonikus exhumáció felléptének okát, az extenziós zóna
geometriáját, a Periadriai–Balaton-vonal jobbos mozgásának megakadását. Ugyanakkor, arra is
rámutat, hogy tulajdonképpen a forgás a Pannon-medence kialakulásának elsõ (kéregszerkezeti)
lépése és alapvetõen extenziós szerkezetek mentén ment végbe.

A D9a epizód alapján úgy tûnik, az extenziós fázis kezdete kissé megelõzte a forgást. Ebbõl az
adódik, hogy a forgás maga is az extenziós folyamatok része. Az elérhetõ kronológiai adatok
fényében úgy tûnik, hogy egy rövid, forgás elõtti extenziót, nagyjából fél millió évet követ a forgás
maga. Vagyis, a meginduló kéregvékonyodás, és az AlCaPa blokk keleties irányú, tágulásos jellegû
mozgása szükséges volt a forgás kialakulásához; talán ekkor ért az AlCaPa olyan helyzetbe, ahon-
nan indulva a kárpáti öböl felé a forgásos deformáció lehetséges volt.

További következmény, hogy az alsó-riolittufa extenziós feszültségmezõben jött a felszínre,
nagyon röviddel a forgás megkezdése elõtt. Valószínû, hogy a forgást magát is segíthette a kéregbe-
li olvadás. Az bonyolultabb kérdés, hogy a magmatizmust kissé megelõzõ extenzió mennyiben volt
felelõs magáért a magmatizmusért: a kéregextenzió az olvadást is kiválthatta.

Az R1 forgással egyidõben a Közép-magyarországi-zónától délre levõ Tisza-Dácia egység az
óramutató járásával ellentétesen fordult. Ennek következtében a két egység közötti terület, a Közép-
dunántúli-egység erõs deformációt szenvedett. Tulajdonképpen ez tûnik fel Mészáros (1984) „ollós
bezáródási övében”, illetve minden más késõbbi modellben (Balla 1984, 1988, Csontos 1995, Fodor
et al. 1999).

R2 forgás és a D10 fázis
Az R1 forgás és D9 extenziós fázis után egy újabb forgási esemény, az R2 forgás következett be.

A jelen ismeretek alapján ez érintette mind a korábbi AlCaPa egység kelet-alpi, mind dunántúli és
északi-középhegységi részét. A forgás azonban ebben az esetben is eltérõ nagyságú volt az egyes
részterületeken, a Pannon-medence északkeleti részén a legnagyobb, 30°, a Dunántúlon csak 15°, a
Keleti-Alpokban 25-45°. Valószínû, hogy a DK-i egységek keleties (CW) forgása tovább folytató-
dott (6. függelék). Ebbõl adódik, hogy az eltérõen forgó területek között olyan szerkezeteknek kel-
lett kialakulni, amely a forgáskülönbségbõl adódó elmozdulás-különbséget felvette. Ez extenziós
szerkezetekben ölthetett testet, amelyeket alapvetõen a D10 fázisra jellemzõ feszültségmezõ jelle-
mezhetett (6. függelék, g,h ábra). Ezek a Pannon-medence közepének szerkezetei, a Csákvári-,
Zsámbéki-, Adonyi- medencék és a Zagyva-árok. 

109

               dc_63_10



Az extenzió irányát alapvetõen a kárpáti takarófronton történõ események határozhatták meg.
Ennek legfõbb jellemzõje, hogy a takarós áttolódás a front mentén fokozatosan befejezõdött (Jiøíèek
1979). Ebbõl adódóan, a húzófeszültség iránya fokozatosan változhatott, és egyre inkább a még
aktív front irányába, DK–ÉNy felé állt be. Ennek köszönhetõen markáns változást tapasztalunk a
széthúzás irányában a Bécsi-medence, a Felvidék, és az északi Pannon-medence területén (5.1h
ábra), ha összevetjük a D9 és a D10 széthúzási irányait. Ez a változás részben a közbeiktatódó R2
forgásból adódik, de részben valós feszültségtengely-változásról van szó. A D9/D10 tengelyváltozás
nem olyan éles a Dunántúlon, ami a kisebb forgásból is következik, valamint abból, hogy a távoli
takarófront geometriájának változása itt már jóval kisebb (alig felbontható) tengelyirány-változást
indukált. Még nyugatabbra, a Keleti-Alpok keleti részén nem észlelhetõ érdemi változás a korábbi
extrúziós (eltolódásos) jellegû deformációban. A legjelentõsebb süllyedés kétségtelenül az aktív
takarófront hátterében, a Hernád-árok–Kelet-szlovékiai-medence–Kárpátalja–Nyírség területén
tapasztalható. Ez várhatóan a közeli szubdukció hátrálásából eredõ széthúzó hatásnak tulajdonítható,
de közrejátszhat ebben a magmatizmus litoszférát érintõ hatása is. Az extenzió iránya a medence más
részeihez képest erõsen megváltozik, és a takarófrontra merõleges lesz (5.1h ábra). A helyi aktív
deformáció része lehet az a lokális forgás, ami a D10 fázis végén mehetett végbe, és az Északkeleti-
Kárpátok takarófrontjának végleges deformációját tükrözheti.

A D10 fázissal lehet részben egyidõs a D11 feszültségmezõvel jellemezhetõ transzpresszió, ami
a Dunántúli-középhegység középsõ és dél részén, valamint a tágabb értelemben vett Balaton-vonal
mentén léphetett fel. 

D11 fázis
Fodor et al. (1999) munkánkban a D11b epizódot már elkülönítettük, és mostanra megérett a

helyzet a dunántúli D11a epizód elkülönítésére is. A feszültségtrajektóriákra vonatkozó akkori
elképzelésünk viszont helyesnek tûnik a Pannon-medencére vonatkoztatva. Délen nagyjából É-D-i
összenyomás sejthetõ, míg a trajektóriák szétseprûzõdnek a medencén belül: ÉÉNy felé fordulnak a
medence nyugati, ÉK, sõt KÉK felé a medence keleti felében (5.1i ábra). Ez egyértelmûen transz-
pressziós deformációt váltott ki a Dunántúli-középhegység területén és a Balaton-vonal menti széles
sávban (Balla et al. 1987, Csontos et al. 2005). A kis Várpalotai-medence és a Keleti-Alpok több
medencéje erõsen deformálódott, meggyûrõdött, míg a Karavankák elõterében a rövidülés új
medence (Klagenfurt) létrejöttéhez vezetett el (Nemes et al. 1997). Nem lehetetlen, hogy ez a fe-
szültségmezõ felelõs a Pannon-medencében gyakran (de nem kizárólagosan) megfigyelt, szarmata
üledékhiányért, illetve a pannóniai talpon megjelenõ diszkordanciáért. Ennek igazolása vagy
módosítása még hosszú kutatást igényel.

Peresson & Decker (1997) olyan modellt publikált, mely a D11b feszültségmezõhöz hasonlót
tételezett fel a teljes Alp-kárpáti-pannon térségben. Ezt a kárpáti szubdukció megállása váltotta
volna ki a középsõ-miocén végén vagy a késõ-miocén legelején. A dunántúli adataink ezt
egyértelmûen cáfolják, ott ugyanis nem jelenik meg a D11b-re jellemzõ feszültségmezõ (5.1i ábra).
Szerintem ugyanis nem csak a kárpáti szubdukció geometriája szabta meg a Pannon-térség feszült-
ségmezõjét. A D11 fázis esetében az Alpok-Dinaridák északias mozgása szintén fontos, ami a
szarmata végén valóban kombinálódhatott a szubdukció egyfajta lassulásával vagy megszûntével.
Ekkor az Északkeleti-Kárpátok frontja mentén zárul le a szubdukció, így a Pannon-medence É-i fele
kompressziós feszültségmezõ hatása alá kerülhetett. A kompressziós mezõ trajektóriája a két ható
között ívesen feszülhetett. Ugyanakkor, a déli egység relatíve önálló keleties mozgását megtarthat-
ta, ami a Közép-magyarországi-zóna táján balos elmozdulást vagy akár extenziót is kiválthatott.
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Ilyen összefüggésben értelmezhetõk a D11b fázis cserháti, zagyvai ÉÉNy–DDK-i széthúzás irányai.
Könnyen lehet, hogy a széthúzás iránya az északkeleti Pannon-medencében ismét változott, és ott
helyileg még érvényesülhetett a szubdukció közvetlen szívóhatása: a Kelet-szlovákiai-, Kárpátaljai-
és Nyírségi-medencék süllyedése tovább folyt. Erre utalnak a tokaji adatok, melyek a takarófrontra
merõleges extenziót mutatnak. Ugyancsak extenzióra utalhat a helyi blokkrotáció fellépése is, ami
egy plusz feszültségmezõ fellépését eredményezte, bár ez az esemény a D10 fázishoz is köthetõ (4-
R-3. ábra).

D12 fázis
A D11 fázist követõen ismét extenziós feszültségmezõ uralkodott a Pannon-medencében. A

széthúzás eredményeképpen több korábbi normálvetõ felújult. Ilyen terület a Bécsi-medence, a
Felvidék nyugati része, a Bakony, Vértes elõterei, Zagyva-árok. Sõt, egyes területeken új vetõk jöt-
tek létre, mint a Bakonykúti-árok peremén, a Vértes elõtereiben, a gömöri térségben. Az új rétegtan
adatok alapján valószínû, hogy a Hódmezõvásárhelyi-árokban is aktív késõ-miocén tágulásos defor-
mációval kell számolnunk.

A széthúzásos deformáció folytatódásáért valószínûleg a Keleti-Kárpátokban tovább folyó szub-
dukció szívóhatása lehet a felelõs. Úgy tûnik, a minimális feszültségtengely trajektóriái e front felé
tartanak. A folyamatosan rövidülõ áttolódási front másik következménye, hogy az északnyugati
egység mozgástere beszûkül, rögzül az Európai-táblához. Csak a délkeleti egységnek van keleti
irányban további elmozdulásra lehetõsége. Ennek lehet a következménye, hogy a Közép-mag-
yarországi-vonal mentén számos vetõszegmens balos eltolódásként felújul. Erre a gödöllõi
Tóalmási-vonaltól kezdve (Ruszkiczay-Rüdiger et al. 2007, Palotai & Csontos in press) a Duna-
Tisza közi eltolódáson keresztül (Pogácsás et al. 1989) a Derecskei-árokig (Windhofer et al. 2005)
és a Dragos Voda vonalig (Tischler et al. 2007) több példa adható. A balos mozgás gyakran transzten-
ziós, de pl. a Vatta-Maklári-árok esetében akár transzpressziós is lehetett. Az elmozdulások a szén-
hidrogének számára csapda-szerkezeteket is létrehoztak (Pogácsás et al. 1994).

A helyi vetõdésekre egy általános süllyedés is rakódik, amit klasszikusan a termális poszt-rift
süllyedésnek tekintettek (Royden et al. 1983). A feltárás-szintû vetõk, a feszültségmezõ és
szeizmikusan térképezhetõ nagy vetõk alapján azonban ezt a jövõben újra kell értékelnünk: az aktív
kéregmegnyúlásra a pannóniai elején több helyen bizonyítékaink vannak. 

A Pannon-medence déli részén a pannóniai alatt azonban inverzió kezdõdik (Rumpler & Horváth
1988, Jósvai 1996). Ennek pontos korára kevés adatunk van, de a Zalai-medencében a Budafai-
boltozat. Uhrin et al. (2009) alapján már 8 millió év környékén emelkedni kezdett, azaz az inverzió
megindult. A gyûrõdés a korábbi szin-rift árkok peremvetõinek invertálódásával ment végbe
(Horváth & Rumpler 1984). A Budafai-boltozat csak egy azok közül, melyek Kelet-Szlovéniában és
Nyugat-Horvátországban fellépnek, és amelyek a „Száva-redõket” alkotják; ezek fiatal összenyomá-
sos-transzpressziós eredetét több tanulmány igazolta (Tomljenoviæ & Csontos 2001, Fodor et al.
1998, Vrabec & Fodor 2006). Hasonló váltás és idõzítés gyanítható a Mecseket övezõ vetõk és a
Babócsai-hát esetében, amelyek már a miocén végén, 7-8(?) millió éve transzpressziósan mûködhet-
tek (Benkovics 1997, Csontos et al. 2002). Ez az inverzió már átvezet a legutolsó fázis, a neotek-
tonikus inverzió fázisához.
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Köszönetnyilvánítás

Még a legelszigeteltebben mûködõ kutató esetében is vannak tanárok, példaképek, kollégák,
akiktõl — tudatosan, vagy nem emlékezve — átvesz elképzeléseket, kidolgozott ötleteket, fel-
használt nem idézett munkákat, modelleket. Nyilván így volt ez velem is, és a hivatkozás mellett, a
köszönetnyilvánításnak e dolgozatban is helye van. Különösképpen, mert a szerzõ szerencsésnek
mondhatja magát, mivel számos, és e helyen biztosan csak töredékesen számba vett tanártól, kol-
légától, tanítványtól kapott nehezen meghálálható segítséget, impulzust, útravezetõ gondolatot. 

Szerkezetföldtanos voltomat Balla Zoltánnak köszönhetem, aki néhány esõs bükki és mátrai
terepbejáráson, és lenyûgõzõ logikával írt munkái révén erre a tudományterületre terelt.
Egykori tanáraim, Csontos László és Françoise Bergerat, Jacques Angelier jelentõs érdemeket
szereztek oktatásomban, a franciaországi tanulmányaim létrejöttében és kezdeti szárnypróbálgatá-
saim segítésében, és nem egyszer mostani kutatásaimban. Horváth Ferenc e feladatok mellett azóta
is állandó "konzulensem", akivel korábban mindig megoszthattam kételyeim, ötleteim és
mostanában (talán kölcsönösen) tudományos véleményünk. 
Je voudrais ici remercier l'aide de Françoise Bergerat et Jacques Angelier, qui m'ont introduisés dans
l'analyse des fractures, de champs de contrainte, de l'échelle de l'affleurement aux chaines mon-
tangeuses. Leurs role était indispensable dans l'évolution de ma connessance sur la déformation cas-
sante, et également de la culture française.
Sztanó Orsolyával a tudományos munka minden örömét megoszthattam, egy új cikk felfedezésétõl,
egy kósza ötlet felbukkanásától kezdve, a terepi bejárásokon, és a terepgyakorlati oktatáson ke-
resztül sok kisebb és néhány nagyobb munka születésével bezárva. Támogatására a nehéz idõkben
is számíthatok.
Az Eötvös L. Tudományegyetemen számos más munkatársam segítette kutatásaimat. Mindenekelõtt
Mindszenty Andrea, akivel a tanszéki mindennapok gondjai mellett több remek külföldi utat töltöt-
tem együtt. Horváth Erzsébet jelentõs szerepet töltött be negyedidõszakkal kapcsolatos ismereteim
kialakulásában. Kázmér Miklós szerepe különösen azért volt fontos, mert egy nevenincs mogorva
hallgatóban élesztgette a tudás megismerésének útját. Székely Balázs és Timár Gábor kollégimmal
a terepgyakorlatok ötletelése, kivitelezése jutott: a kölcsösnös tisztelet alapján talán megtaláltuk a
féllábú földtani és geofizikai óriások másik testrészét. Bár nem olvadtam be, de hálásan gondolok a
kõzettanos kollégákra, akiktõl sokat (de nem eleget) tanultam a magmatizmusról.
Munkatársaim közül ki kell emelnem Márton Emõt, aki számos közös kutatásunknak vetette meg
alapját, akivel sok jó cikket írtunk, és akitõl sokat tanultam e mûfajban, mert nagyon gyors, mindig
nagyon kritikus, kíméletlenül pontos és csak az adat értékéig értékel - ahogy egy tudósnak tenni kell. 
Az utóbbi években munkámat a Magyar Állami Földtani Intézet kollégái, jelen és egykori fõnökei
is segítették. Külön kiemelem Albert Gáspárt, Babinszki és Bozsó Editeket, Budai Tamást, Császár
Gézát, Csillag Gábort, Kercsmár Zsoltot, Koroknai Balázst, Lantos Zoltánt, Selmeczi Ildikót,
akikkel több projektet csináltunk végig - remélem maradandó tudományos eredményekkel.
Külön köszönet Piros Olgának és Simonyi Dezsõnek, akik számos cikkem szerkesztésében
mûködtek közre, tették szövegemet helyesebbé és ábráimat szebbé.
A MOL Rt. és elõdjei számos kutatója támogatta munkámat, akár konzultációval, akár közös munká-
ba való bevonással. Nagyon köszönöm ezen egyedülálló adatrendszerbe való betekintés pillanatait.
Az egyetemi oktató legszebb szellemi gyermekei TDK-zó, szakdolgozó hallgatói. Szerencsére
nekem sok jutott ilyenbõl, felemelõ volt látni, ahogy tudásuk kibontakozik. Számosan közülük ma
már kollégáim, és mindig tanultam tõlük és a velük töltött muka révén. Álljon itt nevük: Almási
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István, Benkõ Krisztina, Beke Barbara, Benkovics László, Bíró István, Gellért Balázs, Gerner Péter,
Horváth Balázs, Jósvai József, Kercsmár Zsolt, Kiss Ada, Kóta Emõd, Lantos Zoltán, Kun-Jáger
Emese, Magyari Árpád, Muráti Judit, Németh László, Palotás Klára, Rosta Éva, Skorday Eszter,
Varga Borbála, Visnovitz Ferenc.
Különösen is kiemelem három doktoranduszomat, Bada Gábort, Kövér Szilviát, Ruszkiczay-
Rüdiger Zsófiát, akik nem mindig a legtöbb munkát adták, de a legnagyobb örömet szerezték,
amikor egy hullámhosszon tudtunk tudományos kérdésekrõl eszmét cserélni és sok közös munkát
készíteni, és jó úton vannak, hogy a fejem fölé nõjenek - ha már meg nem tették.
Sok külföldi kolléga támogatta és segített munkámat, a lehetõ legváltozatosabb módon. A sok eset-
ben kölcsönös szimpátia talán abban is kifejezõdik, hogy számos sörözõi szalvéta õrzi ötleteinket,
melyek közül néhány tudományos teóriává nõtte ki magát.
From early in my scientific carrier, I had the honour to work with several of my colleagues originat-
ed from countries around Hungary. We shared exciting field work, pleasant evenings in downtown
pubs or remote mountain huts, and painful reduction of quite a numerous papers. Their generosity
demonstrates that sciences is over political and social divisions. Michal Kováè was the first to intro-
duce me in geological problems of the Western Carpathians (and Bratislava pubs). We shared field
measurements with Frantisek Marko and Dušan Plašienka, whose structural geological approach
always compelled me. Martin Danišík kindly, correctly and fastly helped me in dating those damned
zircon and apatite grains.
Bogomir Jelen was the first and decisive in helping me to work in Slovenia, and guided me on sev-
eral of our common projects. Mirijam and Marko Vrabec shared me some fantastic field works,
excellent publications, and the admiration of the beauty of Slovenian mountains and landscape - and
good jokes.
Working in Ausztia in 1988 would not have been possible without the help of Gottfried Wessely
(who even made repaired my bicycle). Kurt Decker, Franz Neubauer, reinhard Sachsenhofer, Ralph
Schuster, Cestmir Tomek, Michael Wagreich contributed to my understanding of the geology of the
Eastern Alps.
In the last years I enjoyed the hospitality of my Polish colleagues, namely Antek Tokarski, and Ania
Swierczewska, who make me understand the importance of thin sections in deformation analyses. I
hope that our initial results will grow in future years.
A great numner of colleagues from other countries, Czehc Republic, Romania, Turkey, Libya,
Nigeria and Oman kindly and effectively helped me in the scientific research and survival tasks.
Végül, de nem utolsó sorban köszönöm Családomnak, feleségemnek, lányomnak, hogy elviselték és
támogatták a tudós nem könnyen elviselhetõ és támogatható életmódját, kiszámíthatlan progamját,
beszámítathatlan részvételét a családi feladatokban.
Köszönet illeti Tornabarakony és környéke lakosságát, akik befogadtak, mint távolról jött "lakót".

A lista nem teljes, de mindenkinek ezúton is itt mondok köszönetet.
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Magyarázat a függelékekhez

A 3-4. Függelékek földtani alapját Magyarország 1:500.000-es földtani térképe képezte (ref!). Az ott
ábrázolt képzõdményekbõl térinformatikai összevonásokkal készült az alaptérkép (Vikor Zsuzsa
munkáját dicsérve). Az összevont képzõdmények kora jórészt megfelel az elkülönített deformációs
fázisok korának, bár a térkép korbeosztásai és a deformációs fázisok idõhatárai között nincs mindig
pontos megfelelés.
Az index-térképen a mérési pontok a név bal alsó leszúrásánál találhatók. A sûrûn mért területeken
nem minden pont neve olvasható, ezt pótolja a mérési pontok koordináta-táblázata. E térkép jelkulc-
sa a 4. függelékével azonos.
A 4. függelék minden fázis feszültségadatait mutatja be, a szokásos módon, a maximális vízszintes
fõfeszültségtengely ábrázolásával. A színes a feszültségállapot típusát, a jel nagysága annak súly-
ozását mutatja.
Az 5. függelékek a fázisok szerkezeti mintázatát, és egyes esetekben a kapcsolódó medencéket és
magmás testeket mutatja. Háttérként a pre-kainozoos képzõdmények kibukkanása látható Mahel' et
al. (1968) térképe alapján. Ehhez számos más munkát is használtam, amelyeket a szövegben rés-
zletes is hivatkozom. A fõbb munkákat alább is listázom:
Bada (1999), Bada et al. (1996), Balla (1999a,b), Balla & Dudko (1989), Budai et al. (1999b),
Császár et al. (1978), Csontos (1995), Csontos & Nagymarosy (1998), Csontos et al. (1991, 1992),
Decker et al. (1993), Dudko (1991), Fodor (1995), Fodor et al. (1994, 1998, 1999, 2008), Haas et al
(2010), Fülöp & Dank (1987), Gyalog L. & Császár G. (szerkesztõk, 1982), Györfi et al. (1999),
Hámor et al. (2001), Hók et al. (1995), Kiss (2009), Kiss et al. (2001), Kováè et al. (1995), Linzer
et al. (2000), Mészáros (1983), Nemèok et al. (2007), Nemes et al. (1995), Ratschbacher et al.
(1991), Royden & Horváth (1988), Sztanó & Tari (1993) Tari (1988, 1994, 1995, 1996b), Tari et al.
(1992, 1993, 1995), Vass (2000), Vass et al. (1993).

A 6. függelék a lemeztektonikai rekonstrukciókat mutatja, a kainozoos fázisok sorrendjében. Itt több
ábra is tartozhat egy fázishoz, és bemutatom az 5. függeléken nem ábrázolt forgási események
rekonstrukcióit is.
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