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Anotace:

Oblasti kontinentalnich riftd jsou z geologického pohledu jedny z nejpozoruhodnéjsich mist na
Zemi. Zajmova oblast hlavniho etiopského riftu, kterd je soucasti vychodoafrického riftového
systému, oddéluje africkou, somalskou a arabskou litosférickou desku. Hlavni etiopsky rift
zaznamendva cely proces kontinentalni extenze, od ztenceni kliry po aktivni kontinentalni
extenzi, kterd je spojena se vznikem, aktivnim vyvojem a intenzivni vulkanickou ¢innosti riftové
struktury. Tato prace poddva sumarni prehled o geologické, litologické a tektonické stavbé
hlavniho etiopského riftu. Dale na zdkladé provedené analyzy digitdlniho modelu reliéfu a
paleonapjatostni analyzy ve vybraném segmentu centralni casti riftu je diskutovan jeho
tektonicky vyvoj.

Summary:

From a geological point of view, the continental rifts are one of the most noteworthy places
on the Earth. The Main Ethiopian Rift as a part of the East African Rift System separates the
African, Somali and Arabian lithospheric plates. The Main Ethiopian Rift records the entire
process of continental extension, from the crustal thinning to the continental extension
including the brake-up, active rifting and intense volcanic activity. This work provides a
comprehensive summary of the geological, lithological and tectonic pattern of the Main
Ethiopian Rift. Furthermore, based on the analysis of the Digital Relief Model (DRM) and
paleostress analysis in a selected central part of the rift the overall tectonic evolution is
discussed.
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l. ¢ast
1. Uvod

Pfredkladana bakalarska prace se zabyva tektonickym a magmatickym vyvojem hlavniho
etiopského riftového systému, ktery je klicovou soucasti vychodoafrického riftu. Jednd se o
ojedinélé misto na Zemi zaznamendvajici vSechna stddia kontinentalniho rozpadu. Bakalafska
prace je rozdélena na 2 ¢asti, prvni reSersni a druhd vlastni vyzkumna.

Uvodni kapitola je zaméFena na obecné principy deskové tektoniky, informace o stavbé Zemi
a zakladnich charakteristikach litosférickych desek. Navazujici podkapitola se zabyva
detailnéjSim pohledem do deskové tektoniky, kde jsou popsany mechanismy a dasledky
pohyb( litosférickych desek. Dale jsou popsana deskova rozhrani s dlirazem na divergentni
rozhrani, které je pro tuto problematiku stézejni.

Dalsi kapitola je vénovana vychodoafrickému riftovému systému, jednotlivé podkapitoly se
zaméruji na magmaticky vyvoj a snim spjaty vystup plastového diapiru. Ddle je
charakterizovdna sedimentace riftu, detailnéji je popsan tektonicky vyvoj spolu s kinematikou
africké desky. Zavér této kapitoly pojednava o vyvojovych stadiich vychodoafrického riftu.

Ve spojitosti s vychodoafrickym riftem navazuje kapitola o hlavnim etiopském riftu, kde je na
uvodu charakterizovana geologie a litologie, poté je chronologicky popsan magmatismus,
tektonika a samostatny vyvoj riftu. Kapitola o paleonapéti pojedndava o konceptu napéti
v horninach, metodach a jejich aplikaci k uréeni vzajemnému smyslu pohybu litosférickych
desek.

Druhd c¢ast prace zpracovava morfotektonickou analyzu kiehkych projevli tektoniky pomoci
digitdlniho modelu reliéfu a vypocet paleonapjatostniho rezimu na vybrané oblasti riftu. Cilem
této bakalarské prace je komplexni reserse hlavniho etiopského riftového systému. Navzdory
velkému poctu doposud publikovanych praci zlstavaji zasadni skute€nosti tykajici se této
oblasti neobjasnény.



2. Obecné principy deskové tektoniky

Zemé se skladd z oball, které jsou vysledkem gravitacni diferenciace a stratifikace hmoty
v prvotnich fazich vyvoje planety. Vnitini jddro Zemé je pevné, slozené predevsim z Zeleza a
niklu, je obklopeno polotekutym vné;jSim jadrem, které obsahuje kromé Zeleza a niklu pfimési
kobaltu, siry, kfemiku, horc¢iku a kysliku. Na vnéjsi jadro navazuje plast, ktery je oddélen od
jadra Guttenbergovou diskontinuitou. Je rozdélen na spodni a svrchni plast a je vyrazné
obohacen o hofcik a kiemik. Tvofi vétSinu objemu a hmotnosti Zemé. Nejsvrchnéjsim obalem
Zemé je litosféra, kterd tvori pevnou vrstvu a zahrnuje zemskou kiru a svrchni vnéjsi plast.
Spodni hranici klry tvofi Mohorovicicova diskontinuita, také zkracovana MOHO. Litosféra je
rozpraskand na bloky — litosférické desky, pod kterymi se nachazi astenosféra. Astenosféra je
plasticky obal Zemé tvoreny Castecné natavenymi horninami peridotitového slozeni. Jeji
plasticky charakter umoziiuje klouzavy pohyb nadloznich litosférickych desek. Nachazi se ve
svrchnim plasti, od litosféry se liSi vyssi primérnou hustotou, kterad je odhadovana na 3,3
g/cm? a nizsi viskozitou, kterd je zpGsobena vlivem parcidlniho taveni. Je to zéna poklesu
rychlosti seismickych vin s primérnou teplotou zhruba 1300 °C. Pribéh astenosféry neni
kontinualni. Diky zatiZzeni nadlozni litosféry se astenosféra zanoruje, nejvice pod horskymi
masivy, kde dosahuje litosféra nejvy$Sich mocnosti. Na zdakladé odliSnych vlastnosti
rozliSujeme 2 typy kary.

Kontinentalni klira je tvofena prevazné granitoidy, dale sedimentarnimi a metamorfovanymi
horninami. Jeji primérna mocnost je 30—40 km, ale velmi silné narUsta v oblastech pdsemnych
pohofi, kde dosahuje mocnosti az 80 kilometrd. Naopak nejméné mocna je v oblastech
kontinentalnich riftd. Primérnad hustota kontinentdlni kdry je 2,8 g/cm3. V porovnani s
oceanskou klrou dosahuje tento typ kliry mnohem vyssiho stéafi. Nejstarsi horniny jsou pres 4
miliardy let staré. Kontinentalni litosféra je stratifikovana na 2 vrstvy, které se projevuji ostrym
prechodem v rychlostech Sifeni seismickych vin a odliSnym chemickym sloZenim. Tento
pfechod se nazyva Konradova diskontinuita. Svrchni vrstva (SiAl) je vice felsickd, s typickymi
horninami granitoidniho sloZeni a spodni vrstva (SiMa) obsahuje hofcikem bohaté horniny,
typicky bazalty. Konradova diskontinuita se projevuje v hloubkach 15-20 km, u oceanské kuiry
se neprojevuje.

Ocednska kara se od kontinentalni liSi predevsim ve sloZeni, v mocnosti a ve stari. Jeji mocnost
dosahuje 5-12 kilometrd a ma vyrazné vy3si primérnou hustotu 2,9-3 g/cm?. Jeji relativné
vysoka hustota je dana slozenim hornin, které je pomérné jednotvarné. Je tvofena prevazné
bazalty a gabry, které vznikaji ¢astecnym (parcialnim) tavenim peridotitd svrchniho plasté.
Tento proces je fizen adiabatickou dekompresi, kdy pfi prekroceni teploty solidu dochazi
k vytaveni lehkych komponent, které diky své nizsi hustoté migruji smérem na povrch.
Ocednska kara vznika na stfredooceanskych hrbetech a zanika v subdukénich zénach, tudiz
dochazi k jeji neustalé recyklaci.



2.1. Deskova rozhrani a pohyb litosférickych desek

Mechanismy pohybu litosférickych desek nejsou dodnes zcela objasnény. V soucasné dobé
prevlada nazor, zZe fidici silou uvadéjici litosférické desky do pohybu jsou konvekéni proudy
v plasti. Tyto proudy vytvareji konvekéni buriky, kde teplejsi plastové hmoty stoupaji smérem
vzhlru a chladnéjsi hmoty klesaji smérem dold. Toky hmot se staceji pod litosférou a dochazi
k prenosu tepla mezi astenosférou a litosférou. Nejvyssi tepelny tok se projevuje na
stfedoocednskych hibetech a v oblastech riftl. Projevuje se zde tlak hibetu (ridge push). Desky
jsou od sebe oddalovany diky prebytku potencidlni energie (Bott, 1991). Tepelny tok postupné
klesa smérem k subdukénim zéndm, zde jsou desky nejchladnéjsi a nabyvaji na mocnosti.
Subdukujici se deska vlece za sebou zbytek desky smérem do plasté a tim vyvoldva tah desky
(slab pull). Tato sila je dnes povaziovana za jeden z hlavnich mechanism( pohybu desek
(Wilson, 1993). V subdukénich zénach se projevuje také ,,nasdvani“ desek (slab suction).
Zanotujici se deska vyvolava zmény v konvekénich proudech plasté a toky okolnich hmot,
pUsobici na obé desky, zplsobuiji jejich priblizovani (Wilson, 1993). Proti témto silam existuji
sily resistentni, které pUsobi proti nim. Napfiklad pohyb desek po astenosfére vyvolava treci
silu (basal drag) (Fleitout and Froidevaux, 1983; Richardson, 1992).

Plastové chocholy nebo také diapiry jsou vzestupné proudy horkych plastovych hmot. Vznikaji
ve spodnim pldsti, prorazeji svrchni plast i litosféru a na povrchu se projevuji jako horké skvrny,
v soucasnosti je jich na Zemi asi 50. Na styku s litosférou zpUsobuiji jeji silné prohrati, vyklenuti,
zvysenou magmatickou a vulkanickou ¢innost. Plastové chocholy stoji pravdépodobné i za
vznikem velkych magmatickych provincii (LIP) (Richards et al., 1993).

V ramci vzajemného pohybu litosférickych desek rozliSujeme konvergentni, divergentni a
transformni rozhrani. Zastoupeni typl deskovych rozhrani na Zemi je zhruba rovnomérné.

Konvergentni rozhrani je takové, kde se desky priblizuji proti sobé. Jsou to mista, kde klira
zanikd a dochazi k tvorbé kontinentl. Vysledkem pohybuju je zanorovani jedné desky pod
druhou neboli subdukce. Cely proces je doprovazen vyznamnou vulkanickou a seismickou
aktivitou. V rdmci vzajemného styku 2 typ( desek rozliSujeme 3 typy konvergentnich rozhrani.

Na styku kontinentalni a oceanské kliry dochazi k subdukci ocednské kiry na aktivnim okraji.
Projevem subdukce jsou oceanské prikopy. Ocednskd deska smérem od stfedoocednského
hibetu chladne a tézkne, diky své vyssi hustoté se zanoruje do plasté. Subdukovana deska
akumuluje material z morského dna ve formé akrec¢niho klinu (prismatu). Do subdukce jsou
vtahovany i ¢asti nadlozni desky, které maiji ¢lenity povrch. Zanofujici se deska postupné
zvySuje teplotu a dochazi k parcidlnimu taveni v hloubkach ca 110 km nad subdukovanou
deskou. Magma stoupa vzhuru diky své vysoké teploté a nizsi hustoté. Pfi vystupu parcidlni
taveniny ze subdukéni zony dochdzi ke kontaminaci magmatu a ke zpomaleni vystupu. Magma
se kumuluje a vytvari magmatické krby a plutony (Best, 1982). V mensi mife se tavi sedimenty
subdukované desky a ve vzacnych pripadech dochazi k taveni bazaltl subdukované desky,
které generuje horniny adakity. Magma prostupuje na povrch skrz oslabené zény a projevuje
ve formé vulkanickych oblouk( — vulkanickych pas(. BEhem konvergence dvou ocednskych
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desek probiha subdukce jedné z nich. Tyto procesy jsou obdobné jako u subdukce oceanské
desky pod kontinentalni, liSi se typem vznikajicich obloukt. Vznikaji ostrovni oblouky, které
maji mirné ohnuty tvar, jez je zpUsoben zakfivenim Zemé.

Pfi konvergentnim pohybu dvou kontinentdlnich desek mluvime o kolizi. Kolize dvou
kontinentdlnich desek casto vychazi z plvodni konvergence kontinentalni a oceanské desky,
kdy doslo k uplné subdukci oceanské desky a konvergentnim pohybem se k sobé pfibliZuji
desky kontinentalni. Vysledkem je proces orogeneze, ktery vytvari dlouha pasemna pohofi,
jez se nejvice podileji na topografii Zemé. Pro kolizi dvou desek je charakteristicka
metamorfdza za velmi vysokych tlak(l. BEhem kolize dochdzi k prohfati hornin, které mize byt
vyvolano zanofenim hornin nebo stfiznymi pohyby (Song et al., 2015).

Dalsim typem deskového rozhrani je divergentni. Divergentni rozhrani je takové, kdy se
litosférické desky pohybuji smérem od sebe. Rozeznavame 2 hlavni typy divergentniho
rozhrani, kontinentdlni rifty a stfedooceanské hrbety.

Kontinentalni rifty

Kontinentalni rifty poskytuji nejkompletnéjsi informace o vznikajicim rozpadu kontinentu
(Baldridge et al., 2006). Rifting se vidy vytvari na zéndch oslabeni, tedy na predisponovanych
mistech, kde je klra oslabena, rifting se tak maze snadnéji vyvinout (Versfelt and Rosendahl,
1989). Jsou to inicidlni mista rozpadu kontinent(, vzniku ocednu a pasivniho kontinentalniho
okraje na obou strandch desek. Kontinentdlni rift je prvotni (embryonickd) faze Wilsonova
cyklu. RozliSujeme dva typy kontinentdlniho riftingu, pasivni a aktivni (Turcotte and Emerman,
1983). Béhem pasivniho riftingu je pohyb vyvolan boénim natahovanim dvou desek. Hnaci
silou m(zZe byt tah desky (slab pull) nebo konvencni proudy v plasti (Wilson, 1993). V pfipadé
aktivniho riftingu je rozpad je fizen konvergentnim vystupem horkych plastovych hmot
(plastovym chocholem) (Sengor and Burke, 1978). V prvni fazi dochazi vlivem vysokého
tepelného toku k prohrati a vyklenuti litosférické desky, kterd se ztencuje (Ziegler and
Cloetingh, 2004).

Aktivita kontinentdlnich riftd poskytuje obrovské kubatury magmat v relativné malém
c¢asovém méritku (White and McKenzie, 1989). Pro magmatismus kontinentalniho riftu jsou
typicka alkalickd a tholeiitickdi magmata. Sublitosféricky plast se podili na vysledném
charakteru magmatu. Probihd zde plastovda metasomatdza, sublitosféricky plast je
obohacovan migrujicimi taveninami a fluidy, které uddvaji alkali¢téjsi charakter magmatu.
Magma je obohacené o inkompatibilni prvky (Harry and Leeman, 1995). Kontinentalni rifting
Casto zacina vyraznou tholeiitickou fazi. Prechodem od kontinentadlniho riftingu k
stfedooceanského riftu se vytraci alkalicky charakter a postupné vznikaji MORB bazalty (White
and McKenzie, 1989). Béhem kontinentalniho riftingu spodni kira a plast akomoduji extenzi
duktilnim tokem a svrchni kGira akomoduje extenzi kifehkou deformaci. Existuji 2 modely
litosférické extenze, které jsou dnes nejvice pfijimané:



Mckenzieho model Cistého strihu

Podle McKenzie (1978) ztencovani kliry nastava prostrednictvim Cistého stfihu. Dochazi k
prodlouzeni spodni kdry a litosférického plasté a ke kiehké deformaci svrchni ¢asti litosféry.
Pfetvoreni je rovnomérné rozmisténo po kontinentdlni litosfére. Vznikaji tak symetrické
poklesové struktury neboli grabeny.

Wernickeho model jednoduchého stfihu

Wernicke (1981) fika, Ze extenze je umozZnéna oddalovanim litosféry po asymetrické poruse
zplUsobené jednoduchym stfihem. Tato porucha postihuje obé c¢asti klry i astenosféru.
Vznikaji tak asymetrické poklesové struktury neboli half-grabeny. Vysledny styl extenze zalezi
na mechanickém stavu litosféry. Ve studené kare vznikaji uzké rifty, deformace je
lokalizovana. Naopak v prohraté klre vznikaji rifty Siroké, protoZe je deformace distribuovana
(Buck, 1991).

Stfredooceanské hibety

Stfedoocednské hrbety jsou pokrocilejsim stadiem kontinentdlniho riftingu, kdy je deska podél
celého riftu rozdélena na 2 bloky a mocnost kontinentalni kliry je nulova. Stfredooceanské
hibety tvofi dlouhd podmorskd pasemna pohofi a vyrazné ovliviiuji morfologii morského dna.
Jsou Siroké v radech stovek kilometrl az po prvni tisice kilometrl a dosahuji vysek az 3
kilometr(i. Z vétsi ¢asti se jedna o systém propojeny hrbetl s celkovou délkou asi 65 000
kilometr(l. Oddalovani desek umozZnuje stoupani svrchniho plasté, ktery dekompresnim
tavenim generuje bazalty (Rubin, 2014). Bazalty vznikajici na stfredooceanskych hibetech jsou
oznacovany jako MORB bazalty (Mid-Ocean-Ridge-Basalt). Na stfedooceanskych hrbetech se
v podruzném mnozstvi vyskytuji andesity, dacity a pikrity. Magmatismus stfedooceanskych
hibetl alteruje oceanskou kiru. Proces je doprovazen silnou hydrotermalni aktivitou, ktera se
projevuje ve formé takzvanych ,Cernich a bilych kuraka“. Chemické sloZzeni MORB bazaltt
odrazi rychlost rozpindni sttedooceanskych hrbetl. RozliSujeme pomalé a rychlé hibety, které
se lisi v rychlostech rozpinani, chemismu a morfologii.

Pomalé hrbety produkuji hoféikem bohatd magmata v porovnani s rychlymi hrbety. Produkce
magmat je nizsi a epizodicka. Je to zéna uzsiho parcidlniho taveni, kterd se projevuje vétsi
variabilitou ve sloZeni bazalt(. Maji vyraznou osni depresi, centralni ¢ast hrbetu je vyklenuta
smérem dolu. Rychlé hrbety maji vyraznéjsi a trvalejsi magmatismus. Bazalty jsou horcikem
ochuzené oproti pomalym hrbetim. Je to také zdéna SirSiho parcidlniho taveni, proto jsou
bazalty vice homogenni. Centrdlni ¢ast hibetu je vyklenuta smérem vzharu.

Poslednim typem deskového rozhrani je transformni. Dle Wilson (1965) je transformni
rozhrani takové, kdy se litosférické desky pohybuji vedle sebe, desky se tedy neoddaluji ani
nepriblizuji. Na téchto rozhranich se nova klira nevytvari a ani nezanika, proto je ¢asto toto
rozhrani oznafovano jako konzervativni rozhrani. Je tvofeno systémy paralelnich
transformnich zlomovych zén, kde dochazi k prokluzu desek vici sobé (strike slip). BEhem
pohybu desek dochazi ktreni, které je doprovazeno vyznamnou seismickou aktivitou.
Stredooceanské hrbety jsou pfricné prerusovany zlomy. JelikoZz rychlost rozSifovani



oceanského dna neni kontinualni v celé délce hibetu, transformni zlomy kompenzuji rozdily
v povrchovych rychlostech desek. Nejvyssi jsou v oblastech rovniku a klesaji smérem k polim
(Pinchon, 1968).

Vyse zminéna rozhrani litosférickych desek se tykala vztahu mezi 2 deskami. Trojné body jsou
mista styku 3 litosférickych desek. V ramci 3 typl deskovych rozhrani a jejich geometrii
rozliSujeme 16 typu trojnych bodl na zakladé kombinaci deskovych rozhranich. Oznacuji se
zkratkami podle kombinaci deskovych, kde R znadi rift, T znaci subdukci a F transformni
rozhrani. Trojné body nejsou pfilis stabilni a jejich stabilita zavisi na typu rozhrani, geometrii a
vzdjemného pohybu desek. Prikladem trojného bodu je oblast Afaru, jez je mistem styku 3
riftd — RRR. Tento typ rozhrani je relativné stabilni a pokud dojde k naruseni toho stavu, jedna
¢i vice vétvi riftu se stane neaktivni a vznikne tak opustény rift neboli aulakogen.
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Obrazek 1. Schématicka mapa litosférickych desek a jejich rozhrani, véetné vyznacenych horkych skvrn, orogént a rychlosti
pohybu litosférickych desek vzhledem k africké desce (mm/rok), prevzato
7 https://commons.wikimedia.org/w/index.php?curid=66499572.

Tato kapitola sumarizuje zakladni teze a soucasné poznatky tykajici se obecnych principQ
deskové tektoniky. Zdrojem literatury byly knihy zabyvajici se tématem obecné geologie;
(Rothery, 2015; Plummer et al., 2016; Lutgens et al., 2017).



3. Vychodoafricky riftovy systém

Vychodoafricky riftovy systém je intrakontinentalni riftovy systém, ktery rozdéluje africkou
desku na 2 ¢asti, a to na desku nubijskou a somalskou (Jestin et al., 1994). Jedna se o zhruba
5000 km dlouhé divergentni rozhrani (Stamps et al., 2008). Vychodoafricky riftovy systém,
zkracené (EARS — East African Rift System), se rozprostira od Rudého mote, Adenského zélivu
k jezeru Malawi (Saemundsson, 2010). Severni ¢ast riftu zacind v Afarském trojuhelniku a
pokracuje smérem na jih pres Uzemi Etiopie, Keni, Ugandy, Rwandy, Burundi, Zambie,
Tanzdnie, Malawi a Mozambiku. Sklada se z fady panvi ohrani¢enymi zlomy a z vulkanickych
center, které se tahnou skrz vychodni ¢ast Afriky zhruba v severojiznim sméru (Saria et al.,
2014). Vychodoafricky rift je pfikladem aktivniho riftingu (Sengdér and Burke, 1978), jehoz
prabéh zaznamendva vsechna vyvojova stadia riftingu od inicialniho riftového stadia az k
tvorbé nové oceanské kliry (Chorowicz, 2005).

Kontinentalni rifty jsou obecné tvoreny systémy asymetrickych grabenl — prikopl (Ebinger et
al., 1984). Od pocatku vyvoje riftu jsou pfikopy podélné vazané na rift a jsou omezeny velkymi
zlomovymi strukturami (Ring, 2014). Pfikopy jsou obecné ohrani¢eny vysokym reliéfem na
obou stranach, ktery tvori témér souvisla paralelni horska pasma, plosiny, nékdy vulkanické
masivy (Chorowicz, 2005). VétSinou se tdhnou stovky kilometrl a jsou desitky kilometru
Siroké, ,prazdné” nebo vyplnény sedimenty ¢i vulkanickymi horninami (Hardarson, 2015).
Segmenty vychodoafrického riftového systému jsou fizeny zlomovymi strukturami
orientované SZ-JV smérem. RozliSujeme 2 typy téchto struktur. Velké pficné lineamenty,
predstavujici prekambrické stfizné zény, které byly reaktivovany béhem riftingu v obdobi
kenozoika a pozdéji pripojeny se soucasnym riftingem, a zlomové zény, oddélujici hlavni
segmenty riftu do rovnobéznikového tvaru (Chorowicz et al., 1987).

Vychodoafricky riftovy systém tvofi 2 hlavni linie, zapadni a vychodni vétev. Ty se oddéluji v
oblasti hlavniho etiopského riftu, pfiblizné u 5° severni zemépisné Sirky (Fernandes et al.,
2004). Hardarson (2015) dale odlisuje 3 jihovychodni vétev.

Vychodni vétev

Vychodni vétev, s celkovou délkou 2200 kilometr(, zahrnuje oblast Afaru, hlavniho etiopského
riftu, turkana riftu a keriského riftu. Na severu zacina v Afarském trojuhelniku, jiZznim smérem
pokracuje pres Etiopii, kde tvofi hlavni etiopsky riftovy systém (MER). Dale prochazi pres feku
Omo, jezero Turkana, kenisky rift a konci v panvi severni Tanzanii (Chorowicz, 2005). Vychodni
Cast riftu je starsi a vulkanicky aktivnéjsi (Ring, 2014).

Afarsky trojuhelnik (Afar tripple junction) je mistem styku 3 litosférickych desek a to nubijské,
somalské a arabské (Chorowicz, 2005). V tomto misté se stykaji 3 riftovd rozhrani mezi Rudym
morem, Adénskym zalivem a hlavnim etiopskym riftem (McKenzie et al., 1970; McClusky et
al., 2003). V prabéhu pozdniho eocénu a raniho oligocénu zde zacal rifting Rudého more a
Adénského zdlivu (Roman et al., 1989; Ghebreab, 1998; Watchorn et al., 1998; Leroy et al.,



2012), ktery zpusobil oddéleni arabské desky od africké (Joffe and Garfunkel, 1987; Mohriak
and Leroy, 2013; Koptev et al., 2018). Severni ¢ast je tvorena vulkanickym pasmem Erta Ale,
ktery predstavuje typicky aktivni oceansky hrbet (Tazieff et al., 1972; Barberi et al., 1973).
Pouze jizni polovina Afaru nélezi vychodoafrickému riftovému systému (Chorowicz, 2005).

Hlavni etiopsky rift navazuje na oblast Afaru na severu, postupuje SSV-JJZ smérem v délce
pfiblizné 800 km a na jihu se napojuje na turkana rift (Corti, 2009). Je rozdélen do 3 segmentq,
které se vzajemné lisi zlomovou stavbou, litologii, stafim vulkanismu, rovnéz zaznamenavaji
odlisna stadia vyvoje riftu (Hayward and Ebinger, 1996). Hlavni etiopsky rift predstavuje
pokrocilé stadium vyvoje vychodoafrického riftu (Kurz et al., 2007). Je tvofen symetrickymi
grabeny (Woldegabriel et al., 1990).

Turkana rift se nachdazi mezi etiopskym a keriskym démem (Dunkelman et al., 1988). Jelikoz je
turkana rift umistén mezi elevacemi, ma vyrazné nizsi nadmorské vysky. V této oblasti je
vyvinuto nékolik half-grabeni s pribéhem S-SV sméru. Jsou vyplnény sedimenty
kenozoického stati s mocnosti az 7 km (Dunkelman et al., 1988; Chorowicz, 2005 a citace zde
uvedené).

Kensky rift navazuje na turkana rift a pokracuje jiznim smérem do Tanzanie. V oblasti
kenského riftu dochazelo k opakovanému tektonickému vyzdvihu, tzv. démingu, jehoz
projevem je kerisky dom. Celkové doslo k vyzdvihu az 1700 m v oblasti Siroké vice nez 1000
km (Baker and Wohlenberg, 1971). Severni ¢ast keriského riftu se sklada ze 2 paralelnich
riftovych udoli s pribéhem SV sméru (10°), oddélenych blokem Kamasia (Chorowicz, 2005).
Centralni ¢ast keniského riftu se nazyva Gregoryho rift. Tvofi jej soubor 60—70 km Sirokych
graben(. V blizkosti jezera Natron jizni ¢ast keriského riftu navazuje na oblast North Tanzanian
divergence, kde vytvari systém Sirokych half-graben( (Chorowicz, 2005 a citace zde uvedené;
Ring, 2014).

Zapadni vétev

Zapadni vétev, s délkou 2100 kilometru, probiha skrz jezero Albert (Mobutu) a pokracuje
jiznim smérem k jezeru Malawi (Nyasa). Zapadni ¢ast riftu je naopak mladsi s méné vyraznou
vulkanickou aktivitou v porovnani s vychodni vétvi. Zadpadni vétev vychodoafrického riftu je
mistem s nejvétsi subsidenci na Zemi. Riftova udoli probihaji skrz jezera, jejichz dna jsou nad
¢i v blizkosti hladiny more (Ring, 2014). Zapadni vétev se déle ¢leni na 3 segmenty (Chorowicz,
2005). Severni segment zahrnuje jezera Albert, Edward (Idi Amin) a povodi jezera Kivu. Priibéh
segmentu se méni od SSV k S-J sméru. Centrdlni segment, ktery je tvofen povodimi jezer
Tanganyika a Rukwa, ma pribéh v SZ-JV sméru. Jizni segment, s prilbéhem v S-J sméru, je z
nejvetsi casti tvoren jezerem Malawi a podruznymi mensimi panvemi jizné od jezera Malawi.
Celkové v zapadni vétvi vychodoafrického riftu nejsou vyvinuty grabenové struktury, ale pouze
half-grabeny (Chorowicz, 2005 a citace zde uvedené).



Jihovychodni vétev

Jihovychodni vétev vychodoafrického riftu se nachazi v Mozambickém kandlu (pralivu). Jednd
se 0 nejméné vyvinutou vétev vychodoafrického riftu (Chorowicz, 2005). Sklada se z
podmofrskych panvi zapadné od Davieho hrbetu (Davie ridge), které maji osu protazeni
orientovanou v severnim sméru (Chorowicz, 2005). Podle Mougenot et al. (1986) tato vétev
zahrnuje panve Pemba, Kerimbas, Lacerda a Mafia, které se napojuji na vychodoafricky rift v
tanzdnském kontinentdlnim Selfu. Jedna se o vice jak 20 km dlouhé half-grabenové zény, které
vznikly poklesovymi zlomy (Chorowicz, 2005).

3.1. Magmatismus

Magmatismus a vulkanismus vychodoafrického riftu je spjaty s vystupem plastového diapiru,
ktery vyvolava vyzdvih litosféry, jeji zten¢ovani a magmatickou aktivitu (Ebinger and Sleep,
1998). Magmatismus riftu je pfedevsim vazan na poruchové oblasti (Korme et al., 1997) a
mimo osu riftu je pravdépodobné vazan na starsi sutury, které byly pozdéji reaktivovany
(Chorowicz, 2005). PocCet a charakter plastovych diapir neni jisty (Hardarson, 2015).
Frakcionace magmatu ve vyssich vrstvach litosféry zplsobila mnoZstvi horninovych typl od
mugearitl (bazalt bohaty na oligoklas), trachytl az po fonolity. Anatexi litosféry vznikly
peralkalické ryolity (Chorowicz, 2005).

Vyvoj riftu prfedchazela drivéjsi pre-riftova vulkanickd aktivita v oblasti Turkana, na jihu Etiopie
a na severu Keni v obdobi mezi 45 a 37 mil. let ve spojitosti s plastovou diapirou (Ebinger et
al., 1993b; Furman et al., 2004). Podle Bonavia et al. (1995) tato plastova diapira migrovala od
severu k jihu vlivem pohybu desek a méla za nasledek ztencovani litosféry v severojiznim
sméru. Nasledné se objevila v oblasti jezera Tana pred 30 mil. lety s polomér témér 1000 km
Chorowicz (2005) a zpUsobila rozsdhlou magmatickou aktivitu v centralni ¢asti Etiopie a
Jemenu, kterd se projevila ukldadanim masivnich vylevnych bazalt a ryoliti, doprovazené
termalnim vyzdvihem a riftingem (Hardarson, 2015). DalSim projevem této diapiry byl pocatek
démingu v Etiopii okolo 30—40 mil. let, ktery vyvolal anomalné vysokou topografii (Koptev et
al., 2018). Mezi 32 a 25 mil. let nastal rozsahly vulkanismus v oblasti severni a centralni ¢asti
hlavniho etiopského riftu. Od 25 mil. let se alkalicky vulkanismus spolec¢né se zlomovymi
strukturami presouval jiznim smérem obéma vétvemi riftu (Morley et al., 1992; Ebinger et al.,
1993b; Baker et al., 1996; Hofmann et al., 1997; Menzies et al., 1997).

Vulkanicka aktivita zasahujici rift zacala v oblasti Etiopie, kde doslo v prabéhu 1 mil. let k velmi
rychlé erupci plosné rozsahlych bazaltl pred 30 mil. lety (Hofmann et al., 1997). Jizné od
Etiopie se v severni ¢asti keriského riftu vmistily bazalty a ryolity v obdobi mezi 33 a 25 mil. let.
Pozdé&ji, mezi 26 a 20 mil. let, se vmistily nefelinity a fonolity. Nasledné, pred 15 mil. lety,
vysoce hyperalkalické bazalty ve vychodni okrajové ¢asti (Zanettin et al., 1983; Chorowicz,
2005). Miocenni vulkanismus popsali Baker a Wohlenberg (1971) jako vulkanismus vazany
podél trhlin s bazaltovym a fonolitovym charakterem, s doprovodnym mimo riftovym
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vulkanismem ve vychodni Ugandé a domingem okolo 300 m. V zapadni vétvi se vulkanismus v
tomto obdobi objevil ve 4 izolovanych centrech (Ring, 2014), se stafim 10+2 mil. let (Pasteels
et al., 1989; Ebinger et al., 1993a). Magmaticka aktivita se zde odehrdvala spiSe periodicky nez
kontinualné (Ring, 2014 a citace zde uvedené).

Na zacdtku pliocénu se objevovaly trachyty, fonolity, nefelinity a bazalty s doprovodnym
ryolitovym vulkanismem (Chorowicz, 2005). Dochazelo k velkému démingu okolo 1400 m
(Baker and Wohlenberg, 1971). V pozdnim pliocénu a kvartéru tvofil trachyticky vulkanismus
dno riftu, smérem na vychod mél bazaltovy charakter (Baker and Wohlenberg, 1971,
Woldegabriel et al., 1990). Od obdobi kvartéru az po soucasnost probiha bazaltovy a
fonolitovy vulkanismus s kalderami (Baker and Wohlenberg, 1971). Dnesni vulkanicka aktivita
vychodoafrického riftu migruje jiznim smérem prdmérnou rychlosti 2,5-5 cm/rok (Hardarson,
2015). Nejmladsi a nejsevernéjsi vulkanismus zdpadni vétve je silné SiO, nenasyceny, objevuji
se zde draslikem a vapnikem bohaté kamafugity a karbonatity (Rogers, 2006; Hardarson,
2015). Celkové magmatismus riftu popisuje Baker et al. (1972) jako alkalicky aZ hyperalkalicky,
ktery se diferencoval z kontinentalnich tholeiitl bohatych na inkompatibilni prvky.

3.2, Sedimentace

Sedimentace vazana na riftové struktury je silné ovlivnéna klimatem (Chorowicz, 2005 a citace
zde uvedené). V oblastech depresi a jejich okoli dochazi k akumulaci sediment(, kdezto v
oblastech s tektonickym vyzdvihem dochazi k znaéné erozi. Sedimenty se akumuluji na dpati
hlavnich zlomovych struktur, kde vytvareji aluviadlni véjite, deltové systémy a platformy. V
hlubokych ¢astech panvi se nachdzeji sledy homogennich nebo laminovanych organikou
bohatych bahen (Tiercelin et al., 1992; Thouin and Chorowicz, 1993; Chorowicz, 2005).

V prvotnich stadiich riftu se tvori malé grabeny, které jsou vyplnény organickymi a detritickymi
sedimenty meélkovodnich jezer. V dalSich stadiich nasleduji akumulace piskem bohatych
fluvidlnich sedimentq, které jsou pozdéji nasledovany jily a kaly s vysokym podilem organické
hmoty, odpovidajici mocalovému prostredi. V poslednich stadiich riftu se sedimentace méni a
vyznacuje se ukladanim mocnych hlubokych lakustrinnich sedimentu, tvofici turbidity podél
hranic hlavnich zloma (Tiercelin et al., 1992; Thouin and Chorowicz, 1993; Chorowicz, 2005).
JelikoZ je zapadni vétev oproti vychodni vétvi mladsi, sedimentace zde zadala pozdéji. Na
zakladé datovani sedimentl z oblasti jezera Tanganyika a dalSich oblasti, byl stanoven zacatek
sedimentace okolo 12 mil. let (Cohen et al., 1993; Roberts et al., 2012). Jezera Tanganyika a
Malawi predstavuji nejlepsi sedimentarni sukcesi lakustrinnich sedimentl v oblasti
vychodoafrického riftu (Scholz et al., 1990). Mocnost syn-riftovych sedimentll zde dosahuje
vice nez 4 km (Rosendahl et al., 1986; Burgess et al., 1988). Tyto sedimenty jsou prevazené
jemnozrnné, pevninského a jezerniho plvodu, s doprovodnymi hrubozrnnymi polohami
(Scholz et al., 1990).

10



3.3. Tektonika

Kinematika vychodoafrického riftového systému je nejméné jasna ze vSech deskovych
rozhrani hlavnich litosférickych desek (Stamps et al., 2008). Drivéjsi teorie a modely
povazovaly africkou desku za jeden rigidni blok (Fernandes et al., 2004). Vyvoj novych
technologii a teorii napomadaha studiu kinematiky litosférickych desek. Predevsim GPS data jsou
schopna s velmi vysokou presnosti urcit absolutni pohyby litosférickych desek nebo vesmirné
snimkovani, diky kterému jsme schopni rozliSit vzajemné pohyby litosférickych desek
(Fernandes et al., 2004).

Deskové rozhrani mezi nubijskou (NUB) a somalskou (SOM) deskou je prokazané seismickou
aktivitou a postupuje po extenznich strukturach vychodoafrického riftového systému
(Fernandes et al., 2004). Tuto hranice lze pozorovat od 11° severni zemépisné Sirky az k 20°
jizni zemépisné Sirky, kde se ddle jiznim smérem ztraci hranice riftu a seismicka aktivita je velmi
nizka (Fairhead and Henderson, 1977). Soucasné kinematické modely EARS nepracuji jen s
interakci mezi 2 deskami, nubijské (africké) a somalské, ale predpokladaji existenci nejméné 3
mikrodesek (mikroblok() a to Lwandle, Rovuma a Viktoria (Stamps et al., 2008; Corti, 2009).
Saria et al. (2014) hovofi o mozZnosti dalSich 2 bloki nebo mikrodesek, Masai v severni Tanzanii
a Rukwa v jizni Tanzanii. Stamps et al. (2008) udavaji na zakladé dat ze zemétieseni, Ze se jizné
od 3° severni zemépisné Sitky nachazi Tanzansky kraton, ktery je relativné seismicky neaktivni
a rozdéluje rift na vychodni a zapadni vétev. Stamps et al. (2008) urcuji tuto oblast na zdpadé
jako hranici mezi nubijskou deskou a Viktoria blokem, a na vychodé jako hranici mezi
somalskou deskou a Viktoria blokem. Pohyb Rovuma a Viktoria bloku je velmi pomaly (méné
nez 0,1 mm/rok) a s opaénym smyslem pohybu oproti NUB desce (Calais et al., 2006).
Somalska deska vykondava rotacni pohyb proti sméru hodinovych ruci¢ek oproti desce nubijské
(Fernandes et al., 2004; Bonini et al., 2005; Corti, 2009). Prlbéh riftingu ze severu na jih odrazi
jeji rotaci, ktera zplsobuje postupnou extenzi smérem na jih (Collet et al., 2000; Bonini et al.,
2005). Corti (2009) pfipisuje rotaci somalské desky extenzi postupujici ve VIV-ZSZ sméru s
rychlosti 6—=7 mm/rok v oblasti hlavniho etiopského riftu. K podobnym zavérim dosli Bilham
et al. (1999) a Bendick et al. (2006), ale pfi nizsi rychlosti 4 mm/rok.

Dle Stamps et al. (2008) modelu zlstdva vzajemny pohyb NUB a SOM desek konzistentni po
dobu poslednich 3,2 milion( let a probiha ve V-Z sméru. Jiné prace hovofi o konzistentnim
extenzi NUB a SOM desek ve VJV-ZSZ sméru po dobu poslednich 11 mil (Royer et al., 2006;
Corti, 2008; Agostini et al., 2011). Saria et al. (2014) popisuji smér extenze, kterd postupné
rotuje od severu k jihu ze SZ-JV sméru, k V-Z az k JZ-SV. Chorowicz (2005) charakterizuje
celkovou kinematiku vychodoafrického riftu jako 2 druhy pohybl. Prvnim je SZ-JV drift
kontinentalnich blok( zplsobujici extenzi, kterd je Sikma na pribéh riftu, kromé oblastni
upadajici SV smérem, oblasti MER a severni ¢3asti zapadni vétve riftu. Druhym typem pohybu
je V-Z extenze, ktera se ¢asto objevuje ve vychodni vétvi riftu. Lokalni pohyby se mohou objevit
v oblastech s vysokym reliéfem, kde dochazi ke sklouzavani hmot diky gravitaci. Nej¢astéji na
hlavnich zlomovych linii, kolmo na jejich trend (Chorowicz et al., 1990).
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Cely riftovy systém postupuje jiznim smérem rychlosti mezi 2,5 cm/rok (Oxburgh and Turcotte,
1974) a 5 cm/rok (Kampunzu and Mohr, 1991; Kampunzu et al., 1998). Saemundsson (2010)
uvadi, Ze rychlost rozsifovani riftu klesa od severu k jihu, kde v oblasti Rudého mofe dosahuje
rychlosti 2,6 cm/rok, v Afaru kolem 1 cm/rok, v hlavnim etiopském riftu 0,7 cm a 0,5 mm/rok.
Nocquet et al. (2006) popsali maximalni rozsifovani riftu v etiopské c¢asti na 4,7—6,7 mm/rok.
Dle Fernandes et al. (2004) je rychlost rozSifovani riftu nejvyssi v oblasti Afaru s hodnotami 6,9
mm/rok, kterd postupuje SV smérem (94°) a postupné klesd jiznim smérem k trojnému bodu
nubijské—somalské—antarktidské desky s rychlosti extenze 1,9 mm/rok. K podobnym
hodnotam dosli i Chu a Gordon (1999).

Velikost divergence mezi obéma deskami je rovnéz spornd (Corti, 2009). Lemaux et al. (2002)
odhaduiji, Ze za 11 mil. let doslo k 23 km oddéleni obou desek rychlosti 2 mm/rok, zatimco
Royer et al. (2006) hovoti o 130 km oddéleni za poslednich 11 mil. let rychlosti 12 mm/rok.
Vétsina modell se nejvice priklani k 30-40 km oddéleni obou desek v oblasti hlavniho
etiopského riftového systému (Garfunkel and Beyth, 2006). Tyto hodnoty se shoduji s
geologickymi a geofyzikdlnimi daty v oblasti hlavniho etiopského riftu (Corti, 2009 a citace zde
uvedené). Oblast jihovychodni vétve se rozsifila o 1,9 km (Demets and Wilson, 2008) a Sifi se
konstantni rychlosti 0,6 mm/rok v pribéhu poslednich 3,2 mil. let (Horner-Johnson et al.,
2007).

3.4. Vyvoj riftu

Mechanismy vzniku a vyvoje vychodoafrického riftového systému nejsou zcela objasnény a
zGstavaji dodnes predmétem mnoha diskuzi. Vyvoj vychodoafrického riftu pravdépodobné
kombinuje vystup horkych plastovych hmot spolu s postupem riftu podél zén oslabeni, které
zGstaly jako relikty z dfivéjsich tektonickych procest (Corti et al., 2004; Chorowicz, 2005; Ring,
2014). Podle geofyzikalnich méreni se pod Afrikou naléza superdiapira (superpluma), ktera se
podili na kontinentalnim riftingu a pravdépodobné je odpovédna za to, Ze Afrika ma ze vSech
kontinentl nejvyssi priimérnou topografii (Ring, 2014). Rozpad kontinentu je fizen predevsim
predisponovanymi strukturami (Chorowicz, 2005 a citaze zde uvedené). Oblast
vychodoafrického riftu ma priabéh paralelné s pan-africkymi suturami, které jsou vysledkem
kolizi zapadni Gondwany a vychodni ¢asti Afriky v obdobi mezi 900 a 470 mil. let (Hetzel and
Strecker, 1994 a citace zde uvedené; Chorowicz, 2005). Dalsim cinitelem, ktery se vyznamné
podili na vyvoji riftu je magmatismus. Pfitomnost magmatu zeslabuje kdru a usnadnuje
propagaci riftu (Ebinger et al., 2013). Podle Ebinger et al. (2013) se rift vyviji snadnéji v
prostredi s vyraznéjsi magmatickou aktivitou. Podle Vauchez et al. (2005) a Fischer et al. (2009)
se na zeslabovani klry rovnéZ podileji volatilie z metasomatizovaného plasté. V ramci
vychodoafrického riftu mizZzeme rozlisit tyto riftova stadia (Chorowicz, 2005):

(a) Pre-riftové stadium
Pre-riftové stadium je charakterizované horizontdlnimi pohyby. Starsi struktury vykazuji
striace ve vice horizontdlnim sméru nez mladsi struktury (Chorowicz et al., 1987). K prvnim
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horizontalnim pohyblm dochéazelo v pozdnim oligocénu — raném miocénu podél linii
zdédénych z predchozich tektonickych procesl se SZ-JV smérem (Chorowicz et al., 1987). Pre-
riftové stddium se topograficky projevuje mélkymi jezery, bazinami bez vyraznéjsich hran,
nevznikaji grabenové struktury. Tomuto stadiu odpovida nejmladsi faze vyvoje riftu a Ize ho
interpretovat v oblasti Limpopo v Jihoafrické republice (Chorowicz, 2005). Dochazi zde k velké
akumulaci napéti na zlomech a ke zvySené seismické aktivité (Shudofsky, 1985). Pro pre-riftova
stadia riftu jsou typicka tholeiticka hyperalkalickd magmata (Chorowicz, 2005).

(b) Inicialni riftové stadium

Inicidlni stadium riftu je spojeno s poklesovou kinematikou a divergentnimi pohyby s
doprovodnou seismickou aktivitou a mensim poctem zlomovych struktur (Chorowicz, 2005).
Dale je charakterizovano systémem silné asymetrickych grabenu, typicky 40-50 km Siroké a
60-120 km dlouhé (Stamps et al., 2008). Velikost graben( je funkci pevnosti desky a odrazi
rané faze extenze rigidni litosféry (Ring, 2014). Vulkanismus inicialniho stadia riftu obsahuje
magmata alkalického charakteru (Chorowicz, 2005). Typickou oblasti inicialniho riftového
stadia je malawsky rift (Chorowicz et al., 1987).

(c) Syn-riftové stadium

V tomto stadiu jsou zlomové struktury predevsim poklesového charakteru s doprovodnou
horizontalni komponentou. Extenze probiha v horizontalnim sméru, ¢asto kolmo na hlavni osu
riftu. Severni oblast tanganyika riftu je povazovana za typické riftové stddium (Chorowicz et
al., 1987; Chorowicz, 2005). V pokrocilém stadiu riftu do klry pronikaji intruze materidlu s
vysokou hustotou, které jsou povazovany za prvni materidl oceanského typu (Baker and
Wohlenberg, 1971). Je zde mnoho tenznich fraktur, které umoznuji diferenciaci a prinik
alkalického vulkanismu (Chorowicz, 2005). Hlavni etiopsky rift je nejpokrocilejsi stadiem
kontinentalniho riftu (Ring, 2014).

(d) Oceanské riftové stadium

Findlnim stadiem riftingu je oceanské riftové stadium, kdy dochazi k Uplnému oddéleni
kontinentdlnich blokd a tholeiiticky magmatismus formuje novou ocednskou kdru
(Saemundsson, 2010). Dochazi tedy k rozsifovani oceanského dna. Oceanské riftové stadium
predstavuje oblast Afaru (Chorowicz, 2005).
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4. Hlavni etiopsky riftovy systém

Hlavni etiopsky rift (MER — Main Etiopian Rift) je nejsevernéjsi ¢asti vychodoafrického
riftového systému (Ebinger, 2005), ktery spojuje oblast Afaru s oblasti Turkana a keriského
riftu na jihu. Hlavni etiopsky rift ma priibéh SSV-JJZ s délkou ptiblizné 800 km a Sitkou 25 az 80
km. Primérna nadmofrskd vyska riftového udoli ¢ini ca 1600 m. Okrajové ¢asti riftu se nachazi
v nadmorské vysce ca 2200 m, pri¢emz vulkanicka centra dosahuji nadmorské vysky az 4200
m (Korme et al., 1997; Corti, 2009). Severni hranice riftu se naléza v 11,5° severni zemépisné
Sitky (Wolfenden et al., 2004; Corti, 2009). Hlavni etiopsky rift zaznamenal vSechna stadia
vyvoje riftové struktury od inicialniho stadia az k pocatecnimu rozsifovani oceanského dna
(Corti, 2009). Hlavni téleso etiopského riftu navazuje na oblast Afaru, kterd tvofi rozhrani tfech
litosférickych desek, rift — rift — rift, (tripple junction) na styku riftu Rudého more, Adenského
zalivu a hlavniho etiopského riftu (McKenzie et al., 1970). Hlavni etiopsky rift je jednim z mala
mist na Zemi, ktery zachycuje probihajici proces kontinentalni extenze doprovazeny vystupem
plastové diapiry (Wolfenden et al., 2004).

Hlavni etiopsky rift je tvofen symetrickymi grabeny se zdvizenymi zlomovymi svahy
(Woldegabriel et al., 1990). Hlavni etiopsky rift se rozdéluje na 3 ¢asti (segmenty) — severni,
centrdlni a jizni segment (Mohr, 1983; Woldegabriel et al., 1990; Hayward and Ebinger, 1996).
V pasu Addis Ababa-Nazret dochazi k prechodu mezi severnim a centralnim segmentem
hlavniho etiopského riftu a v 7° severni zemépisné Sirky v oblasti jezera Awasa leZi hranice
mezi centrdlnim a jiznim segmentem (Bonini et al., 2005). Jednotlivé segmenty predstavuji
odlisna stadia kontinentdlni extenze, kterda se lisi zlomovou stavbou, litologii, starfim
vulkanismu a stavbou litosféry (Hayward and Ebinger, 1996). Podle Keranen a Klemperer
(2008) je uroven ztencovani litosféry nejintenzivnéjsi v severnim segmentu riftu a postupné
klesa jiznim smérem.

4.1. Riftové segmenty

Severni segment

Severni segment ma pribéh SV sméru (50-55°) (Erbello et al., 2016). Rozprostira se od Afaru,
po jizni hranici s jezerem Koka, kde se oddéluje od centralniho segmentu horou Boru Toru
(Bonini et al., 2005). Severni segment je ohrani¢en systémy zlom( majici pribéh pfiblizné v
40° SV sméru (Corti, 2009). Severozapadni okraj toho segmentu, ktery je porusen zlomy, tvofri
ohyb sméftujici severovychodnim smérem k hlavnimu okrajovému zlomovému systému
Ankober (Corti, 2009). Ankober tvofi hranici mezi severnim segmentem hlavniho etiopského
riftu a riftem Rudého more (Wolfenden et al., 2004). Jihovychodni okraj charakterizuji zlomové
systémy Arboye a Sire, které tvori schodovité struktury s nadmorskou vyskou az 2600 m a jsou
od sebe oddéleny 35 km dlouhym pravostrannym posunem (Wolfenden et al., 2004; Corti,
2009). Jihozapadni okraj tohoto segmentu je tvofen pravostrannymi en-echelon strukturami

14



(Corti, 2009) smeéftujici k hofe Boru Toru (Bonini et al., 2005). Hlavni okrajovy zlom, majici
prabéh mezi SV sméru (30—40°), oddéluje somalské a etiopské platé (plateau) (Bonini et al.,
2005). Hlavni okrajové zlomy severniho segmentu se vyvinuly okolo 11 mil. let (Wolfenden et
al.,, 2004) a vétsina téchto zlomdl je v soucasné dobé neaktivni (Corti, 2009 a citace zde
uvedené). Mocnost kliry v severnim segmentu kolisa od ramen riftu aZ po jeho dno, kde u dna
je klira az 0 5 km slabsi. V severnim segmentu se smérem k oblasti Afaru kdra ztencuje od 33—
35 km (hranice centralniho a jizniho segmentu) k 24-26 km v jiznim Afaru (Dugda et al., 2005;
Corti, 2009 a citace zde uvedené).

Centrdlni segment

Centralni segment odpovidd sméru SSV-JJZ (30-40°). Jeho jizni hranice se nachdzi v oblasti
jezera Awasa, kde se okraje riftu staci od SV-JZ sméru k S-J sméru podle Goba-Bonga
lineamentu (Bonini et al., 2005; Corti, 2009). Centralni segment je vice nez 175 km dlouhy a
75 km Siroky, rozsifujici se severnim smérem a zuzujici se smérem na jih (Mohr, 1967). Je
tvofen strmymi zlomovymi svahy po obou strandch riftu. Zapadni okraj nejlépe zachycuji 2
zlomové systémy Guraghe a Fonko s pribéhem SV sméru (25-35°). Upadaji k VIV sméru a jsou
velmi strmé, s Uhlem vétSim néz 60°. Vychodni okraj je tvofen zlomem Asela-Langano, ktery
ma prabéh v SV sméru (30°) a upada k ZSZ. Celkové tyto zlomové systémy tvofi pfiblizné
symetrické riftové udoli (Corti, 2009). Okrajové zlomy jsou postizeny mensimi pficnymi zlomy.
Na zdpadnim okraji jsou pritomny elevace Boru Toru a Midre Kebd, protahlé S-J smérem (Corti,
2009). Sled lakustrinnich sedimentl z obdobi pleistocénu zde dosahuje mocnosti az 6 km
(Mahatsente et al., 1999). Podle Bonini et al. (2005) se hlavni faze extenze v centralnim
segmentu odehrala v rozmezi 5-6 mil. let., zatimco Woldegabriel et al. (1990) pfisuzuji obdobi
vzniku a vyvoje okrajovych zlom( okolo 8 mil. let. Centraini segment hlavniho etiopského riftu
se vyvinul ve dvou hlavnich fazich. Prvni faze probihala v obdobi pozdniho oligocénu —
spodniho miocénu, kdy doslo k tvorbé riftové struktury s hlavnimi zlomovymi liniemi pfi
okrajich. Nasledné v pribéhu pozdniho miocénu az raného pliocénu (druha faze) doslo ke
vzniku symetrickych grabenl (Woldegabriel et al., 1990). Centralni segment vykazuje mocnéjsi
kGru nez severni segment. Mocnost klry roste jiznim smérem od 33-35 km, na hranici se
severnim segmentem, k 38—40 km v jeho stfedni ¢asti (Dugda et al., 2005; Corti, 2009 a citace
zde uvedené).

Jizni segment

Jizni segment je vyrazné ovlivnén rotaci riftového udoli, které se pozvolné méni od 20-35° k
5-20° SV sméru. Obdobné se méni i trend okrajovych zlom( od 0—20° S sméru (Bonini et al.,
2005; Corti, 2009). Jizni segment se dale rozdéluje na 2 casti. Severni ¢ast s pribéhem (20—
25°) a jizni ¢ast s prabéhem (0-10°) SV sméru (Erbello et al., 2016). Zapadni okraj je tvoren
zlomovym systémem Chenca, ktery ma trend mezi S-J a SV smérem (40°). Po celé své délce je
zakfiveny a na severu navazuje na zlom Fonko. Vychodni okraj tvofi zlomovy systém Agere
Selam, ktery ma pribéh v SSV sméru a je vice primocary nez Chenca (Corti, 2009). Tento
segment se jiznim smérem postupné zuzuje a stava se strukturné slozitéjSim (Bonini et al.,
2005).
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V oblasti jezera Abaya je riftové udoli rozdéleno na 2 témeér paralelni grabeny prekambrickym
blokem Amaro Horst, ktery je protazen jiznim smérem v délce zhruba 90 km (Levitte et al.,
1974; Ebinger et al., 1993a). Na vychodé je to graben Ganjuli (také nazyvan Chamo) a na
zapadé Galana (Bonini et al., 2005; Corti, 2009). Ganjuli je vyplnén az 2 km mocnymi syn-
riftovymi uloZeninami vykazujici symetrickou stavbu, kdeZzto Galana vykazuje asymetrickou
stavbu s uloZeninami vice nez 4 km mocnymi (Bonini et al., 2005; Corti, 2009 a citace zde
uvedené). Jizné od jezera Abaya rift nabyva Uplného S-J sméru a pokracuje do 300 km Sirokého
systému panvi — Siroké zony riftu, ktery zaznamenava prekryvajici se hlavni etiopsky rift a
kensky rift (Ebinger et al., 2000; Bonini et al., 2005). Zapadni oblast od grabenu Ganjuli
(Chamo) tvofi S-J az SV (35°) smérem orientované zlomy, omezujici panev a hibet Gofa
spole¢né s Chew Bahir riftem, ktery nalezi nejsevernéjsi ¢asti kenského riftu. Severnim
smérem se oblast Gofa ztraci ke grabenu Gojeb (Bonini et al., 2005 a citace zde uvedené). V
tomto segmentu dosahuje kira mocnosti zhruba 30 km a jeji mocnost klesa jiznim smérem
(Dugda et al., 2005).

4.2, Woniji Fault Belt

Woniji Fault Belt (WFB) jsou zlomové zény s pfitomnosti vulkanickych center. Tyto zény se
vyvinuly pfedevsim v priibéhu poslednich 2 milion( let a jsou spjaty s intenzivnim kvartérnim
magmatismem riftového dna (Agostini et al., 2011 a citace zde uvedené). Nejvice jsou vyvinuty
v severni ¢asti hlavniho etiopského riftu a jiznim smérem se jejich vyskyt snizuje (Agostini et
al., 2011). S WFB jsou spjaty aktivni zlomové struktury a vulkanismus s prabéh mezi S-J a SV-
JZ smérem (Bonini et al., 2005 a citace zde uvedené). Riftové dno je plosné ovlivnéno WFB
strukturami. Jedna se o systém prekryvajicich se pravostrannych (en-echelon) zlomovych
struktur. Jsou Sikmé na prabéh hlavnich okraji riftu. Podél hlavnich zlomovych linii riftu
vytvareji pfi okrajich zlomU typické zakriveni ve tvaru S (sigmoidalni zakfiveni), misty az nékolik
desitek kilometrd dlouhé (Corti, 2009 a citace zde uvedené). Podle Ebinger a Casey (2001)
predstavuji ¢asti WFB jednotlivé tektomagmatické segmenty centralni ¢asti riftu. Skrz litosféru
byl umoZnén pod témito segmenty prlinik magmatu (Keir et al., 2005; Kendall et al., 2005).
Nejvétsi recentni magmatickd aktivita bazaltického charakteru se odehravala v centrech
téchto segmentll a postupné klesala smérem k jejich cipdm (Kurz et al., 2007). V severnim
segmentu hlavniho etiopského riftu tvofi WFB centra pocatecniho rozsifovani oceanského
dna. Klra pod nimi vykazuje charakteristiku pomalého ocednského hrbetu (Hayward and
Ebinger, 1996) a tvar mafickych intruzi generovanych pod nimi se velmi podobna intruzim
stfedoatlanskému ocednskému hibetu (Keranen et al., 2004).

V severni ¢asti hlavniho etiopského riftu se nachazeji 4 hlavni ¢asti WFB — Gedemsa, Boseti,
Kone a Fantale-Dofen. Tyto ¢asti pokracuji do oblasti Afaru, kde jsou pfekryty strukturami riftu
Rudého more a Adenského zdlivu (Corti, 2009). Tyto segmenty jsou 10—-15 km Siroké a 40-70
km dlouhé, protazené severovychodnim smérem. Jednotlivé ¢asti segmentl vykazuji rliznou
deformaci. V jadre je deformace prevaziné magmatickd a na koncich byva kifehka deformace.
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Kazda z ¢asti je oddélena 2—18 km Sirokymi zénami, které jsou slabé deformované. Centralni
Casti jsou tvoreny stratovulkany z obdobi pleistocénu az kvartéru, které se projevuji predevsim
magmatismem a méné pocetnymi mensimi zlomy (Kurz et al., 2007). Stratovulkany jsou
orientovany SV smérem (20°) pod uhlem 20°. Jejich okraje jsou tvorfeny zlomy s Ghlem témér
40° (Corti, 2009). V centralni ¢asti riftu maji WFB pribéh ve sméru SV (12°) se sklonem 18°.
Navazuje zde ¢ast Gedemsa a dale se zde nachazi Langano — Ziway a Awasa — Shala. V jizni
Casti riftu jsou WFB orientovany S-J smérem, témér paralelné s okrajovymi zlomy. V severni
oblasti riftu se nachazi ¢ast Abaya — Duguna a navazujici Awasa — Shala (Corti, 2009). Corti
(2008) predpoklada, Ze tyto segmenty odrazi extenzi ve V-Z sméru.

Pod etiopskym a somalskym platoé se nachazi 38—40 km mocna kiira, ktera neni pfilis postizena
kenozoickym riftingem a magmatismem. Mocnost kliry somalského platé od severu k jihu je
relativné konstantni, zatimco u etiopského platé je vtomto sméru vyrazny pokles v mocnosti
kary. Mocnost kliry v oblasti riftového dna dosahuje zhruba 5 km v SZ (9°) sméru (Corti, 2009
a citace zde uvedené). Ztencovani kliry se predevsim odehrava ve svrchni ¢asti litosféry, kdezto
spodni ¢ast zstava relativné konstantni (Mackenzie et al., 2005).

Hlavni etiopsky riftovy systém naseda na prekambricky podklad, jeZ je soucasti pan-afrického
arabsko-nubijského stitu (Korme et al., 2004 a citace zde uvedené). Arabsko-nubijsky Stit je
severni ¢asti vychodoafrického orogénu, ktery vznikl mezi vychodni a zdpadni Gondwanou
(Stern, 1994) a je rozdélen do 3 komplex(i (Korme et al., 2004). Spodni komplex obsahuje
biotit-amfibolitové ruly a kiemen-Zivcové migmatity, které jsou postizeny vrasnénim a zlomy
(Korme et al., 2004). Stfedni komplex je predevsim tvofen metasedimenty (mramory, bfidlice,
metaarkdzy, amfibolity a metavulkanity). RovnéZ jsou zde pfitomny ofiolity, které jsou
protazeny S-J az SSV-JJZ smérem (Korme et al., 2004). Ofiolitové komplexy tvofi sutury kolize
mezi vychodni a zapadni ¢asti Gondwany (Stern, 1994). Svrchni komplex je nejmladsi a
nejméné deformovanou ¢&asti prekambrickych jednotek. Je prevainé tvoren klastickymi
sedimenty a karbonaty. V severni ¢3asti Etiopie je tato jednotka spjata s metavulkanity od
bazalt(, dacitl az k andezitim, které zde dominuji (Korme et al., 2004).

4.3. Magmatismus

Magmaticka (vulkanickd) ¢innost je nedilnou soucasti kontinentalni divergence a formovani
riftovych struktur (Hutchison et al., 2018). BEéhem pocatecnich fazi vulkanismu a riftingu se na
charakteru hornin nejvice podilela tavici se litosféra, kterd zpUsobila vétsi alkalitu
magmatickych produktl. S postupujicim se vyvojem riftingu se na slozeni magmatickych
produktl vice podilel astenosféricky plast, ktery mél za nasledek prechod k tholeiitickému
charakteru bazalt(l. Pozdéji se stal hlavnim zdrojem magmatu, predevsim v oslabenych
z6ndch, jako je riftové dno (Woldegabriel et al., 1990 a citace zde uvedené). V pripadé hlavniho
etiopského riftu magmaticka aktivita zacala v obdobi eocénu (45-33 mil. let) (Rooney, 2017;
Hutchison et al., 2018). Jednalo se o vznik a vystup jedné ¢i vice plastovych diapir, pronikajici
skrz litosféru (Corti, 2009). Burke a Wilson (1976) predpokladaji zhruba 40 plastovych diapir.

17



Novéjsi modely predpokladaji 1 (Ebinger and Sleep, 1998) ¢i 2 diapiry (George, 1998). Rooney
(2017) souhrnné popisuje kenozoicky magmatismus ve vychodni Africe jako interakci mezi
roztahovanim litosféry a stoupajiciho materidlu z plasté neboli z africké superplumy (African
Large Low Shear Velocity Province — LLSVP) a rozliSuje 3 hlavni pulzy spjaté s africkou
superplumou:

1. Eocenni faze (45-34 mil. let). V této fazi dominuje bazalticky vulkanismus, ktery je
koncentrovany na jihu Etiopie a v oblasti Turkana, kde naseda na pan-africké krystalinikum
(Rooney, 2017). Tyto magmata jsou dominantné tvoreny tholeiitickymi bazalty asociované se
silikdtovymi horninami. Vyjimku tvofi bazalty typu akobo, které maji alkalicky charakter a
pravdépodobné se jedna o nejstarsi zaznam kenozoického magmatismu (Rooney, 2017 a
citace zde uvedené). Vulkanismus v jiznim segmentu hlavniho etiopského riftu zacal drive nez
v ostatnich segmentech. Pre-riftové plosné bazalty zde pronikaly jiz pred 45 mil. lety (Corti,
2009 a citace zde uvedené). Vyznamnou oblasti eocenniho magmatismu je jednotka Amaro-
Gamo. V pribéhu 10 mil. let se zde vytvorily 500 m mocné sekvence tholeiitickych bazalt( s
odhadovanym objemem 30 000 km3 (Ebinger et al., 1993b; Rooney, 2017). Zvlastnim typem
magmatu jsou eocenni karbonatity, pfedevsim z oblasti Turkana (Rooney, 2017 a citace zde
uvedené), jejiz vznik neni dodnes uspokojivé vysvétlen (Best, 1982; Winter, 2010).

2. Oligocenni faze (33,9-27 mil. let). V této fazi doslo k obrovskym vyleviim plosnych bazaltd
neboli trapl. Tyto trapy pokryvaji oblasti od Turkana na jihu, po Jemen na severu, pres Sudan
na zapadé az k okrajim somalského platdé na vychodé (Rooney, 2017). Mohr a Zanettin v
Macdougall (1988) udavaji, Ze mocnost téchto bazaltovych trapl obvykle dosahuje 500-1500
m, ale misty aZ 3 km. Déle odhaduji, Ze tyto bazalty pokryvaji plochu 600 000 km?, pfed erozi
pokryvaly plochu vétsi nez 750 000 km? a objem 350 000 km3. Asi 90 % objemu tvofi etiopské
a somalské platd, zbylé ¢asti se nachazeji vJemenu a v oblasti Afaru (Coulié et al., 2003). Podle
Hofmann et al. (1997) doslo pred 30 mil. lety k velmi rychlém tvorbé etiopskych plosnych
bazalth v pribéhu 1 milionu let. Tato udalost méla pravdépodobné velky vyznam na vyvoj
kontinentdlniho rozpadu i na globalni klimatické zmény, jeZ jsou spojovany s hromadnym
vymiranim (Hofmann et al., 1997). Poté nasledovalo obdobi relativniho magmatického klidu
(Rooney, 2017). Tyto bazalty jsou viceméné chemicky jednotvarné. Tvofi je tholeiitické bazalty
aZz alkalické bazalty, v zavislosti na umisténi bazaltd (Mohr a Zanettin v Macdougall, 1988;
Kieffer et al., 2004). Na né ve svrchnich ¢astech nasedaji felsické lavy a ryolitova pyroklastika
nebo méné Casté trachyty (Ayalew et al., 1999). S ukoncujici se bazaltovou uddlosti se objevil
novy typ dominujiciho silikdtového vulkanismu tvofici masivni Stitovy vulkdn Simien (Kieffer et
al., 2004). Pivod toho magmatu neni jisty, jelikoz charakter toho magmatu odrazi odlisny
plvod (Rooney, 2017). Dle modelu Natali et al. (2013) pochazeji tyto magmata ze stejného
zdroje a jejich vznik m(ze byt zplisoben vlivem tektonickych zmén.

3. Spodné miocenni faze (26,9-22 mil. let). Dominance silikditového magmatismu trvala do 24
mil. let. Poté doslo k znovunastoleni bazaltového vulkanismu napfi¢ celou oblasti, predevsim
mezi 24 a 23 mil. let. Tato udalost se projevuje v somalském platd, kde tvori bazaltové pasy
(fissural basalts) a v severozapadnim etiopském platd, kde tvofi stity (Rooney, 2017). Spodné
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miocenni magmatismus je reprezentovan trachyty v oblasti Adwa v severnim cipu na
severozapadé etiopského platd, ktery je datovan kolem 26,9 mil. let. Tyto trachyty maji vice
alkalicky charakter nez predeslé plosné bazalty. Ddvodem toho muze byt nizsi stupen taveni
pladsté, po kterém nasledovala vyrazna frakéni krystalizace a erupce podél predisponovanych
sutur (Natali et al., 2013). NejvétSim projevem v této epizodé byly vylevy Stitovych vulkan(
Guguftu a Choke. Guguftu se tyci do vysky 3900 m a Choke, s nadmofrskou vyskou vétsi nez 4
km, ma primér 100 km. Oba tyto vulkany jsou pokryty zhruba 1000-1300 m vulkanickym
materidlem, ktery je vice alkalicky nez predesly oligocenni (Kieffer et al., 2004). Miocenni
magmatismus somalského platd je vazan na trhliny, na rozdil od etiopského platd, kde
dominuje Stitovy vulkanismus. Magmatismus v somalském platd je rovnéz vice variabilnéjsi
nez v etiopském platé (Rooney, 2017 a citace zde uvedené). V obdobi miocénu byl severni
segment ovlivnén 2 magmatickymi udalostmi. Prvni tholeiiticka, mezi 24 a 23 mil. let a druhd
méné alkalickobazaltovd, se Stitovymi sopky mezi 11 a 8 mil. let (Kurz et al., 2007). Béhem ¢i
po druhé uddlosti doslo k extenzi, poklesu a naslednému vyzdvizeni okrajl riftu (Ebinger et al.,
1993b).

Vulkanicka aktivita v Etiopii zapocala vylevy etiopsko-jemenskych plosnych bazaltl (flood
basalts, traps) v obdobi eocénu — pozdniho oligocénu v misté trojného bodu (Corti, 2009). V
dlsledku pomalého pohybu africké desky doslo k zna¢né ploSnému pokryti l1av derivovanych
z odliSnych magmatickych uddlosti (Rooney, 2017 a citace zde uvedené). Woldegabriel et al.
(1990) odlisuji 6 rGznych vulkanickych udalosti v pribéhu oligocénu a kvartéru, které jsou od
sebe oddéleny hiaty. Na zakladé téchto udalosti udavaji, Ze vulkanismus se premistoval z
etiopského platdé smérem k centralni ¢asti riftu. Vulkanismus v centralni ¢asti riftu zapocal ve
spodnim az stfednim oligocénu ¢i dfive (Woldegabriel et al., 1990). Syn-riftovy vulkanismus v
severnim segmentu zacal okolo 10—11 mil. let (Chernet et al., 1998; Wolfenden et al., 2004).

Kvartérni a sou¢asny magmatismus v Etiopii je silné bimodalni. Bazalty, které jsou derivovany
ze znacnych hloubek (vice nez v 80 km), jsou spojovany s Zilami a s vylevy podél zlomovych
struktur (Hutchison et al., 2018). Zily jsou pfi¢né spojeny, dotovany z magmatickych center
WFB a jsou subparalelné ulozeny vici segmentiim (Kurz et al., 2007). Ryolity a trachyty jsou
spojovany s kalderami a komplexy podobnych stitovym sopkam (Hutchison et al., 2018).

Vétsina recentni vulkanické aktivity je spjata s Wonji zZlomovymi strukturami. Dilkazem mohou
byt kaldery, vulkanické trhliny a sopecné kuzely, které kopiruji pribéh téchto zlom( (Corti,
2009). Vulkanické protazené shluky tvofi vyraznou topografii hlavniho etiopského riftu.
Nejvice jsou zastoupeny mezi mésty Asela a Methara, kde tvori 170 km protazené a 10-15 km
Siroké zény. Jsou tvoreny kalderami, kuzely a nékdy i démy (Korme et al., 1997). V hlavnim
etiopském riftu jsou vulkanické hiebeny predevsim ryolitového &i trachytového slozeni. Jsou
od prvnich stovek metrG az k 5 kilometrdm dlouhé a 400 m vysoké. V riftu se rozlisuji
vulkanické hfebeny dvojiho typu. Prvni A typ se sklddd z pemzy, z popelu a z lavy tvofici
houbovité domy. Druhy B typ je tvofen z protahlych vulkanickych sopouchl. Oba typy
vulkanickych hiebent jsou vysledkem priniku magmatu skrz fraktury (Korme et al., 1997).
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4.4. Tektonika

Kinematika hlavniho etiopského riftu se odviji od pohybu nubijské a somalské desky
(Fernandes et al., 2004; Corti, 2009). Podle dat ziskanych Bonini et al. (2005) ze zlomovych
struktur, vykazuje hlavni etiopsky rift 2 hlavni sméry extenze. Prvni SZ-JV orientovand extenze
byla stanovena pro okrajové zlomy pUlsobici na mio — pliocenni zlomové struktury Gurage-
Anchar a Nazret. Druhd orientovana extenze, ve V-Z sméru, byla namérena predevsim na plio
— pleistocennich jednotkdch nalezici Chefe Donsa, Bora-Bericha a WFB jednotkam (Bonini et
al., 2005). Tyto 2 odlisné sméry extenze odrazeji vicefazovou tektoniku se SZ-JV smérujicimu
ortogonalnimu riftigu, po kterém nasledovala témér V-Z sikma extenze (Bonini et al., 2005 a
citace zde uvedené). Slozitéjsi situaci kinematiky zaznamenava oblast Boru Toru, kde jsou
popsany 3 odlisné extenzni udalosti, jez reflektuji rzna tenzorova pole. Smér extenze se zde
méni od ZJZ-VSV sméru, k SZ-JV sméru, az po SV-JZ sméru (Bonini et al., 2005).

Korme et al. (1997) na zdkladé extenznich fraktur popisuji smér extenze hlavniho etiopského
riftu v SZ-JV az SSZ-JJV sméru. Na zakladé datovani vulkanoklastik vypliujici tyto trhliny
stanovil dobu variaci extenze ve sméru hodinovych rucicek od 2,8—1,88 mil. let, kdy se extenze
pohybovala od 102-120° SV sméru a mezi 0,83-0,023 mil. let se smérem extenze mezi 125—-
135° SV sméru. Dle Nocquet et al. (2006) extenze riftu postupuje SV smérem mezi 90-108°
rychlosti 4,7-6,7 mm/rok. Podle GPS dat je vétSina extenze koncentrovana mezi vulkanickou
oblasti Boseti a vychodnim okrajem riftu v oblasti jizniho Afaru, s hodnotami 4,5 mm/rok.
Minimalni extenze je soustfedéna mezi Addis Ababa a v oblasti Boru Toru (Bilham et al., 1999;
Bonini et al., 2005).

4.5. Vyvoj hlavniho etiopského riftu

Jelikoz hlavni etiopsky rift reprezentuje pokrocilé stadium wvyvoje riftu asociované s
pfeménami ve sloZeni klry, predstavuje tak idedlni oblast pro vyzkum kontinentdlniho
rozpadu (Kurz et al., 2007). Podle modernich geofyzikdlnich studiich je hlavni etiopsky rift
pravdépodobné fizen predisponovanymi suturami majici priibéh v SV-JZ sméru (Keranen and
Klemperer, 2008; Corti, 2009 a citace zde uvedené). Pfed zahdjenim riftingu probihala v
obdobi paleozoika a mezozoika peneplenizace a sedimentace prostoru budouciho hlavniho
etiopského riftu. Paleozoické sedimenty nejsou pfilis zastoupeny z dlivodu eroze. Nejmocnéjsi
paleozoickou sekvenci reprezentuji permokarbonské glacialni sedimenty, které tvofi az 160 m
silné vrstvy v severni Casti Etiopie (Korme et al., 2004). Mezozoikum je spjato s extenzni
tektonikou a s ukladanim mocnych morskych sedimentl, které reprezentuji opakovanou
transgresi a regresi more. Jsou zastoupeny piskovci, vapenci, jilovci (argillity) a sadrovci
(Korme et al., 2004). Ve spodnim permu byla oblast vychodni Afriky v extenznim rezimu
(Korme et al.,, 2004; Corti, 2009), jez mélo za nasledek zaplaveni poklesovych oblasti a
vytvoreni mélkého more mezi Madagaskarem a Somalskym poloostrovem, protazené SV-JZ
smérem. Tyto jednotky byly v pridbéhu permu a karbonu subsidovany a vyzdvihovany vlivem
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extenznich tektonickych pochod( (Korme et al., 2004 a citace zde uvedené). V obdobi jury a
kfidy byla tato oblast silné ovlivnéna aktivitou centralniho afrického riftu. V blizkosti
budouciho hlavniho etiopského riftu se vytvoftila koryta protazena SZ-JV smérem, ktera byla
pozdéji pfevracena a rift byl tak regenerovan az do obdobi paleogénu. Tyto udalosti vytvofrily
predisponované zény ovliviiujici pribéh hlavniho etiopského riftu (Corti, 2009). Zejména SV
az SSV trend hlavniho etiopského riftu silné ovlivnil terciérni rifting (Kazmin, 1980; Corti, 2009).

Woldegabriel et al. (1990) a Hofmann et al. (1997) posunuji vyvoj hlavniho etiopského riftu jiz
do obdobi eocénu az oligocénu, které je spjato s vystupem plosnych bazaltl (flood basalts).
Dale popisuji vyvoj centralniho segmentu ve 2 fazich. Prvni faze probihala v pozdnim oligocénu
a spodnim miocénu, typické jsou pro ni stfidajici se half-grabeny podél riftu s hlavnimi
zlomovymi liniemi pfi okrajich. V druhé fazi doslo k nahrazeni vétSiny asymetrickych half-
grabenl symetrickymi grabeny v prlbéhu pozdniho miocénu az raného pliocénu
(Woldegabriel et al., 1990). Naopak Chernet et al. (1998) pfisuzuji vyvoj hlavniho etiopského
riftu mnohem mladsimu obdobi. Rifting zacal v severnim segmentu pred 7 mil. lety na zakladé
nastupu bimodalniho ryolito-bazaltového vulkanismu. RozliSil také fazi rozsSirovani
dominantné bazaltického magmatismu okolo 10 milion( let.

Podle Wolfenden et al. (2004) se hlavni etiopsky rift vyvinul mezi 18 a 15 mil. lety v oblasti
jizniho a centralniho segmentu. Dale postupoval severnim smérem a pocatek extenze nastal v
severnim segmentu pred 11 mil. lety v dusledku Arboye zlomovych struktur jdouci SSV
smérem. Oproti tomu Bonini et al. (2005) uvadéji, Ze rift postupoval opaénym smérem, z
oblasti Afaru. Bonini et al. (2005) popisuji vyvoj hlavniho etiopského riftu v souvislosti mezi
keriskym a afarskym riftingem. Nejprve doslo k extenzi v oblasti Afaru a Turkana mezi 20-25
mil. lety. V Afaru byla deformace posilena vystupem plastové plumy, kterad ovlivnila i oblast
Turkana. Okolo 20-21 mil. lety se vytvarely prvni extenzni struktury v jiznim segmentu
hlavniho etiopského riftu trvajici do 11 mil. let, které navazovaly na S-J postupujici kerisky rift.
Ve stejném obdobi (10—11 mil. let) dochazelo k jiznimu postupu riftingu v oblasti Afaru a
tektonickému klidu v jiznim segmentu. Mezi 10-5 mil. let rift dale pokracoval jiznim smérem,
pravdépodobné diky rotaci somalského platé (Collet et al., 2000) a toto obdobi popisuje Bonini
et al. (2005) jako kompletni hlavni etiopsky rift. Mezi miocénem a pliocénem doslo ke zvyseni
tektonické aktivity a ke znacné extenzni aktivité v hlavnim etiopském riftu, predevsim okolo 5
mil. let. Od obdobi poslednich 3 mil. let aZ po souasnost dochazi k stalému postupu riftu
jiznim smérem. Rift navazuje na kenisky rift a reaktivuje starsi struktury (Bonini et al., 2005).
Rooney et al. (2007) predpokladaji, ze hlavni etiopsky rift zaznamendva sjednoceni 2 riftovych
systémU. Rift Rudého more, ktery postupuje jiznim smérem z Afaru, postihujici severni
segment, a vychodoafricky riftovy systém spjaty s jiznim a centraini segmentem hlavniho
etiopského riftu. V centralnim segmentu hlavniho etiopského riftu pak dochazi ke spojeni
téchto 2 riftovych systému (Rooney et al., 2007).

Agostini et al. (2011) popisuji vyvoj riftu jako zacatek subsidence a vznik zlomovych struktur
na okrajich depresi. Poklesové a zlomové struktury byly vyvolany tahem litosférickych desek,
toto prvotni stadium reflektuje jizni segment riftu. S postupujicim se vyvojem riftu se
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deformace premistuje z okrajovych partii, kde jsou okrajové zlomy stale aktivni, do stfedu
riftu, kde se zacinaji vyvijet vnitfni zlomové struktury. Toto stadium riftu reprezentuje
centrdlni segment a struktury ovliviuji vyvoj riftového dna jsou interpretované jako WFB
(Agostini et al.,, 2011). Se vzristajicim se vyvojem se rift dostdvd do stddia pocatecniho
kontinentdlniho rozpadu, které reprezentuje severni segment. V tomto stadiu je vétSina
vulkanické a tektonické aktivity vdzand na magmatické segmenty v centru riftového dna
(Ebinger, 2005).

Dle Agostini et al. (2011) je postup deformace, a tedy i architektura riftu, fizena dhlem, pod
kterym se rifting vyviji. Jednotlivé segmenty predstavuji variabilitu postupu riftingu.
Kontinentalni rozpad probiha rychleji v oblastech s rostoucim uhlem Sikmé extenze (Agostini
et al., 2011). Nejvétsi vliv na vyvoji riftu ma ale magmatickd aktivita zeslabujici litosféru
(Agostini et al., 2011 a citace zde uvedené). Pfinos magmatu zabranuje schopnost aktivace
okrajovych zlom, které nasledné snizi nebo ukoncuji svou ¢innost (Buck and Karner, 2004).
Tyto struktury znadi prechodné stddium mezi kontinentdlnim riftingem a rozsifovanim
oceanského dna. Svrchni a spodni kira je silné ovlivnéna magmatismem. Nova kira je
generovana vystupem obrovskych magmatickych téles (Keranen et al., 2004; Agostini et al.,
2011).

5. Zlomova tektonika a paleonapjatostni analyza

Studium krehkych deformaci vSech méfitek slouzi jako nastroj pro pochopeni geodynamickych
pochodll v prostoru a v Case (Bergerat et al., 2007). Tektonické procesy jsou primarné fizeny
regionalnim napétovym polem, a proto je jeho analyza klicova pro pochopeni tektonickych
procesl (Maerten et al., 2016; Ju et al., 2017 a citace zde uvedené).

5.1. Koncept napéti v geologii

Napjatostni stav hornin lIze popsat pomoci tenzoru napéti, ktery je definovan 3 vlastnimi
vektory a 3 vlastnimi €isly. Vlastni vektory tvofi osy napétového elipsoidu. Osa gl stanovuje
maximalni hlavni napéti a tvofi nejdelsi osu napétového elipsoidu. Osa 02 stanovuje stfedni
napéti a tvofi stfredné dlouhou osu napétového elipsoidu. Osa 03 stanovuje nejmensi nebo
také minimalni napéti a tvori nejkratsi osu napétového elipsoidu. Pro tyto osy plati vztah: o1>
02> 03, napf. v Angelier (1994) nebo v Fossen (2016). Pokud nedokazeme absolutné popsat
hodnoty hlavnich napéti, pouzivame jejich relativni pomér, jez je odrazem tvaru napétového
elipsoidu. Tvar napétového elipsoidu je popsan Cislem ¢, které nabyva hodnot 0<¢@ <1 alze
jej vypocitat vzorcem:
02 — o3

(p=01—03
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Pokud je ¢ rovno 0, vysledkem je jednoosa komprese, elipsoid je prolatniho tvaru a rovnéz
plati, Ze 02 = 03. Pokud je ¢ rovno 1, vysledkem je jednoosd tenze, elipsoid je oblatniho tvaru
a 0l = 02, napf. ve Fossen (2016).
Pro Uplny popis napétového pole se pouZiva tenzor napéti nebo také nazyvan tenzor
napjatosti. Tenzor napéti (To) je matice o0 9 komponentach (Angelier, 1994).

Oxx Oxy Oxz

[To]=|%x Oyy Oyz

Ozx Gzy Ozz
Stav napéti v urcitém bodé je definovan slozkami napéti, které pusobi na vSech rovinach
prochazejici danym bodem v nekonecné (infinitezimalni) krychli. Kazdd zrovin krychle
obsahuje 3 slozky. Normalovy vektor g, jez se nachazi na hlavni diagonale tenzoru matice,
tedy Oyy, Oyy, 0, @ 2 stfiZné (teCné) vektory ag, tj. ostatni sloZky tenzoru. Pokud krychle
(reprezentujici horninovy blok) setrvava v rovnovazném stavu a nevykonad rotacni pohyb, tak
se te€na napéti, ktera plsobi na dvojici vzajemné kolmych ploch vyrusi.

Oxy = —Oyx,0yz = —O0zy,0xz; = —Ogy

Tenzor napéti se tim redukuje na 6 nezavislych slozek (Fossen, 2016).

k

Prolatni deformace

a=s/s,

Oblatni deformace

b=s/s
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Obrdzek 2. FlinnGv graf upraveny podle (Ramsay, 1960) zndzornujici tvary napétového elipsoidu v zavislosti na velikosti
hlavnich napéti, prevzato z https.//courses.eas.ualberta.ca/eas421/lecturepages/strain.html, upraveno.

Hlavnim cilem paleonapjatostni analyzy je najit tenzor napéti, podle kterého jsme schopni
uréit smysl pohybu studovaného horninového celku (Zalohar and Vrabec, 2007). Obecné je
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tato problematika strukturnimi geology oznacovéana jako obracend uloha (inverse problem)
(Angelier, 1994; Zalohar and Vrabec, 2007 a citace zde uvedené). Informace o paleonapéti
mohou byt ziskdna nékolika zplisoby, napfiklad z vras, tlakovych $vi (styolitQ), tenznich trhlin,
z rekrystalizovanych minerdld a ze skluznych ploch zlom( (fault slip inversion) (Angelier, 1990;
Gartrell and Lisk, 2005).

Data ziskana ze zlomU poskytuji nejvice informaci o paleonapéti, a proto se jednd o nej¢astéji
vyuZivanou metodu pro jeho rekonstrukci. Informace jsou ziskavany mérenim ze zlomovych
ploch a indikator(i pohybu, které se na ni nalézaji (Gartrell and Lisk, 2005). Vétsina zlomovych
ploch je ryhovana a tyto ryhy — striace nebo také zlabky, dokumentuji smér pohybu (Angelier,
1994; Fossen, 2016). Urcovani kinematiky zlomu podle striaci mize byt komplikované. Striace
na zlomovych plochach mohou zobrazovat nékolik etap pohyb(l. Rovnéz mohou predstavovat
pouze posledni etapu pohybu a tak zakryt i pretisknout predeslé stopy pohybu (Fossen,
2016). Uréovani smyslu pohybu ze striaci na zlomovych plochach je vSak omezeno
heterogenitou pohybu (Fleischmann and Nemcok, 1991). Abychom strukturni prvky mohli
povazovat za paleonapjatostni indikatory, museji zaznamendvat pouze malou ¢ast deformace,
aby nedochazelo k jejich rotaci (Fossen, 2016). Pro spravny postup rekonstrukce paleonapéti
jsou rozhodujici tyto predpoklady:

1. Smér pohybu zlomu, ktery je indikovan striacemi, je paralelni se stfiznym napétim zlomu a

odpovida jednomu tenzoru napéti, v souladu s Wallace-Bottovou hypotézou.

2. Zlomy vzajemné na sebe neplsobi, pohyb na jednom zlomu je nezavisly na pohybu jinych
zlom.

3. Bloky ohraniéené zlomovymi plochami nevykondvaji rotacni pohyb.

4. Napétové pole pusobici na zlomy je nezavislé na ¢ase a je homogenni.
(Angelier, 1994; Nemcok and Lisle, 1995; Zalohar and Vrabec, 2007; Fossen, 2016).

Tyto predpoklady jsou v souladu se zakladni domnénku paleonapjatostni analyzy — smér
pohybu ze sady zlom( s odliSnou orientaci Ize popsat jednim tenzorem napéti (Angelier, 1979,
1994; Zalohar and Vrabec, 2007; Fossen, 2016).

5.2. Metody paleonapjatostni analyzy

Inverzni uloha

Angelier (1979) popisuje tuto metodu jako minimalizaci odchylky tangencialniho (stfizného)
napéti (metodu nejmensich ¢tvercll) od mérené striace. Tuto metodu lze pouZit na populaci
rdzné orientovanych zlom(, ktera odpovidd 1 tenzoru napéti (Angelier, 1979). Tato metoda je
vhodna pro homogenni sadu zlomu, v pfipadé heterogenni sady mohou nastat nepresnosti
(Yamaji et al., 2006; Zalohar and Vrabec, 2007). Proto bylo vyvinuto nékolik metod s cilem ur¢it
nejlépe vhodny tenzor napjatosti (Zalohar and Vrabec, 2007).
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Metoda Nemcok a Lisle (1995) spociva vrozdéleni datového souboru na homogenni
podsoubory. Tyto podsoubory jsou analyzovany jako oddélené homogenni soubory. Tato
metoda se stala velmi G¢innou a mnoho autord tento postup zdokonalila. Napfiklad Zalohar a
Vrabec (2007) pouZili Gaussovou metodou k rozdéleni dat na homogenni podsoubory, kde
funkci je kompatibilita méreni. OdliSnou metodu zaved| Yamaji (2000a, 2000b), ktery vychazi
z Angelier (1984). Rozdélil shluky dat (cluster) do skupin o ¢tyfech parametrech, 3 Eulerovy
parametry 8, @, , které znazornuji orientaci napjatostnich os v ramci geografické poloze, tj.
soustaveé soufadnic, a Lodeho parametr uL, ktery zobrazuje tvar napétového elipsoidu, jez je
definovan:

_ 202 — 0l — 03

hl = ol — o3

Lodeho parametr nahrazuje parametr ¢ a plati mezi nimi tento vztah:

puL=2¢ -1, (Lode, 1926).

Na tyto shluky dat je aplikovana inverzni Uloha po vzoru Angelier (1984). Vysledkem této
mnohondsobni inverzni metody jsou mista s nejvy$si hustotou feSeni, ktera odpovidaji
smérim fidicich napéti. Spolehlivost vysledku je dana hustotou feseni (Yamaji, 2000a, 2000b).

Malkova metoda

Madlkova metoda vychazi z (Angelier et al., 1982; Angelier, 1994). Tato inverzni metoda
porovndva pozorovana stfiznd napéti steoretickymi stfiznymi napétimi odpovidajici
vypocétenému tenzoru napéti. V ramci optimalizacniho procesu, ve kterém jsou parametry
vypocitdvany soucasné pro vice etap pohybl (fazi), jsou data automaticky rozdélena do
homogennich sad (podsoubort). Tyto oddélené sady zaznamenavaji odliSné napjatostni
vztahy. Vypocet paleonapéti je provddén pomoci programu ROCK 2019, ktery je zaloZen na
metodé (Malek et al., 1991). Program ROCK 2019 umoziiuje zohlednit rliznou vyraznost striaci
a také pravdépodobnost reaktivace zlomu, kterda je casto Umérnda pomérem stfizné a
normalové slozky napéti (Coubal et al., 2015). Do vypoctu tenzoru napéti jsou vstupnimi daty
méreni sméru a pfipadné i orientace striaci a také orientace zlomové plochy. Vysledkem jsou
Ctyfi parametry tenzoru napéti, tfi ahly, které urcuji sméry os tenzoru a parametr ¢, ktery
urcuje tvar elipsoidu napéti.
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6. Morfotektonicka analyza

Mapa prabéhu vychodoafrického riftového systému byla vytvorena podle digitdiniho modelu
reliéfu s vyuZzitim radarovych snimkd GTOPO30 s rozliSenim 1 km pomoci programu ArcGlIS.
Vyrazné rozdily v morfologii byly identifikovany jako lineamenty v rozliseni 1 : 500 000. Smér
extenze byl prevzat z (Chorowicz, 2005).
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Obrdzek 3. Zjednodusené schéma vychodoafrického riftového systému na podkladu digitdIniho modelu reliéfu (DMR).
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Morfostrukturni analyza centrdlni c¢asti hlavniho etiopského riftu byla zpracovana podle
digitdIniho modelu reliéfu s vyuzitim radarovych snimk( SRTM1 s rozlisenim 30 m. Lineamenty
byly identifikovany jako zlomy na zdkladé rozdilné topografie, zmén tok( a ostrych
morfologickych pfechodl, pficemZz byly primarné hledany linearni prvky v souladu
s dostupnou literaturou. RovnéZz byl vyuZit program Google Earth pro eliminaci
antropogennich prvkd. Lineamenty a jejich azimuty byly zpracovany v programu ArcGlIS jako
krivky v rozliseni 1 : 100 000. Celkem bylo identifikovano 2220 vnittnich a 40 okrajovych zloma.
Azimuty zlomG byly prevedeny do programu GeoRose 0.5.1, ze kterych byly sestrojeny
rdzicového diagramy.
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Obrdzek 4. Interpretace zlomové stavby centrdini ¢dsti hlavniho etiopského riftu na zdkladé morfotektonickych indikaci
digitdIniho modelu reliéfu (DMR).
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6.1. Zlomové struktury

V rdmci strukturni analyzy zlomU hlavniho etiopského riftu byly identifikovany 2 odlisné
skupiny poklesovych zlomU — okrajové a vnitrni zlomy.

Okrajové zlomy

Hlavni etiopsky riftovy systém je omezen hlavnimi okrajovymi poklesovymi zlomy s Sirokymi
zlomovymi plochami a velkymi pfevySenimi. Délka hlavnich okrajovych zlom{ se pohybuje
v fadech desitek kilometr(. Jejich orientace se méni vramci segmentl, kde v severnim
segmentu maji pribéh ~35°, v centralnim segmentu ~20-45° a v jiznim segmentu ~0-25°.
Hlavni okrajové zlomy jsou pretistény mladSimi zlomovymi strukturami. V severnim segmentu
jsou prevazneé postizeny erozi, v centralnim a jiznim segmentu jsou erodovany méné. Na hlavni
okrajové zlomy navazuje smérem k riftovému dnu nékolik kaskad okrajovych zlomu. Jejich
trend je v celém riftu subparalelni vici hlavnim okrajovym zlomU{m.

Vnitini zlomy

V centralni ¢asti riftového dna se nachdzeji vnitfni zlomy. Tyto zlomy jsou charakteristické
tésnymi vzdalenostmi mezi sebou, malymi prevysenimi a sigmoidalnim zakfivenim (prohnuté
ve tvaru S). V porovnani s okrajovymi zlomy jsou cetnéjsi a kratsi (prvni jednotky az prvni
desitky km). Jejich celkovy pribéh je Sikmy vzhledem k okrajlim riftu, v jiznim segmentu maji
tendenci byt subparalelni s okrajem riftu. Tyto zlomy jsou orientovany v SSV sméru (v
severnim a centralnim segmentu) a v S-J sméru (v jiznim segmentu).

Azimuty

Orientace azimut(l vnitfnich zlomU hlavniho etiopského riftu ma nejvyraznéjsi trend mezi 25—
40° SV sméru. Orientace azimut( okrajovych zlom(l ma nejvyraznéjsi trend mezi 20-35° SV
sméru. Jiznim smérem se odchylka mezi azimuty obou skupin zlomd zmensuje a zlomy se
stdvaji vici sobé vice paralelnimi.

S s

Obrdzek 5. Ruzicové diagramy orientace (azimutt) vnitinich zloma (vlevo), okrajovych zloma (vpravo).
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6.2. Vypocet paleonapéti

Na zakladé prevzatych terénnich méreni zlomovych struktur v centrdlni ¢asti hlavniho
etiopského riftu (projekt ZRS Ceské geologické sluzby; http://www.geology.cz/etiopie-2018)
byla ve spoluprdci s RNDr. Jifim Malkem, Ph.D. provedena paleonapjatostni analyza. Vypocet
paleonapjatostni analyzy byl proveden Mdlkovou metodou za vyuziti softwaru ROCK 2019.
Vstupnim parametrem byla konzistentni sada 38 zlom( z oblasti CMER, viz pfiloha 1. Pro
rekonstrukci paleonapjatostniho stavu byl zvolen dvoufazovy model (ptiloha 2).

I. faze
Prvni fazi bylo pfifazeno 23 zlomd. Osa napétového elipsoidu o1 je ve vertikalni pozici, osa 03
lezi v horizontalnim sméru pod azimutem ca 90°.

Il. faze

Druhé fazi bylo pfifazeno 10 zlom{, z celkovych 35. Hlavni napéti o1 je orientovano v SSV-JJZ
sméru. Hodnoty 02 a 03 jsou velmi podobné a osa minimalniho napéti (03) je orientovana pod
stfednimi Uhly a azimutem ca 255°.

I1. faze

Obrdzek 6. Vysledek paleonapjatostni analyzy pro I. a ll. fdzi za pouZiti softwaru ROCK 2019 (plochojevnd projekce na spodni
polokouli).
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7. Diskuze

Na zakladé reSerSe dosavadnich poznatk( geologické stavby centralni casti hlavniho
etiopského riftu (Central Main Ethiopian Rift) provedené morfotektonické analyzy projevi
kfehké tektoniky a paleonapjatostni analyzy na konzistentni sadé 38 mérenych zlomovych
struktur, jsou diskutovany zakladni teze tektonického vyvoje jedné z nejvyznacnéjsich
riftovych struktur.

7.1. Geologicka stavba a magmaticky vyvoj MER

Vyvoj hlavniho etiopského riftového systému je ovlivnén starSimi geologickymi udalostmi,
které zahrnuji celé obdobi od neoproterozoika po soucasnost. Jednd se zejména o relikty
vychodoafrického orogénu, ktery vznikl jako duUsledek konsolidace kontinentu Gondwana
(napt. (Stern, 1994)). Na tyto jednotky nasedaji klastické sedimenty a karbonaty, které
predstavuji dlouhou epizodu post pan-africké peneplenizace (Corti, 2009). V obdobi jury a
kfidy byla oblast ovlivnéna vznikem centrdlniho afrického riftu (Kazmin, 1980; Kurz et al., 2007;
Corti, 2009). Od obdobi oligocénu je geologicky vyvoj Sirsi oblasti spjat s formovanim rozsahlé
extenzni struktury vychodoafrického riftového systému, jehoz je hlavni etiopsky rift nedilnou
soucasti (Bonini et al., 2005). Hlavni etiopsky riftovy systém je pfikladem aktivniho riftu, je
tedy spjat s vystupem plastovych hmot ve formé plastové diapiry (Sleep, 1998). Magmaticka
aktivita riftu je obecné vdzana predevsim na zény oslabeni, které umoznuji snazsi vystup
magmatu (Woldegabriel et al., 1990). Vyraznym projevem kontinentalni extenze byla rozsahla
magmaticka aktivita ve formé plosnych vylev( pre-riftovych bazaltd se stafim okolo 30 mil. let,
coz souviselo s vystupem africké superdiapiry (Rooney, 2017). Hlavnim projevem této epizody
byla tvorba etiopského a somalského platd. Syn-riftova vulkanicka ¢innost probihala v rozmezi
~10-11 mil. let (Chernet et al., 1998; Wolfenden et al., 2004).

Extenzni rezim riftingu zplsobuje postupné ztencovani litosféry (Rooney, 2010). Stupen
ztencovani litosféry odrazi prechod mezi kontinentdlnim a oceanskym riftingem. V pfipadé
MER je uroven ztencovani litosféry nejintenzivnéjsi v severnim segmentu riftu a postupné
klesa jiznim smérem (Keranen and Klemperer, 2008). Ddle lze fici, Ze se magmatismus
presouvd jiznim smérem. Soucasna magmatickd aktivita v MER (etapa post-riftového
vulkanismu) ma bimodalni charakter a je vdzdna na centralni ¢asti riftu. Dikazem je vyrazné
zvyseny tepelny tok a geneze mafickych magmat pod témito segmenty (Kendall et al., 2005;
Keir et al., 2006; Daly et al., 2008). Dochazi zde k magmatické modifikaci klry, jez tvofri
mezistupen mezi riftingem a pocatkem rozsifovani ocednského dna (Keranen et al., 2004).
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7.2. Tektonika

Vznik a reaktivace deformacnich struktur (zlomd a extenznich puklin) v oblasti MER souvisi
s aktivni regionalni extenzi (riftingem) v etapé syn- a post-riftového stadia, coZz spada do
obdobi 11 mil. let az souc¢asnost (Woldegabriel et al., 1990). Vzhledem ke zménam v orientaci
smér(i a rychlosti regionalni extenze v Uzké navaznosti vzajemnych pohybU pfislusnych
litosférickych desek, byl tektonicky vyvoj MER v geologické minulosti heterogenni. Obecné
plati, Ze MER stejné jako cely systém EARS propaguje smérem k jihu (Corti, 2009). S tim souvisi
snizovani rychlosti regionalni extenze, pokles zlomové a seismické aktivity vtomto sméru,
pricemz okolo 20° jizni Sitky nejsou projevy seismické aktivity pozorovany (Fairhead and
Henderson, 1977; Fernandes et al., 2004; Nocquet et al., 2006; Saemundsson, 2010).

Zatimco propagace riftové struktury smérem na jih je prokdzana, smér extenze (oddalovani)
nubijské a somalské desky neni jednoznacny. Moderni kinematické modely zahrnuji kromé
téchto 2 desek dalsi 3 mikrodesky ¢i mikrobloky, a to Lwandle, Viktoria a Rovuma (Stamps et
al., 2008; Corti, 2009), popfipadé Masai a Rukwa (Saria et al., 2014). Z analyzy GPS dat
Fernandes et al. (2004) vyplyva, Ze somalskd deska vykonava rotacni pohyb proti sméru
hodinovych rucicek oproti nubijské desce.

Soucasné prace zabyvajici se zlomovou stavbou popisuji hlavni etiopsky rift jako extenzni
strukturu tvofenou symetrickymi grabeny postupujici SSV smérem od oblasti Afaru na severu
k Turkané na jihu. Hlavni etiopsky rift se obecné rozdéluje na 3 segmenty zaznamenavajici
odliSna vyvojova stadia riftu, lisici se starim vulkanismu, litologii a zZlomovou stavbou (Corti et
al., 2019). Moderni prace vsak nejsou konzistentni v interpretaci sméru regiondlni extenze.

Provedend morfotektonickd analyza indikaci hlavnich tektonickych (zlomovych) struktur byla
zpracovana na centralni ¢asti hlavniho etiopského riftu (CMER) na zakladé analyzy digitalniho
modelu reliéfu (DMR). Tyto vysledky se shoduji s praci Agostini et al. (2011). Analogicky byly
zlomové struktury ¢lenény do dvou skupin, a to na okrajové a vnitini zlomy. Hlavni okrajové
zlomy, jakozto okrajové casti riftu, zaznamendvaji nejstarSi stadia kontinentalni extenze
(Boccaletti et al. 1998). Dle Agostiniho et al. (2011) jsou okrajové zlomy zaznamendny
v nékolika urovnich. Hlavni okrajové zlomy hlavniho etiopského riftu v jeho severni a centralni
¢asti maji pribéh ve sméru ~SSV-SV (30-40°). Smér téchto poklesovych zlom( byl
predisponovan pan-africkou suturou v SSV sméru zasahuijici zapadni okraj Afaru a oblasti MER
(Chorowicz, 2005). V severnim segmentu riftu, s predpokladanym stafi hlavni zlomové aktivity
ca 11 mil. let (Wolfenden et al., 2004), byly tyto zlomy postiZeny erozi a pretistény relativné
mladsimi tektonickymi udalostmi. V oblasti centralniho hlavniho etiopského riftu hlavni
zlomova aktivita probihala v rozmezi 6-8 mil. let (Woldegabriel et al., 1990; Bonini et al.,
2005), v jizni ¢asti pak az na zacatku kvartéru (Bonini et al., 2005). V centrdlni ¢asti riftového
dna se nachazeji vnitfni zZlomy, identifikovany jako WFB zlomy, napf. v (Agostini et al., 2011).

Analyza azimutl orientace okrajovych zlomU ukazuje na hlavni orientacni maxima v rozmezi
20 az 35°. Sméry vnitfnich zlomU maji azimuty v rozmezi 25 aZz 40°. Ve studované casti riftu se
projevuje odchylka mezi orientaci vnitfnich a okrajovych zlom0 v rozmezi ca 20 az 10°. Tato
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odchylka se jiznim smérem zmensuje, definované skupiny zlomu jsou vici sobé subparalelni.
Tyto vysledky jsou ve shodé s poznatky publikovanymi v praci Agostiniho et al. (2011).
Pozorované rozdily v orientaci okrajovych a vnitfnich zlom( pravdépodobné zaznamenavaji
polyfazovy vyvoj riftu, ktery se projevuje ve zménach sméru extenze.

Vysledky paleonapjatostni analyzy provedené na konzistentni sadé 38 zlomovych struktur
z centralni ¢asti riftu naznacuji dvoufazovy vyvoj, ktery je mozné interpretovat jako mirnou
zménu v orientaci extenze. Prvni faze zaznamenava tvorbu poklesovych zlom( (normal faults).
Orientace nejdelsi osy napétového elipsoidu (01) je vertikalni. Osa odrazejici minimalni napéti
(03) lezi v horizontdlnim sméru, pod azimutem ca 90°, coz odrazi hlavni smér regionalni
extenze ve sméru V-Z. Zlomové struktury druhé faze rovnéz odrazi extenzni tektonicky rezim
s mirné odliSnou orientaci os napétového elipsoidu. Osa minimdlniho napéti (o3) je
orientovana pod stfednimi Uhly a azimutem ca 255°, cozZ je konzistentni se smérem regionalni
extenze ve sméru V(VSV)-Z(2JZ).

Vysledky paleonapjatostni analyzy jsou v souladu se smérem extenze v oblasti CMER, ktera
byla identifikovana na zakladé fokalniho mechanismu zemétieseni, jez je konzistentni za dobu
poslednich 3,2 mil. let. (Keir et al., 2006; Bastow et al., 2011). Extenzi ve V-Z sméru dale
popisuji Stamps et al. (2008). Dle Saria et al. (2014) se smér regionalni extenze postupné méni,
a to od extenze ve sméru SZ-JV, k V-Z az k SV-JZ sméru. Dale Chorowicz (2005) uvazuje dvé
faze extenze — prvni ve sméru SZ-JV a druhou ve sméru V-Z, kterd se uplatnila zejména ve
vychodni ¢asti riftu. K polyfazovému extenznimu vyvoji MER se ddle pfiklani prace (Boccaletti
et al., 1998; Wolfenden et al., 2004; Bonini et al., 2005). Polyfazovy vyvoj v extenznim rezimu
by mohl byt vyvolan vzadjemnou zménou kinematiky nubijské a somalské desky (Wolfenden et
al., 2004). Extenzi postupujici ve VIV-ZSZ sméru ptipisuji Corti (2009), Bilham et al. (1999) a
Bendick et al. (2006) a interpretu;ji ji jako rotaci somalské desky oproti desce nubijské (Corti,
2009). Vysledky modelovani extenze riftu (Erbello et al., 2016) vyvraci vicefadzovy vyvoj, véetné
extenze ve VSV-ZJZ sméru a pfriklani se ke konstantni extenzi ve VIV-ZSZ sméru, k podobnym
zavértlm doslii (Royer et al., 2006; Corti, 2008; Agostini et al., 2011).

8. Zaveéry a implikace

Cilem této bakalarské prace bylo sezndmeni se s problematikou geologické a tektonické stavby
hlavniho etiopského riftu. PfedloZend prace slouzi jako podklad pro navazujici téma diplomové
prace. Hlavni etiopsky rift, jako integralni souc¢ast vychodoafrického riftového systému, ktery
struktur na Zemi. Jednotlivé segmenty hlavniho etiopského riftu odrazeji dil¢i vyvojova stadia
a umoznuji tak studium celého procesu riftingu. Vyvoj hlavniho etiopského riftu a doprovodné
vulkanické cinnosti je spjat s vystupem plastové plumy. Pre-riftovy vulkanismus souvisel
s rozsahlymi ploSnymi vylevy platd bazaltl. Nasledna syn- a post-riftova vulkanicka ¢innost ma
bimodalni sloZeni a je prednostné vazana na hlubsi ¢asti riftu nebo na regionalni zlomové
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struktury SSV-JJZ prabéhu. Zlomové struktury, jejichz geneze souvisi s hlavni etapou
kontinentalni extenze, se zacaly vyvijet v obdobi miocénu v severni ¢asti riftu v oblasti Afaru a
postupné propagovaly jiznim smérem. Odrazem je postupné ztencovani litosféry a vznik
typické morfologické struktury symetrického grabenu s pribéhem SSV-JJZ. Vysledky
morfostrukturni analyzy ve vybrané ¢asti hlavniho etiopského riftu a paleonapjatostni analyzy
zaznamendvaji vznik a reaktivaci strmych zlomovych struktur v hlavnich orientacnich
trendech, a to: SSV-JJZ, SSZ(S)-JJV(J) a ZSZ-VIV v celkovém rezimu V(VSV)-Z(ZJZ) extenze. | pres
mnoho let intenzivniho vyzkumu v oblasti hlavniho etiopského riftu zlistavaji nékteré otazky
celkového tektonického a magmatického vyvoje neobjasnény a ukazuji tak sméry mozného
vyzkumu v dobé budouci.
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Prilohy:

Priloha 1 Data pro vypocet paleonapéti

Zlomova

plocha Lineace

azimut sklon dip azimut

spadnice spadnice |striace sklon striace | kinematika
91 72 123 69 [N
96 88 181 72| N
100 83 129 82N
102 81 153 76| N
105 76 136 73N
109 86 171 82N
111 85 111 85| N
112 76 152 64 |N
118 82 132 81|N
118 68 77 62N
121 86 42 71N
128 82 81 79| N
128 71 100 70N
132 88 202 81|N
132 84 62 77 |N
150 83 84 73N
182 88 99 70N
196 84 124 70N
198 82 233 81|N
251 79 282 75|N
255 79 288 75|N
256 77 291 73N
257 80 282 77 |N
259 86 320 81|N
260 70 272 68 | N
262 80 228 77 |N
265 82 262 81|N
268 88 315 85|N
273 87 348 64 |N
275 87 218 84| N
282 82 224 74 |N
282 76 283 76 |N
282 74 273 72|N
288 89 205 76 |N
355 82 329 81|N




Priloha 2 Vysledky paleonapjatostni analyzy

*** Program ROCK2019 *** J.M.2019
soubor dat: E1 celkem 35 dat spravne 35 dat

Faze:E1_f1
3k 3k sk 3k 3k 3k 3k 3k 3k sk ok 3k ok 3k %k k 3k

alfa beta gama psi
Vysledky -0.0070 -0.6400 0.0317 1.8734
Chyby 0.0086 0.0087 0.0071 0.2833

Hlavni plocha: 0 90

Vysledny tenzor
-0.345 -0.007 0.032
-0.007 -0.640 -0.640
0.032 -0.640 0.985

Vlastnicisla  vI[1] vI[2] VI[3] fi azi
1.208 -0.022 0.346 -1.000 70.857 356.370
-0.346 1.000 0.014 -0.017 0.989 89.220
-0.862 0.008 -1.000 -0.347 19.115 179.563

Parametr R = 0.249

Faze: E1_f2
3k 3k 3k %k sk 3%k >k 3k 3k %k %k %k %k %k k %k k

alfa beta gama  psi
Vysledky  0.0578 -0.8800 -1.1200 3.1416
Chyby 0.0118 0.0128 0.0645 0.4614

Hlavni plocha: 0 90

Vysledny tenzor
-0.999 0.058 -1.120
0.058 0.543 -0.880
-1.120 -0.880 0.456

Vlastnicisla  vI[1] vI[2] VI[3] fi azi
1.660 0.439 0.810 -1.000 47.347 28.445
0.015 0.564 -1.000 -0.562 26.097 150.566
-1.675 -1.000 -0.218 -0.615 31.020 257.696

Parametr R = 0.507

Shoda uhlu

3% 3k 3k sk 3k 3k k %k %k %k

Cisf DP DsPsOr 0Odl Str10rl 0d2 Str20r2 0d3 Str3 0r3
10 9172 12369 N 36.8 18 N 162.2 71 R
21 9688 18072 N 13.7 64 N 1699 47 R
3110083 12982 N 7.4 41 N 1599 55 R
41 10281 15376 N 15.2 33 N 157.7 57 R
5110576 13774 N 16.0 18 N 1340 60 R
6110986 17082 N 49 41 N 1504 50 R
7111185 11185 N 10.8 37 N 1369 49 R
81 11276 16369 N 193 15 N 1285 53 R
91 11882 13382 N 6.4 27 N 1189 45 R




101
110
121
131
141
151
161
172
181
192
201
211
221
231
242
251
261
272
281
292
302

118 68
121 86
128 82
12871
132 88
132 84
150 83
182 88
196 84
198 82
25179
25579
256 77
257 80
259 86
26070
262 80
265 82
268 88
273 87
275 87

101 69
209 81

12370
23180
286 77
29276
29374
28679
32281
27370
22678
262 82
329 86
357 65
216 84

312
322
332
342
351

282 82
28276
282 74
288 89
35582

22274
28376
27274
20276
32981

1.faze: 23 dat
2.faze : 10 dat

7762 N
4371 N
8379 N

N
N

6876 N
8473 N
9870 N

NV Z2222222222222222

12.8
344
18.8
10.4
10.6
25.5
25.5
19.5
13.6
10.4
8.3
5.2
2.9
2.5
18.3
13.2
18.1
14.5
14
62.7
113.9
96.3
54.0
52.6
15.7

3N
36 N
26 N
2N
39 N
30 N
29 N
42 N
34 N
29 N
29 N
32 N
27 N
36 N
58 N
12 N
42 N
53 N
83 N
81 N

716 42 N
1015 41 R
940 31R
79.0 28 N
1135 26 R
87.2 26 R
582 8N
17.1 32 N
31.8 29 N
85 31N
139 9N
116 12 N
100 9N
13.0 15N
7.8 28 N
157 2N
225 19N
12.8 24 N
33 37N
240 38 N

78 R 39 39N

65 N 8.4
49 N 0.7
44 N 6.0
55 R 10.7

32 N
21 N
17 N
44 N

24 64R 54 20R




