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1 Uvod

Kiemeno-zivcové horniny jsou béZznymi horninami zastoupenymi v zemské kiife.
Jsou tvofeny piedev§im kiemenem, zivci a slidami, jejichz mikrostruktury lze vyuzit
pro charakterizaci deformacnich procesii téchto hornin. Kiemen je pro svou hojnost
v korovych hornindch a relativni mechanickou meékkost vic¢i ostatnim mineralim
nejcastéji studovanym mineralem. Pomoci mnoha experimenti bylo mozné pomérné
dobte odvodit jeho chovani pii deformaci za celého spektra podminek. Tyto vlastnosti
z n¢j ¢ini mineral, ktery je ¢asto vyuzivan pro aproximaci reologického chovani zemské
ktry.

Deformacni mikrostruktury hornin ndm umoziuji alesponn ¢astecné nahlédnout
do deformac¢niho chovéani podstatné vétsich litologickych celkli, ¢imz se stavaji
vyznamnymi indikatory deformacnich procesti ve vétsim meétitku.

Veporské krystalinikum je soucasti domény centralnich Zapadnich Karpat. Jako
soucast alpsko-karpatského orogenniho pasma obsahuji Zipadni Karpaty zachovaly
varisky fundament, zakomponovany do stavby dneSnich Karpat b&hem alpinské
orogeneze. Ve fundamentu veporika byl nalezen zidznam orogen-paralelniho
prodlouzeni, které se také oznacuje jako extenze paralelni s osou orogenu a lateralni
unik. Tento fenomén byl dokumentovan v mnoha oblastech kontinentdlnich kolizi
(napt. Ellis a Watkinson, 1987, Schmid a kol., 1998).

V této reSerSni praci je daraz kladen na objasnéni vyvoje a interpretace
mikrostruktur a geologickou historii veporské jednotky v Zapadnich Karpatech.
Pro piehlednost mé kazdé z témat obecny Uivod, dale je uveden piiklad deformacnich

mikrostruktur ve veporském krystaliniku pfi alpinské orogenezi a jejich vyznam.



2 Deformaéni mikrostruktury

Studium deformacénich mikrostruktur napomahd k pochopeni mechanismu
deformace hornin na zakladé relativné jednoduchych pozorovani hornin pomoci
optického mikroskopu. Interpretace se vzdy opirda o vysledky experimentt.
Experimentalni znalosti deformacnich mikrostruktur mohou byt u nékterych mineralt
(napft. u kfemene) pouzity jako indikétory teploty, kinematiky a tokového napéti.

Studium mikrostruktur hornin, a pfedevS§im v nich nejbéznéji zastoupenych
mineralll, probiha intenzivné v poslednich ptiblizn¢ padesati letech, a obvykle navazuje

na studium mikrostruktur v kovech.

2.1 Krehka deformace

Za nizkych teplot nebo vysoké rychlosti deformace se horniny deformuji kiehce.
V horniné se tvoii fraktury, mikrofraktury, mize dochazet ke skluzim a tvorbé
kataklazitt ¢i brekcii. Skluzy a rotace fragmentii vyvolavaji tzv. kataklasticky tok. Ten
se projevuje fragmentaci horniny na drobngj§i Glomky. Casto dochéazi k vypliiovani
prazdnych prostorti ve formé zil nebo cementaci. Kataklasticky tok obvykle nastava
za podminek diageneze nebo velmi nizkého stupné¢ metamorfozy (Passchier a Trouw,

2005).

2.2 Tlakové rozpousténi (dissolution-precipitation)

Dulezitym deforma¢nim mechanismem, ktery probiha =za pfitomnosti
intergranularnich fluid, je tlakové rozpousténi. Tento mechanismus probiha za nizkych
teplot, zvySeného normaélového napéti a ptitomnosti fluidni faze. Ke tlakovému
rozpousténi dochazi v oblastech plisobeni nejvy$sSiho napéti, obvykle na kontaktech
mezi zrny. Material precipituje na mistech s niz§im napétim. Typickymi projevy
tlakového rozpousténi jsou stylolity (Svy tlakového rozpousténi), nové narostlé
idiomorfni krystaly, ,,ofezané objekty” a idiomorfni fenokrysty (Passchier a Trouw,

2005).



2.3 Intrakrystalinni deformace (intracrystalline deformation)

Krystaly se mohou deformovat pohyby miizkovych defekti bez kiehkého
poruseni procesem intrakrystalinni deformace. Defekty mtizky mohou byt bodové nebo
linearni. Mezi bodové defekty patii chybéjici nebo nadbytecné atomy nebo molekuly
v miizce (obr. la), které se oznacuji jako vakance a intersticialni necistoty. Linearni
defekty jsou zpiasobené pritomnosti cCastenych miizkovych ploch. Tim
vznikaji hranové (obr. 1b) nebo Sroubové dislokace (obr.1c). Ty se mohou propojovat a
dochdzi k disloka¢nimu skluzu.

Dislokace jsou charakterizované Burgersovym vektorem (obr. 1d), ktery urcuje

délku a smér skluzu na plose skluzu (Passchier a Trouw, 2005).
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Obr. 1: a) Mtizka se dvémi typy bodovych defektd. b), ¢) Linearni defekty mitizky:
b) hranova dislokace, c¢) Sroubova dislokace. d) Hranova a Sroubova dislokace a

vymezeni Burgersova vektoru (ptevzato z Passchier a Trouw, 2005, upraveno).

Dislokacni skluz nastava prokluzem dislokaci s ohledem na orientaci krystalové
miizky. Dislokace se mohou pohybovat jen v urcitych krystalografickych plochach a
sméerech. Specifickd plocha propojend se smérem skluzu se oznacuje jako skluzny
systém. Ve vétsiné béznych horninotvornych minerald je vice skluznych systémi, které

mohou byt za ur€itych podminek aktivni.



Dilezitym vysledkem ptisobeni intrakrystalinni deformace je vznik mfizkové
prednostni orientace (lattice-preferred orientation, LPO). Diky pohybu dislokaci pouze
po specifickych skluznych plochach se v hornin¢ deformované pohybem dislokaci mize
vyvinout piednostni orientace zrn (LPO).

Protoze se vzdélenost mezi atomy miize ménit jen velmi mélo, dochdzi pouze
k elastické deformaci. Stala zména tvaru nastavd zménou relativnich pozic atomil nebo
molekul pohybem mfizkovych defektii krystalem procesy intrakrystalinni deformace
(Poirier, 1985). Pohyb dislokaci mize také zpUsobit pfemisténi ¢asti krystalové miizky.

Jednotlivé dislokace neni mozné pozorovat optickym mikroskopem, sledovat lze
pouze projevy jejich pfitomnosti. Intrakrystalinni deformace mizeme pozorovat jako
undulézni zhdseni, zalamovéani pastt v mikromeétitku nebo vznik deformacnich lamel

(Passchier a Trouw, 2005).

2.4 Deformacni dvojéaténi (twinning)

Nékteré mineradly se mohou deformovat deformacnim dvojcaténim. Dvojcaténi
muze akomodovat jen omezenou deformaci, dochdzi knému jen v urcitych
krystalografickych smérech, takze pro akomodaci vétsi deformace je tfeba procest
tlakového rozpousténi, dislokacniho toku nebo rekrystalizace. Bézné¢ k dvojcaténi
dochazi za nizsich teplot, nejCastéji v plagioklasech, kalcitu, ale nastava také v dalSich
mineralech (Passchier a Trouw, 2005).

Deformacni dvojcata tvoii obvykle klinovité hranice, mohou propagovat pohybem
po bodcovitych lamelach nebo hranicich dvoj¢at do okolniho nedvojcatného materialu.
Za zvySenych teplot mohou hranice dvojcat vyklinovat rekrystalizaci migraci hranic
dvojcat (twin boundary migration recrystallization, Vernon, 1981).

Deformacni dvojcata se od ristovych dvojcat rozeznavaji tvarem, tvoii bodcovité
lamely. Mohou se tvofit jen v diskrétnich ¢astech krystalu, zatimco zbytek krystalu
mizZe zistat nedvojéatny. Casto jsou vytvoiena na okrajich krystalts v doménach s vyssi

deformacni intenzitou (Passchier a Trouw, 2005).



2.5 Zalamovani (kinking)

Zalamovani nastava predevSim u mineralii s velkou anizotropii krystalové miizky.
K zalamovani dochazi, pokud pro zachovani homogenni deformace nestaci skluz
na jedné skluzné plose.

Tento proces se podobd dvojcaténi, ale neni pevné vazan na urcité
krystalografické plochy a sméry. Zalamovani je bézné v krystalech s jedinym aktivnim
skluznym systémem, jakymi jsou napft. slidy, ale vyskytuje se také v kiemeni, Zivcich,

amfibolech a dalSich mineralech (Passchier a Trouw, 2005).

2.6 Deformacni zotaveni (recovery)

Deformacni zotaveni vede ke snizeni hustoty dislokaci v zrnu napf. tvorbou
hranic subzrn. Rust teploty pii deformaci umoziuje Splhani dislokaci a tvorbu
dislokac¢nich stén, z nichZ vznikaji hranice subzrn. Uspotadani dislokaci v dislokacnich
sténach zptsobuje vznik thlové misorientace v sousednich castech jediné miizky,
subzrna jsou tak mirn¢ pootocena vzhledem k pivodnimu zrnu (Passchier a Trouw,
2005). Orientace hranice subzrna zavisi na orientaci skluzného systému dislokaci, které
jsou akumulované v hranici subzrna (Trepied a kol., 1980). Hranice subzrn se mohou
vyvinout nahromadénim dalSich dislokaci v hranice novych zrn nebo mohou dale

propagovat (Means a Ree, 1988).

2.7 Dynamicka rekrystalizace

Dynamickéa rekrystalizace byla definovana jako deformaci vyvolana zména
velikosti, tvarti nebo orientace miizky zrn beze zmény nebo jen s minimalni zménou
chemismu. Jiz v 70. letech 20. stol rozliSeny dva zékladni rekrystalizaéni mechanismy —
migrace hranic zrn a progresivni rotace subzrn (Poirier a Guillopé, 1979). Béhem

Spoustécim mechanismem pro subzrnovou rotaci je redukce energie dislokaci,
kterd vznikd hromadénim dislokaci v dislokacnich sténach deformovaného zrna.
Migrace hranic zrn je zpusobena rozdily ve vnitini deformacni energii sousedicich zrn,
ktera zavisi na hustoté dislokaci (Urai a kol., 1986). Procesy rotace subzrn a migrace

hranic zrn nefunguji nezéavisle, vzdy jde o kombinaci obou.



Béhem rekrystalizace se méni krystalografickd pfednostni orientace zrn. Zrna
nékterych orientaci mohou rist, zatimco jind zrna mohou byt konzumovana. Rist,
konzumace a dominantni rekrystalizani proces silné¢ zavisi na hustoté dislokaci a
aktivit¢ skluznych systému. Aktivita skluznych systémi a hustota dislokaci je urena

orientaci krystalu s ohledem na pievladajici smér napéti (Stiinitz, 1998).

Obr. 2: Charakteristické deformacni mikrostruktury typické pro rekrystalizaci
a) mechanismem vyklenuti hranic zrn, b) mechanismem rotace subzrn, ¢) mechanismem

migrace hranic zrn (pfevzato ze Stipp a kol., 2002).

Nejvice byly studovany mechanismy dynamické rekrystalizace kiemene pro jeho
jednoduché chemické slozeni. Jednotlivé deformaéni mikrostruktury se li$i v zavislosti
na podminkach deformace. Pro srovnani teoretickych konceptli deformaci hornin a
pozorovani piirodnich podminek disloka¢niho toku byly provedeny experimentalni
studie. Hirth a Tullis (1992) experimentaln¢ rozliSili tfi rezimy disloka¢niho toku
pro mikrostruktury kiemene zaloZené na mechanickych datech a pouziti optické a
transmisni elektronové mikroskopie.

Deformacéni mikrostruktury diagnostické pro tyto tfi experimentalni rezimy jsou

srovnatelné s mikrostrukturami pozorovatelnymi v ptirodnich podminkéch. Stipp a kol.



(2002) srovnaval mikrostruktury z predeslych experimentd s mikrostrukturami
pozorovanymi podél teplotniho gradientu v kontaktni aureole spjaté s intruzi
adamellského plutonu v oblasti vychodni tonalské stfizné zony v severni Italii. Zde
charakterizoval tfi zdkladni typy mikrostruktur dynamické rekrystalizace kiemene

v ptirodnich podminkach (obr. 2) a jejich vznik.

2.7.1 Rekrystalizace mechanismem vyklenuti hranic zrn (bulging

recrystallization, BLG)

Za nizkych teplot se v hornindch obvykle projevuje kiehkd deformace, kdy
dochazi k frakturaci a kataklastickému toku. Pi1 zvySovani teploty ji za nizkych
metamorfnich podminek nahrazuje rekrystalizace vyklenutim hranic zrn.
Jedna se o dynamickou rekrystalizaci kiemene, ktera se projevuje migraci hranic
zrn (Stipp a kol., 2002) a také rotaci subzrn, kterd vytvaii nizko a vysokotuhlové hranice
(Stipp a Kruse, 2008). Postizeny byvaji jen hrani¢ni oblasti porfyroklastii (obr. 2 a).
Hranice porfyroklasti se do sousednich zrn vyklenuji a tvoii zalivy. Vysledné hranice
zrn mohou byt oddéleny od piivodnich zrn za tvorby novych relativné malych zrn.
Tento typ dynamické rekrystalizace byl nazvan vyklenovéani hranic (bulging) a pozd¢ji
oznacovan jako rekrystalizace mechanismem vyklenovani hranic zrn (bulging
recrystallization, obr. 2a). V experimentech bylo prokézano, ze hranice zrn se vyklenuji
nebo migruji v mikrometrickém meéfitku do oblasti s vyssi hustotou dislokaci, coz vede
k vyrovnani potencidlni energie. Vytvaii se nové zrno, které¢ jiz nema dislokace.
Odd¢leni vyklenutych hranic od matetského zrna mlize nastat migraci hranic zrn a/nebo
rotaci subzrn (Stipp a kol., 2002).
Pro rekrystalizaci vyklenovanim hranic zrn byly rozliSeny riizné modely vzniku
(Stipp a kol., 2002, obr. 3):
o lokadlni pomald migrace hranic zrn (odd€leni vyklenuté hranice
od porfyroklastu maze nastat mikrofrakturaci) — obr. 3-1,

o progresivni rotace subzrn vyklenuté hranice (oddé€leni od matetského zrna
premosténim subzrnové hranice) — obr. 3-2,

° migrace nové vysokouhlové hranice od vyklenuté hranice do matefského
zrna — obr. 3-3,

o vyklenuti subzrna na deformované hranici do sousedniho zrna — obr. 3-4.



Mikrostruktury vzniklé rekrystalizaénim mechanismem vyklenovani hranic zrn
byly definovany na experimentech, oznaceny jako rezim 1 disloka¢niho toku (Hirth a
Tullis, 1992) a jsou povazovany za okrajové nizkoteplotni mikrostruktury migracni

rekrystalizace v ptfirodnich mylonitech (Stipp a kol., 2002).
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Obr. 3: Rzné moznosti vzniku vyklenuté hranice, vysvétleni viz text (pfevzato ze Stipp

a kol., 2002, upraveno).

Kromé zaliva, které se tvoii na hranicich porfyroklastli, nalézadme i novotvorena
zrna. Prednostné¢ se vyklenuji hranice v trojnych bodech a na hranicich starych zrn,
ktera jsou orientovana piiblizn€ kolmo k foliaci. Vyklenovani hranic se miize objevovat
také podél fraktur (Stipp a kol., 2002).

S rostouci  teplotou deformace roste velikost rekrystalovanych  zrn.
Proporcionalni zastoupeni rekrystalizovanych zrn naristd v poli vyklenovéani hranic
od 0 do 25 % a vede k tvorb¢ struktury jadra a plaste, ktera mlze byt charakteristicka
pro vySe teplotni vyklenovani hranic, ale také pro rotaci subzrn. Rekrystalizace
mechanismem vyklenovani hranic zrn nastdvd podle pfirodnich pozorovani

v priblizném rozmezi teplot 280-400 °C (Stipp a kol., 2002). V korelaci s experimenty



odpovida rekrystalizace mechanismem vyklenovani hranic zrn rezimu 1 a nizsi ¢asti
rezimu 2 podle Hirtha a Tullis (1992).

Pole rekrystalizace mechanismem vyklenovani hranic 1ze rozd¢lit na nize (BLG
I) a vySe teplotni vyklenovani hranic (BLG II). Za nizsich teplot je v jednotlivych
porfyroklastech znatelnad frakturace a rekrystalovand zrna jsou velmi mala. Elongace
porfyroklasti interni plastickou deformaci neni znatelnd. Za vysSich teplot neni
frakturace mozné nebo znatelna, porfyroklasty undulézné nebo polickovité zhasi, casto
jsou pozorovatelné deformacni lamely. Pokud rekrystalovand zrna ohranicuji ptivodni
porfyroklasty, stdva se rotace subzrn prevazujicim procesem. Hranice mezi BLG I a
BLG II odpovida ptiblizn¢ hranici mezi rezimy 1 a 2, kterd je interpretovana jako
zména z migrace hranic zrn k zotaveni. To je umoZnéno Splhanim dislokaci. Za BLG I,

resp. rezimu 1 neni plastickd deformace znatelna (Stipp a kol., 2002).

2.7.2 Rekrystalizace mechanismem rotace subzrn (subgrain rotation

recrystallization, SGR)

Pokud dojde ke zvySeni teploty nad podminky rekrystalizace mechanismem
vyklenuti hranic, stava se obvykle hlavnim rekrystalizaénim mechanismem v ptirodnich
mylonitech rekrystalizace procesem rotace subzrn.

Na ptechodu z rekrystalizace mechanismem vyklenovani hranic k rekrystalizaci
mechanismem rotace subzrn se vytvari typicka struktura jadra a plasté (obr. 2 b).
V oblasti SGR se porfyroklasty pfeménuji na zebrova (ribbon) zrna. Jejich tvar
je riznorodé€j$i nez v oblasti vyklenovani hranic. Rekrystalizovana zrna shodné velikosti
se koncentruji ve vrstvach Sikmych nebo subparalelnich k foliaci (Stipp a kol., 2002).

Hlavnim mechanismem rekrystalizace je progresivni rotace subzrn. Za SGR
mirné roste velikost rekrystalizovanych zrn. Jejich proporce vici porfyroklastim se
zvySuje az na 90% novotvorenych zrn. Subzrna jsou priblizné stejné velikosti jako zrna
novotvofena a vznikaji stejnym procesem. Polygonizace a rotace subzrn produkuji
relativné rovné hranice zrn porfyroklastli ve srovnani s rekrystalizaci mechanismem
vyklenovani hranic zrn. Pfi pozorovani rekrystalizovanych zrn v mikroskopu obvykle
nezaznamendvame deformaci uvniti zrna. V blizkosti svrchni hranice oblasti SGR jsou
zebrova zrna obvykle zcela rekrystalizovdna a tvofi se domény, které mohou

predstavovat plivodni zebrova zrna (Stipp a kol., 2002).



Rekrystalizace mechanismem rotace subzrn nastava v prirodnich podminkach
pfi teplotach ptiblizné 400-500 °C (Stipp a kol., 2002) a odpovida svrchni ¢asti rezimu
2 definované experimentalné (Hirth a Tullis, 1992).

Zrna na prechodu mezi rekrystalizaci mechanismem rotace subzrn (SGR) a
rekrystalizaci mechanismem vysokoteplotni migrace hranic zrn (GBM) vykazuji

podstatné vEtsi rliznorodost ve tvaru a velikosti nez v poli rotace subzrn (Stipp a kol.,

2002).

2.7.3 Rekrystalizace mechanismem vysokoteplotni migrace hranic

zrn (grain boundary migration, GBM)

Pii dal$im zvySeni teploty dominuje migrace hranic zrn (GBM), v pfirodnich
podminkach konkrétné okolo 500-550 °C az k 700 °C (Stipp a kol., 2002). GBM je
charakterizovana ,,rychlou® migraci hranic, kde hranice zrn ptetinaji celd zrna. I piesto
se nov¢ hranice zrn mohou tvofit progresivni rotaci subzrn.

V poli migrace hranic zrn je podstatné §irsi rozpéti velikosti zrn nez v poli rotace

subzrn. Hranice zrn tvoii laloky a vzajemné do sebe vyklifluji (obr. 2 c). Podle
ptirodnich pozorovani roste mezi 550-700 °C velikost zrn az na nékolik milimetra
(Stipp a kol., 2002).
Rast velikosti lalokil a vyklinovani vede ke tvorbé ostrovnich zrn (island grains). Dale
je mozné pozorovat zabrzdéni migrace kiemennych zrn na kontaktu s jinymi mineraly
a mikrostruktury znacici smér migrace. V poli migrace hranic zrn jiz nenachazime
relikty porfyroklastt (Stipp a kol., 2002).

Ackoli jsou hranice zrn velmi lalo¢naté, lze najit useky, které se zdaji byt
krystalograficky kontrolované. S rostouci teplotou se tvofi Sachovnicové zhaseni, které
je dané tvorbou subzrn. Je vysvétlovano kombinaci basalnich <a> a prizmatickych [c]
skluzti. Diky velké varianci v pfirodnich mikrostrukturach GBM Ize vymezit nizsi a
vysSi teplotni subpole, jejichz hranice podle Stippa a kol. (2002) ptiblizné odpovida
o—p transformaci kfemene.

Pti korelaci s experimenty lze srovnat pouze hrani¢ni mikrostruktury SGR/GBM
srezimem 3 (Hirth a Tullis, 1992). Dalsi mikrostruktury nebyly experimentalné
ovéieny. V ramci GBM dochazi ke zméné z necistotami kontrolované na bez necistot

kontrolovanou migraci hranic zrn (Stipp a kol., 2002).
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2.8 Difuzni tok (grain size sensitive creep)

U difazniho toku byvaji procesy spjaté s pohybem dislokaci zanedbatelné,
namisto toho naruasta vliv difuznich procest a skluzu po hranicich zrn (grain boundary
sliding). Difuzni tok je zavisly na velikosti zrna, je to proces probihajici za vysokych
teplot.

Za teplot relativné vysokych vzhledem k teploté taveni jednotlivych mineralt se
krystaly deformuji téméf vyhradné pohybem vakanci skrze miizku (obr. 4). Tento
mechanismus oznacujeme jako difuzni tok a rozliSujeme dva zakladni typy: difuzi
po hranicich zrn a objemovou difuzi. Pfi deformaci probihaji vzdy oba typy difuze

soucasne.

Obr. 4: Zkraceni krystalu pohybem vakanci z pravé ¢asti do horni ¢asti krystalu, Sipky

znaci smysl pohybu vakanci (pfevzato z Passchier a Trouw, 2005, upraveno).

Diftze po hranicich zrn (Cobleho tok, Coble creep) nasava pohybem vakanci,
po hranicich zrn a je asociovédna se skluzem na hranicich zrn, kdy dochézi k prokluzu
po hranicich mezi jednotlivymi zrny (Passchier a Trouw, 2005).

Objemova difuze (Nabarro-Herringliv tok, Nabarro-Herring creep) je fizen
pohybem vakanci a atomt pfes miizku, pfi€emz dochédzi ke zméné tvaru zrna (Passchier

a Trouw, 2005).
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PfedevSim v jemnozrnnych agregatech se po sobé krystaly klouzou, pfiCemz
vzniku mezer mezi zrny je zabranéno difuizi a precipitaci fluid na hranicich zrn. Tento
deformacni proces se oznacuje jako granularni tok (granular flow, Stiinitz a Fitz Gerald,
1993). Velmi jemnozrnné agregaty stejnomérnych zrn s velikosti zrna 1-10 pum, které
jsou deformovany za velmi vysokych intenzit deformace bez vyvinu vyrazné miizkové
nebo tvarové prednostni orientace, se deformuji skluzem po hranicich zrn a tato
deformace se oznacuje jako superplastickd (superplastic deformation, superplasticity;

Boullier a Guéguen, 1975).

2.9 Staticka rekrystalizace (static recrystallization, annealing)

Rekrystalizovany material obvykle nema po ukonceni dynamické rekrystalizace
minimalni vnitini energii, pfedevSim diky pfitomnosti zbytkovych dislokaci,
dislokaénich stén, subzrnovych hranic apod. Hranice zrn jsou nepravidelné a zvinéné,
nékteré minerdly mohou byt nestabilni. Ve statickych podminkach nejsou takové
hranice zrn udrzitelné, nastava statickd rekrystalizace (Evans a kol., 2001). Dochazi
k narovnévani hranic zrn (grain boundary area reduction), mizi undulézni zhaSeni a
subzrna. Staticka rekrystalizace méni geometrii hranic zrn a subzrn a miZe smazat
tvarovou prednostni orientaci zrn (Passchier a Trouw, 2005). Krystalova prednostni

orientace vSak zlistdva zachovana (Heilbronner a Tullis, 2002).

2.10 Tvarova prednostni orientace zrn (shape preferred
orientation)

Protazena nebo velmi plocha zrna Casto vytvaii v horninach stavbu, ktera urcuje
plochy nebo lineace, pokud jde o uspotadani linedrni. Tento typ stavby se oznacuje jako
tvarova prednostni orientace. Méfenim protazeni a orientace jednotlivych zrn lze urcit
pfi deformaci piasobici napéti, tedy elipsoid kone¢né deformace (Passchier a Trouw,

2005).
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2.11MriZkova prednostni orientace (lattice preferred
orientation, LPO)

Orientace mtizek zrn stejné faze, které jsou si blizké, oznac¢ujeme jako miizkovou
prednostni orientaci (krystalografickd pfednostni orientace, crystallographic preferred
orientation). Jedna se o projev krystalové plasticity, proto je LPO béZznd u vétSiny
horninotvornych minerald.

V ptipad¢ mineralt, které tvofi plandrni nebo protazena zrna se tato orientace
snadno rozpozna jako foliace nebo lineace. Pro jiné mineraly, jakymi jsou napi. kiemen
nebo kalcit, neni rozpoznani pritomnosti krystalové orientace tak snadné. Pro jeji urceni
se vyuziva napt. difrakce zpétné¢ odrazenych elektronti (electron back-scattered
diffraction).

Mrizkova prednostni orientace se prezentuje do pdlovych diagrami (vynasi se
krystalografické osy nebo normaly na krystalografické¢ plochy), inverznich polovych
diagram@ (vynasi se lineace apod. prvky do soustavy krystalu) nebo ODF prostorti
(orientacni distribuéni funkce). Podle zdznamu ptednostnich orientaci zrn lze urcit

skluzné systémy, které¢ byly pii deformaci aktivni (Passchier a Trouw, 2005).

2.12 Paleopiezometrie

Paleopiezometrie je metodou, kterou 1ze vypocist diferencialni napéti dynamicky
rekrystalovanych agregati (Twiss, 1977, Post a Tullis, 1999). Vyuziva se riznych typt
paleopiezometrii, tj. funkci diferencialniho napéti  velikosti  dynamicky
rekrystalizovaného zrna, které jsou zalozené na hustot¢ volnych dislokaci, velikosti
subzrna nebo velikosti dynamicky rekrystalovaného zrna.

Schmid a kol. (1977) konstatoval, ze za stejnych podminek miize dochazet
ke zmenSovani izvétSovani zrna. Velikost rekrystalizovaného zrna je funkci
diferencialniho (tokového) napéti.

Paleopiezometrie 1ze pouzit pouze pro monomineralni horniny, které neprosly
statickou rekrystalizaci. Horniny musi mit mikrostruktury typické pro rekrystalizaci
disloka¢nim skluzem nebo disloka¢nim tokem.

Vyuziva se tii typl paleopiezometriit zalozenych na hustoté volnych dislokaci,

velikosti subzrna nebo velikosti rekrystalizovaného zrna.
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2121 Paleopiezometr zalozeny na hustoté volnych dislokaci

Byl vytvofen pro olivin a kiemen (Kohlstedt a Weathers, 1980). Vyuziva
zavislosti tokového napéti a hustoty volnych dislokaci, tj. dislokaci, které nejsou vazany
v dislokac¢nich sténach. Popisuje se rovnici

Aoc=k-u-b-p"?,
kde Ac je tokové napéti, které je piimo imérné sou€inu konstanty k, stfizného modulu

u, velikosti Burgersova vektoru b a hustoty dislokaci \/; .

212.2 Paleopiezometr zalozeny na velikosti zrna

Ve stabilnim stavu musi byt zachovana rovnovédha mezi objemovou deformac¢ni
energii dislokaci uvnit subzrna a povrchovou energii dislokaci vazanych ve sténach
subzrna. ZvySeni napéti vede ke generaci vétSiho mnozstvi dislokaci a nasledné
ke zvySeni objemové deformacni energie. Pro zachovani rovnovahy je nutné, aby doslo
ke zvyseni povrchové energie dislokaci, ¢imz dochazi ke zmenseni velikost subzrna.
Mensi subzrno proto vypovida o ptisobeni vyssiho napéti (Poirier, 1985).
Paleopiezometr je vyjadfovan ve formé nasledujici rovnice:

Ao =k-p",

kde Ac je tokové napéti, ps velikost subzrna, k a p jsou materialové konstanty.

2123 Paleopiezometr zalozeny na velikosti dynamicky

rekrystalizovaného zrna

Tento paleopiezometr byl vytvoren empiricky pro jednotlivé horniny, 1ze pouzit
jen pro danou horninu. RozliSuje se paleopiezometr pro rekrystalizaci rotaci subzrn a
rekrystalizaci migraci hranic zrn (Guillopé a Poirier, 1979).

Paleopiezometr vyjadfuje nasledujici rovnice:

Ao=k-D7",
kde Ac je tokové napéti, D je velikost rekrystalizovaného zrna a k, p jsou materidlové

konstanty.
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2.13Tokové zakony

K fyzikdlnimu vyjadieni tok se pouzivaji tzv. tokové zakony (rovnice; flow
laws; Poirier, 1985, Hirth a kol., 2001), pomoci kterych lze vyjadfit tokové napéti.
Témet vSechna data, se kterymi vtokovych zakonech operujeme, pochazi
z experimentl, které probihaji za podstatné vysSich rychlosti deformace, nez jaké
nastavaji v ptirod¢é. Pro vétSinu deformacnich mechanismii ma rist teploty stejny
vyznam jako pokles rychlosti deformace, proto je mozné extrapolovat experimentalni
data do rychlosti deformace b&éznych v geologii. Zakladni tokové rovnice popisuji

dislokacni tok a difuzni tok (Passchier a Trouw, 2005).

2131 Tokova rovnice pro dislokaéni tok

£=4-(Aoy -exp(%j,

kde & je rychlost deformace, Ac tokové napéti, Q aktivacni energie, R univerzalni

plynova konstanta, T teplota, n napétovy exponent, A preexponencidlni konstanta; A,

Q, n jsou experimentaln¢ stanovené parametry (Ghosh, 1993).

2.13.2 Tokova rovnice pro difuzni tok

- n _Q —m
=A-(Ao)" -exp| — |- D",
¢=4-(Ao) p( T
kde & je rychlost deformace, Ac tokové napéti, Q aktivadni energie, R univerzalni

plynova konstanta, T teplota, D velikost zrna, n napétovy exponent, m exponent
vyjadiujici typ difuze, A preexponencidlni konstanta; A, Q, n, m jsou experimentalné

stanovené parametry (Ghosh, 1993).

2.14 Deformace kfemene

Za velmi nizkych teplot dochazi ve kiemeni k frakturaci, kataklastickému toku,
tlakovému rozpousténi nebo deformac¢nimu dvojcaténi (Stipp a kol., 2002). Typicka je
pritomnost fraktur v zrnech, undulézniho zhéSeni, past zalomeni a znakl tlakového

rozpousténi a redepozice materidlu (Nishikawa a Takeshita, 1999). Rekrystalizace
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mechanismem vyklenovani hranic mtize nastat pouze lokdlné ve velmi silné
deformovaném kiemeni (Wu a Groshong, 1991).

Pii zvySeni teploty se kiemen zaCina deformovat disloka¢nim tokem a dochazi
k dynamické rekrystalizaci. Ta postihuje Siroké spektrum podminek (podrobné
viz. kapitola 2.7).

Za nizkych teplot (300-400 °C) dochézi k aktivaci pfedev§im bazélnich <a>
skluzl. Za stfednich teplot (400-500 °C) se stavd dominantnim skluznym systémem
prizmaticky <a>. Pfi teplotach nad 700 °C dominuje prizmaticky <c> skluz (Mainprice
a kol., 1986).

Teplota je dilezitym, ale ne jedinym parametrem, ktery ovliviiuje deformacni
chovani kiemene. To je také vyrazné zavislé na rychlosti deformace, diferencialnim
napéti, pfitomnosti vody v miizce a na hranicich zrn. S rostoucim diferencialnim

napétim mize byt aktivovano vice skluznych systému (Hobbs, 1985).

2.15Deformace Zivcl

Zivce jsou jednou z nejhojnéji zastoupenych fazi v zemské kiife. Rozpoznavéni
jednoduché jako u kiemene. Intrakrystalinni plasticita u zivcl nastava za teplot vysSich
neZ u kiemene (Fitz Gerald a Stiinitz, 1993). Pomérné mala velikost rekrystalizovanych
zrn obvykle vede ke zméné€ z dominantné disloka¢niho toku na tok diftzni.

V nizs§ich metamorfnich faciich se Zivce deformuji frakturaci nebo deformac¢nim
dvojcaténim. Rekrystalizovand zrna maji obvykle jiny chemismus nez porfyroklasty, a
proto je tfeba brat v potaz nejen dynamickou rekrystalizaci, ale také kompozi¢ni zmény
(Stlinitz, 1998). Diky kompozi¢nim zméndm hraje chemicky fizena nukleace
vyznamnou roli v dynamické rekrystalizaci (Fitz Gerald a Stiinitz, 1993).

Zivce deformované disloka¢nim tokem za facie zelenych biidlic az amfibolitové
ukazuji silnou tendenci ke tvorb& duktilnich stfiznych zén. Toto je nasledkem
nizkoteplotni rekrystalizace migraci hranic zrn za teplot tak nizkych, Ze nemize
dochazet ke Splhani dislokaci (Post a Tullis, 1999). Mobilita hranic zrn je velmi mala,
tvoii se velmi mald zrna pod¢l hranic zrn deformacnich paskt. Rekrystalizovana zrna
jsou mechanicky vyznamna, protoze jsou mek¢éi nez pivodni zrna, kterd jsou

deformacné tvrzena (Hirth a Tullis, 1992). Dvojcaténi je uzce spjato s frakturaci.
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Nejvyznamnéj$imi misty vzniku dislokaci jsou deformacéni dvojcata a fraktury (Stiinitz
a kol., 2003).

Deformacni dvoj¢ata mohou reprezentovat vyhojené trhliny (Stiinitz a kol., 2003).
Mald zrna wvznikla frakturaci mohou byt misty nukleace b&hem rekrystalizace
vyklenovanim za nizkych teplot (Stiinitz a kol., 2003). K vyklenovéni hranic zrn muaze
dochazet soucasné s nukleaci (Fitz Gerald a Stiinitz, 1993). Se snizujici se velikosti zrna
dochdzi ke zméné z intrakrystalinnich deformacnich procesti k procesim zavislym
na velikosti zrna, napi. ke skluzu po hranicich zrn (Fitz Gerald a Stiinitz, 1993).
Rekrystalizace mechanismem rotace subzrn nastava jen pii hranici amfibolitové facie
za teploty pfiblizn¢ 500-550 °C (Stiinitz a Fitz Gerald, 1993).

Zivec rekrystalizuje mechanismem migrace hranic zrn ve vyssi amfibolitové facii,
za tvorby mikrostruktury jadra a plasté. K rekrystalizaci rotaci subzrn dochazi takeé,
ale nema takovy vyznam jako rekrystalizace mechanismem migrace hranic zrn (Fitz

Gerald a Stiinitz, 1993).

2151 Deformace plagioklasu

Plagioklasy obvykle tvoii polysyntetické sristy (Fitz Gerald a Stiinitz, 1993).

Dominantnim skluznym systémem v plagioklasu je (010)[001].
Zrna byvaji délena do dvou skupin podle orientace na zrna s ,,mékkou* orientaci (zrna
vhodné orientovana pro skluz) nebo ,.tvrdou® orientaci (zrna nevhodné orientovana
pro skluz). Bylo prokazéno, ze mira rekrystalizace a reorientace zrn je riznd u zrn
s tvrdou a mekkou orientaci (Kruse a kol., 2001).

U zrn s mékkou orientaci, oznacovanych také jako porfyroklasty typu 1 (Kruse a
kol., 2001) se zda byt misorientace déna aktivaci nejbéznéj$iho skluzného systému
(010)[001] a zplisobena procesem rotace subzrn. Vysledkem je plvodnim
porfyroklastem kontrolovana orientace. U zrn s tvrdou orientaci, oznacovanych také
jako porfyroklasty typu 2, neni vztah k misorientaci zrn znam. U porfyroklasta typu 2 je
pozorovana mikrofrakturace, zatimco u porfyroklasti typu 1 nebyla pozorovana.
Mikrofrakturace se u porfyroklastl typu 2 zda byt mechanismem pro nukleaci novych
zrn, jejimz vysledkem neni hostitelem kontrolovana rekrystalizace (Kruse a kol., 2001).
Plasticka deformace je u zrn s tvrdou orientaci lokalizovdna na kontaktnich plochach
zrn, kterd jsou charakteristickd unduléznim zhéSenim, pfitomnosti mikrofraktur

a deformacniho paskovani (Stiinitz a kol., 2003).
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Vyvoj mikrostruktur byl popsan v praci Kruseho a kol. (2001) na norskych
anortozitovych mylonitech. Zde byly rozliSeny tfi odliSné zdznamy deformace zavislé
na intenzit¢ deformace.
undulozné zhasi, jsou ptitomny pasy zalomeni a struktury jadra a plasté. Jind zrna jsou
intenzivné zdvojcaténa. Objevuje se dvojcaténi podle karlovarského, periklinového
a albitového zakona. Rekrystalovand zrna jsou zastoupena v horniné 10-20%, netvofi
souvislé vrstvy a obvykle nejsou dvojcatna. Hranice zrn a hranice past zalomeni jsou
casto vroubkované od vyklenovani hranic (Kruse a kol., 2001).

Proporcionalni zastoupeni rekrystalovanych zrn narlistd s rostouci intenzitou
deformace. Pokud je rekrystalizovano 25-30% zrn, lze makroskopicky pozorovat
minerdlni lineaci. Toto nastava pii stfedni intenzit¢ deformace. Mnohé porfyroklasty
jsou silné protazené a obklopované matrix z rekrystalizovanych zrn. VéEtSina zrn je
rekrystalizovanad a polysynteticky zdvojcaténd. Rekrystalizovana zrna se tvoii podél
planarnich defektii (napf. mikrofraktur). Porfyroklasty 1ze rozdélit na porfyroklasty typu
1, které maji vysoky pomér stran, rovné hranice zrn a polysynteticka dvojcata albitu,
ktera jsou orientovana v nizkém tihlu k foliaci. Porfyroklasty typu 1 (Kruse a kol., 2001)
rekrystalizuji na okrajich foliacnich ploch a/nebo podél uzkych paskt v porfyroklastech
orientovanych subparalelné k foliaci. Porfyroklasty typu 2 maji niz§i pomér stran a
nepravidelné hranice zrn. Rekrystalizované oblasti tvoifi bodcovité uzké zony
v porfyroklastech (Kruse a kol., 2001).

S progresivni deformaci nartistd proporcionalni zastoupeni rekrystalizovanych zrn
az k aplnému vymizeni porfyroklastl za nejvyssi intenzity deformace. Porfyroklasty
irekrystalizovand zrna jsou zdvojcaténd podle albitového, karlovarského nebo
periklinového zakona. Dynamické rekrystalizace siln¢ zménila ptivodni mikrostrukturu.

Porfyroklasty typu 1 a typu 2 jsou tézko odlisitelné (Kruse a kol., 2001).

2.16 Deformace kfemeno-zivcovych agregatu

Za velmi nizkych teplot se kiemen i zivec deformuji kiehkou deformaci (obr. 5).
Z mikrostrukturnich pozorovani vyplyva, ze zZivec je za téchto podminek mékéi fazi
diky pfitomnosti ploch klivaze, které snizuji jeho pevnost. Bézné se tvofi kataklasticka

foliace fragmentovanych zrn s frakturami a pfednostni orientace slid (Evans, 1988).
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Pti mirném zvySeni teploty se zivec stale deformuje kiehce, zatimco kiemen se
deformuje duktilné disloka¢nim skluzem a tokem (Fitz Gerald a Stiinitz, 1993, Stiinitz a
se stavad mekei fazi.

Za stfednich az vysokych teplot se zivec 1 kiemen deformuji disloka¢nim a
difiznim tokem. Minerdly mohou tvofit monomineralni nebo polymineralni Zebrova
zrna, ktera mohou vyvolat paskovany vzhled horniny. Zivec a kiemen zaznamenavaji
obdobnou intenzitu deformace a zda se, Ze je mezi nimi velmi maly rozdil v pevnosti

(Hippertt a kol., 2001).

pevnost

1 o h
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o
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Q:) — fs| —— ~400°C
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—— ;
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Obr. 5: Zmény v chovani kifemeno-Zivcovych agregatl s hloubkou: graf zavislosti
pevnosti na hloubce. Za velmi nizkych teplot se oba mineraly chovaji kiehce (rovna
¢ara v grafu), ale zivec je m¢kéim minerdlem. Za nizkych az stiednich teplot se kiemen
deformuje disloka¢nim tokem a Zivec je tvrdsi fazi (kiivka), tvofi struktury jadra a
plasté. Za vysokych teplot se kiemen i Zivec deformuji dislokaénim tokem a jejich
pevnost je velmi podobna.

qtz = kemen, fsp = zivec (pfevzato z Passchier a Trouw, 2005, upraveno).
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3 Zapadni Karpaty

Zapadni Karpaty tvofi nejsevernéjsi ¢ast alpsko-karpatského orogenniho systému
(obr. 6), navazujic na Vychodni Alpy na zdpadé a Vychodni Karpaty na vychod¢.
Tradicné jsou déleny do tfi celkll na vné&jSi, centralni a vnitini Zapadni Karpaty
(PlaSienka a kol., 1997), n¢ktefi autofi (napt. Kovacik, 1998) ¢leni Zapadni Karpaty
na vnéjsi flySové pasmo, pieninské bradlové pasmo a vnitini Karpaty.

Dnesni strukturni podoba Zapadnich Karpat byla formovana béhem pozdné
jurského — terciérniho orogenniho subdukéné-kolizniho procesu v tethydni mobilni zoné
mezi stabilni severoevropskou deskou a pohybujicimi se apulsko-adriatickymi

kontinentalnimi bloky.

7

ZKPAON! KARP

MOLASOVA ZONA

V‘?CHDDNE' ALPY

uernské okno

JIZNI ALPY

Obr. 6: Tektonickd skica Zapadnich Karpat v alpsko-karpatském orogennim systému;
CZK = centralni Zapadni Karpaty, SVA = Severni Vapencové Alpy, VZK = vngjsi
Zapadni Karpaty (pfevzato z Plasienka a kol., 1997, upraveno).
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V kenozoiku dochazi k uzavieni subduk¢ni zony Pieniny - Liguria, coz vede
k extruzi domén centrdlnich a wvnitfnich Zapadnich Karpat spojené se zkracenim
orogenniho pdsma. Spodné miocénni kolize Zapadnich Karpat se severoevropskou
platformou vedla ke zméné¢ sméru pohybu presunované desky a byla spojena s rotaci
ve smeru hodinovych ruc¢icek a nadnesenim rigidnich bloka fundamentu (PlaSienka a
kol., 1994).

Centralni Zapadni Karpaty jsou pokraCovanim austro-alpinského systému,
naproti tomu vnitini Zapadni Karpaty maji spojitost s jihoalpinsko-dinaridskym
systtmem. Ani jeden ze systémil nejevi spole¢né znaky s Vychodnimi Karpaty a

Balkanidy. Mocnost karpatské kiiry je v rozmezi 30-55 km (Bielik a kol., 2004).

3.1 Centralni Zapadni Karpaty

Centralni Zapadni Karpaty zahrnuji tfi velké jednotky slozené z variského
fundamentu a pozdné paleozoického az mesozoického metasedimentarniho pokryvu.
Od severu k jihu jsou to jednotky tatranska, veporskd a gemerska. Jednotky jsou
oddéleny spodné paleozoickymi az mesozoickymi oceanskymi bazény.

Litologické slozeni a tektometamorfni historie téchto tfi jednotek naznacuje
afinitu ke dvéma odliSnym korovym blokiim, severnimu a jiznimu, které jsou oddé€leny
nasunovou zonou korového méfitka (Plasienka a kol., 1997). Jizni blok je tvofen spodné
paleozoickymi vulkanosedimentarnimi sekvencemi gemerské jednotky a karbonskym
az triasovym pokryvem. Pivod jizniho bloku se poklada do externi variské zony (Bielik
a kol., 2004), byl postizen variskou metamorfézou nizkého az stfedniho stupné.

Severni blok zahrnuje vysoce metamorfované horniny, granitoidy a permsky
az spodné kiidovy metamorfovany pokryv tatranské a veporské jednotky, vznikly
v interni zoné variscid (Plasienka a kol., 1997, Bielik a kol., 2004). Horniny jsou
postizeny variskou metamorféozou nizkého az stiedniho stupné. Oba bloky jsou
tektonicky pfekryty nemetamorfovanymi azslabé metamorfovanymi piikrovy:
turnanskym, silickym, cho¢skym a kriznanskym (Plasienka a kol., 1997).

Podle Bielika a kol. (2004) ptepracovava variskd nasunova struktura kadomsky
fundament, ktery je pohiben pod neogennimi sedimenty jihoslovenského bazénu. Tento
fundament se vytvoril béhem variské orogeneze pii kolizi Gondwany a Laurasie (Bielik

a kol., 2004).
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Po variské kolizi doSlo ke ztenCeni kiry a nésledné k extenzi a vmisténi
granitoidnich plutoni. VySe metamorfované horniny jsou fazeny k jadrovym
komplexiim exhumovanym diky variské kolizi (Plasienka a kol., 1997).

Kiidova konvergence vedla k slouceni tiech hlavnich jednotek a piesunuti pozdné
paleozoickych az spodnokiidovych platformnich a sedimentarnich sekvenci cho¢ského,
turianského a silického piikrovu. Vysledkem konvergence tii hlavnich jednotek je
ptikrovu jsou to tatrikum, veporikum a gemerikum. Deformace a metamorfni pretisk,
vznikl¢é v kiidé, vedly k metamorfnim pireménam ve spodni facii zelenych bfidlic
v gemeriku, ve svrchni facii zelenych bfidlic az amfibolitové facii ve veporiku a

prehnit-pumpellyitové facii v tatriku (Plasienka a kol., 1997).

3.1.1 Veporska jednotka (veporikum)

Pohled na geologickou stavbu veporské jednotky se meénil po celé dvacaté
stoleti. Nejdiive byla délena na pasma l'ubietovské, kraklovské, kralovohol'ské a
kohutské (Zoubek,1936), pozdéji Klinec (1966) odlisSil komplexy fundamentu a
sedimentarni obalové série — hronsky a kral'ovohol'sky komplex, sérii Foederata a dalsi.
Ackoli se veporska jednotka obvykle povazuje za celek, néktefi autofi rozdéluji
veporikum na dvé nezavislé jednotky — severoveporickou a jihoveporickou jednotku
(Bezak, 1991), nebo odlisné zony - severni supratatrickou zonu a jizni veporickou zénu
(Putis, 1994). Toto déleni zdGvodiuji predevSim srovnatelnou litologii jednotek
(resp. zon).

Veporska jednotka (obr. 7) je tvofena predalpinskym fundamentem a pozdné
paleozoickym az mesozoickym pokryvem. Nachdzime zde i prekambrické horniny,

Struktura veporského krystalinika je charakteristicka severovychod-jihozapadné
protazenymi pasmy odliSnych litologii (obr. 7). Struktura fundamentu je Clenéna do
dvou komplexti podle strukturni pozice a litologie. Podlozni hronsky komplex je tvoten
pararulami, svory a amfibolity, které nesou zdznam variské a alpinské metamorfozy,
v obou pripadech dosahujici staurolitové az kyanitové zony (Siman a kol., 1996b).
Strukturné nadlozni kralovohol'sky komplex je tvoifen pozdné devonskymi migmatity,
anatektickymi ortorulami (Faryad a kol., 1999) a n€kolika vétSimi intruzivnimi télesy

spodné karbonskych S-granitoidd a svrchné karbonskych tonalitd (Bibikova a kol.,
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1988, 1990). Migmatity a anatektické ortoruly dosdhly v prabéhu variského cyklu
podminek parcidlniho taveni a béhem alpinského cyklu byly pretistény ve facii zelenych
bridlic (Plasienka a kol., 1997). Svrchné variské granitoidy jsou postizeny jen alpinskou
metamorfézou ve facii zelenych btidlic. Jizni ¢ast veporské jednotky — gemersko-
veporskd kontaktni zéna je tvofena biidlicemi, metaarkdzami a metapiskovci

(Vozérova, 1990).
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Obr. 7: Tektonickd mapa veporika (pfevzato z Plasienka a kol., 1999, upraveno).

Fundament veporského krystalinika je tvofen dvémi litotektonickymi komplexy,
které vykazuji heterogenni stupen alpinského piepracovani. Inverzni korové struktura
(granitoidy lezici na metasedimentech) je vysledkem piavodni variské stratifikace
(Bezdk a kol., 1997). Gemersko-veporska kontaktni zéna je tvotfena biidlicemi, které
dosahly podminek svrchni facie zelenych biidlic az amfibolitové facie v pribchu
variského 1 alpinského orogenniho cyklu (Jetabek a kol., 2008).

Ve veporské jednotce rozliSuje Biely (1964) dvé odlisné pokryvné formace
s odlisnymi litologiemi. Permotriasova paraautochtonni jednotka Foederata lezi na

horninach fundamentu jizni, vychodni a stfedni ¢asti veporu. Permska az spodné
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kiidova jednotka Velkého Boku tvofi nadlozi na severnim okraji veporu. Alpinska
metamorféza dosahla jen velmi nizkého stupné ve Velkém Boku a nizké facie zelenych
bridlic ve Foederaté (Luptak a kol., 2003).

Ve vychodni ¢asti veporské jednotky je nejlépe sledovatelna démova strukturu
s cibulovitym uspotfadanim riznych fundamentéalnich a pokryvnych komplext, ktera je

oznacovana jako veporsky dom (Plasienka a kol., 1997, Janédk a kol., 2001).
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4 Metamorfni podminky a strukturni zaznam deformaci
veporského krystalinika

Ve veporiku popisuje vétSina autorti strukturni zdznam variské a dvou alpinskych
deformacnich udélosti. N&kteti autofi vSak uvadi starSi deformacni zaznam.
Bezak (1991) a Dallmeyer a kol. (1996) popisuji jako nejstarsi kadomskou deformaci,
ktera prob¢hla v amfibolitové facii za teplot 600-650 °C pied 508 Ma.

Ve variském fundamentu veporské jednotky byly Jefdbkem a kol. (2007)
rozliSeny projevy tfech hlavnich deformacnich udélosti a dvou v jeho pokryvu. Prvni
deformace je interpretovana jako zaznam polyfazové variské deformace, kterd postihuje
pouze fundament a je misty intenzivné piepracovana béhem pozd¢jsich deformaci. Dvé
pozd¢jsi deformace, které postihly fundament i pokryv, jsou pfipisovany prvni a druhé
alpinské deformaci.

Variskd metamorfoza byla pravdépodobné polyfazova (Janak a kol., 2008) a
indikuje P —T podminky 450-530 °C a 4-5 kbar (Bezédk, 1991). Podle Simana a kol.
(1996a) doséhla regionalni metamorféza (500-540 °C, 4,2-7,2 kbar) az podminek
parcialniho taveni (680-730 °C, 2-4 kbar). Vyssi tdaje jsou z mafickych eklogitii, které
zaznamenaly vysokotlakou metamorfézu za 700 °C a 25 kbar pravdépodobné béhem
spodnovariské subdukce (Jandk a kol.,, 2007). Tabyla nasledovana reekvilibraci
v amfibolitové facii za 570-670 °C a 6-8,5 kbar (Jetdbek a kol.,, 2008). Tato
reekvilibrace ukazuje na metamorfni gradient 22-27 °C, ktery zfejmé koresponduje
s pozdnimi fazemi exhumace horké variské spodni kiiry (Jefabek a kol., 2008).

Siman a kol. (1996b) klade kolizni fazi variské metamorfézy do obdobi 380-370
Ma. “°Ar/*°Ar datovani ukazuje na variské zchlazeni, které nastalo pred 370-350 Ma
(Kral a kol., 1996, Dallmeyer a kol., 1996).

Variska deformace vedla k vytvofeni metamorfni foliace (Jandk a kol., 2001,
Jetabek a kol., 2007) ve slidnatych svorech hronského komplexu a v ruldch gemersko-
veporské kontaktni zony a vysokoteplotni stavby a migmatitizace v kral'ovohol'ském
komplexu. Pozdné variské granitoidy misty uchovéavaji magmatickou stavbu, ktera
vykazuje charakteristickou tvarovou pfednostni orientaci biotitu a zivci. V oblastech,
které¢ nebyly postihnuty pozdéjsi deformaci sleduje metamorfni i magmaticka stavba

pfevazné smér vychod - zapad. Mezi deformacni struktury prvni alpinské deformace
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patii k severovychodu mirné upadajici mylonitickd foliace a lineace protazeni smétujici
k vychodu (Jetabek a kol., 2007).

Dalsi deformac¢ni udélost souvisi s alpinskou orogenezi. Podle starSich praci
probéhla regiondlni metamorféza za teplot pfiblizné 350-430 °C a tlakt 2,5-4 kbar
(Korikovsky a kol, 1986), resp. 360-430 °C a cca 4 kbar (Bezdk, 1991), 350-450 °C
(Putis, 1994).
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Obr. 8: Tektonickd skica veporské jednotky s predpoklddanymi alpinskymi
metamorfnimi podminkami, izotermami vrcholnych metamorfnich podminek, *Ar/*°Ar
veéky chladnuti a metamorfnimi zénami podle Jandka a kol. (2001) (pfevzato z Jefabek a

kol., 2008, upraveno).

Horniny vykazuji progradni metamorféozu za teplot 550-600 °C a tlakti 8-12 kbar
(Plasienka a kol, 1999), resp. 500-620 °C a 7-10 kbar (Janak, 2002), 430 - 600 °C a
tlaki 5 - 11 kbar, s gradientem 15-17 °C/km, ktery je charakteristicky pro alpinska
kolizni pasma (Jerabek a kol., 2007, 2008, obr. 8).
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Datovani “°Ar/*’Ar v&ki chladnuti ukazuje dvé populace véka: prvni mezi 115-
105 Ma (Kovacik a kol., 1996) az 101 Ma (Dallmeyer a kol., 1996) a druha v obdobi
87-80 Ma (Dallmeyer a kol., 1996).

Prvni alpinska deformace zptsobuje vznik izoklindlnich vras a transpozici
starSich staveb do nové penetrativni metamorfni foliace v hronském a kralovohol'ském
komplexu, gemersko-veporské kontaktni zon€ a izoklindlni vrasnéni a transpozici
zvrstveni v pokryvnych jednotkdch Foederaté a Velkém Boku. Metamorfni foliace
mirné upada k vychodu nebo jihu a obsahuje lineaci protaZeni ve sméru vychod - zapad
az vychodoseverovychod - zapadojihozapad.

V pribéhu druhé alpinské deformacni udalosti byly vytvofeny vrasy velkého
métitka v hronském komplexu a gemersko-veporské kontaktni zoné€ a krenulacni klivaz
upadajici k jihovychodu v kral'ovohol'ském komplexu a pokryvnych formacich (Jetabek
a kol., 2007).

4.1 Mikrostrukturni zaznam deformaci

Podrobnd mikrostrukturni studie byla popséna v praci Jetdbka a kol. (2007) a
soustiedila se pfedevsim na kral'ovoholsky komplex. Rysy mikrostruktur v granitoidech
se napfi¢ kralovohol'skym komplexem pfili§ neliSi. V mikrostrukturach dominuje prvni
alpinskd deformace, pfestoze nckteré mineraly misty zachovavaji reliktni
mikrostruktury pfedalpinské, misty jsou pozorovatelné projevy pietiSténi druhou
alpinskou deformaci. Pro zjisténi rekrystalizaénich mechanismti, typu napéti a
kinematiky prvni alpinské deformace byla vyuzita mikrostrukturni a texturni analyza

plagioklasu a kiemene.

4.1.1 Mikrostruktury zivct

Mikrostruktury zivcl jsou kontrolovany metamorfnimi reakcemi v prubéhu
prvni alpinské deformacni udélosti. Pivodni magmaticky plagioklas a porfyroklasty K-
zivece jsou nahrazeny albitem, nékteré se rozpadaji na albit a sericit. Mala
neokrystalovana zrna albitu se vyskytuji pfimo na kontaktu s plivodnimi porfyroklasty
nebo roztrousené v zakladni hmoté, kde se obvykle vyskytuji spolu s kifemenem a
sericitem (Jetdbek a kol.,, 2007). Podle PutiSe (1994) indikuji mikrostruktury

semiduktilni chovéani plagioklasu a deformaci v hloubce 10-15 km. Madards a kol.
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(1996) predpoklada vznik mikrostruktur plagioklasu v poli zplostujici deformace, diky
témét nulovému rozdilu mezi xz a yz fezy. Siman a kol. (1996b) popisuje sericitizaci,

saussaritizaci a albitizaci plagioklast spjatou s ptitomnosti dostate¢ného mnozstvi fluid.

4.1.2 Textury plagioklasu

Krystalografickd ptfednostni orientace (crystal preferred orientation, CPO)
ptivodniho albitu je slaba, misty az chybi. Rekrystalovany albit ma siln¢jsi CPO, ktera
koinciduje s CPO plvodnich porfyroklasti (Jefabek a kol., 2007). To naznacuje
puvodnim porfyroklastem kontrolovanou neokrystalizaci albitu, kterda je vyvolana
metamorfnimi a kompozi¢nimi zménami v horniné. Absence CPO ve vysoce
deformované albitové matrix a slaba CPO v mén¢ deformované albitové matrix indikuje
progresivni destrukci plvodnim porfyroklastem kontrolované CPO v propojenych

meékkych vrstvach (interconnected weak layers, IWL) (Jetabek a kol., 2007).

4.1.3 Mikrostruktury kiemene

Siman a kol. (1996a) popisuje zhornin veporského fundamentu pouze
nizkoteplotni kataklasticky tok a krystalovou plasticitu kifemene na hranicich zrn nebo
pouze unduldozni zhaSeni. VySe teplotni plasticitu uvadi jen pro migmatity. Podobné
Putis (1994) uvadi v severni ¢asti supratatrika anchimetamorfni rekrystalizaci permsko-
mesozoického pokryvu, kterd je =zachovana v nizkoteplotnich mylonitech az
kataklazitech fundamentu s nizkym stupném rekrystalizace. Nachdzi pouze lokalné
rekrystalizovanad subzrna kfemene na hranicich kifemen-kifemen nebo kiemen-Zivec,
nebo pouze deformacni dvojcata.

V granitoidech kralovohol'ského komplexu lze odlisit tfi typy deformacnich
mikrostruktur kiemene (obr. 9, Jetdbek a kol., 2007), které vznikaji za rGznych
teplotnich podminek a rychlosti deformace (obr. 10). Vztahuji se ke ttem hlavnim
deformac¢nim udélostem zaznamenanym ve veporské jednotce.

Mikrostruktury prvniho typu byly pozorovany pouze v doménach slabého
pretisku alpinskou deformaci (obr. 9a). Tato mikrostruktura je charakterizovana
vysokoteplotnimi znaky jakymi jsou ostrovni zrna a lalo¢naté hranice velkych

kfemennych zrn, typické pro rekrystalizaci migraci hranic zrn (GBM). Puvodni
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mikrostruktura kiemene pravdépodobné souvisi s magmatickou nebo vysokoteplotni
pozdni fazi variského tektonického cyklu (Jetabek a kol., 2007).

Druhy typ mikrostruktur kfemene je spojen s prvni alpinskou deformaci.
Je charakterizovan tvorbou mikrostruktury jadra a plasté (obr. 9b) na vychod¢ a v centru
kralovoholského komplexu a kompletni rekrystalizaci kiemennych agregata
s lalo€natymi hranicemi zrn na zdpadé (obr. 9c). Pfitomnost mikrostruktury jadra a
plasté indikuje dominanci rekrystalizace rotaci subzrn, zatimco lalo¢natost hranic zrn
zna¢i prechod k rekrystalizaci migraci hranic zrn. Mikrostruktury kiemene napfic
kralovohol'skym komplexem vSak dominantné odpovidaji piirodni rekrystalizaci
mechanismem rotace subzrn.

V nejvychodnéjSich ~ c¢astech ~ kralovohol'ského  komplexu  vykazuji
mikrostruktury charakteristiky pro ptfechod mezi rotaci subzrn a nizkoteplotni
rekrystalizaci vyklenovanim hranic zrn (obr. 9b), pficemz v centrdlni a nejzapadné;jsi
¢asti komplexu odpovidaji pfechodu mezi rotaci subzrn a vysokoteplotni migraci hranic
zrn (obr. 9c, Jetdbek a kol., 2007). Pozorovani ukazuje na gradient teploty a/nebo
rychlosti deformace napfi¢ kralovohol'skym komplexem. Deformacni teploty
pro nejvychodnéjsi cast komplexu podle metamorfnich podminek nadlozni jednotky
Foederata indikuji 380 °C, pro centrdlni a zapadni ¢ast komplexu jsou metamorfni
podminky granitoidi vyssi 450-480 °C (Jefabek a kol., 2007).

V zapadni ¢asti komplexu jsou vysSe popsané mikrostruktury druhého typu slabé
pretiStény nizkoteplotnimi mikrostrukturami tfettho typu, mezi které¢ patii
napf. vroubkovani hranic zrn a raritni mala zrna v trojnych bodech vétSich kiemennych
zrn (Jetabek a kol., 2007). Toto pfetiSténi miZe byt korelovano s nizkoteplotni
rekrystalizaci vyklenovanim hranic podle Stippa a kol. (2002). Stejné pietisky se
objevuji také v jihovychodni ¢asti kralovoholského komplexu, kde se objevuje

nizkoteplotni rekrystalizace kiemene podél diskrétnich stfiznych ploch, které protinaji

Tteti typ mikrostruktur je asociovan s vrasnénim v prub¢hu druhé alpinské
deformacni udalosti, tj. se slabym pretisténim granitoidi kralovohol'ského komplexu a
intenzivnim vrasnénim pararul a slidnatych svorti hronského komplexu (Jefabek a kol.,
2007).

[RA4

mohou byt spojeny s pozdni fazi exhumace, kdy dochazelo k tektonické denudaci
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gemerské jednotky stfiznym odstfeSenim na kontaktu veporské a gemerské jednotky

(Jetabek a kol., 2007).

Obr. 9: Charakteristické mikrostruktury granitoidi kral'ovoholského komplexu
veporika: a) vysokoteplotni ostrovni zrna a vyklenuté hranice zrn, b) stfedné teplotni
mikrostruktura jadra a plasté a prechod mezi SGR/BLG mikrostrukturami, c¢) zrna
tvotici zalivy a pfechod mezi SGR/GBM mikrostrukturami za stfednich teplot,
d) nizkoteplotni rekrystalizace podél diskrétnich stfiznych ploch (pfevzato z Jetabek a
kol., 2007).

Ve fundamentu veporské jednotky je alpinska deformacni stavba asociovéna
s rastem tlaku a teploty. Tok paralelni s orogenem tak nastal soucasné se zanofenim celé
jednotky. S ristem deformace a metamorfni pfeménou granitoidii vznikaji propojené
mekké vrstvy (interconnected weak layers, IWL), které¢ postupné kontroluji deformaci
krystalinika. Soucasn€ je mikrostruktura kfemene zavisla pouze na ristu teploty smérem
do podlozi. Vazba mezi vznikem alpinské metamorfni foliace a pohtbenim je
podporovana progradni mineralni asociaci IWL, absenci nizkoteplotniho pfetisténi

kifemennych mikrostruktur a nizkou reaktivaci matrix. Chybé¢jici staticka rekrystalizace
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(annealing) a relativné jednotné mikrostruktury kfemene ukazuji na rychly ptechod

z pohibeni k exhumaci (Jetabek a kol., 2007).

1000T [17K]
0.6 0.8 1 1.2 14 1.6 1.8 2
1 1 1 1 L
. p
EE) e &\ ) Hirth and Tullis 1992 | GEOTERMA |
. = 23N + hez vody 16.5 "C/km
107 = 1\.*' 6 o s phdanou vodouw I
18 » 4% I
W - Nt +1
107" ~ 'ﬂf; A \ -
iz . GBM  SGR\ BLG -
o] 2 g > r
woE b tonalska
] § g ;0‘\' o Stfiina -
12 - = Q& g zona |
=) L -
=1 A
q '§ %‘\ & i‘ N, -
"
w42 & ., ' No “ o =
SE B a0
1T >+ ™ kralovoholsky \3 -
= komplex N\
ID LLI [ m m] -
- A s
- E E E & duplex -
ey 2 = F e -
- = Gap
4 @ = O Patersona Luan 1980 -
(g O ® O Hirtha kol 2001 |
& & A Luan aPaterson 1992
¥ | 1 I T T ¥ I 1 ]
1200 1000 200 GO0 400 300 T["C]

Obr. 10: Diagram zavislosti rychlosti deformace, teploty a deformacnich mechanismai.
Zahrnuta jsou experimentalni i1 pfirodni data svyznacenim hranic jednotlivych

mechanismt dynamické rekrystalizace (pfevzato z Jetabek a kol., 2007, upraveno).

Podrobna studie mikrostruktur ukazuje velmi dobrou korelaci se studiemi
z jinych oblasti, napt. z vychodni tonalské stfizné zony (Stipp a kol., 2002), a také
s experimentalnimi daty (obr. 10). Dava ndm tedy velice dobry odhad podminek,

za kterych se mikrostruktury vytvofily.

4.1.4 Textury kiemene

V krystalové ptednostni orientaci (CPO) rekrystalovanych kifemennych zrn
z kral'ovohol'ského komplexu jsou nejtypictéjSimi texturami jednoduché nebo zkiizené
pasy charakterizované maximy lokalizovanymi blizko okraje pélového diagramu, ktery

zobrazuje c-osy, nebo jedinym maximem pobliz sttedu poélového diagramu c-os. Tato
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krystalografickd orientace je typickd pro deformaci kifemene mechanismem
disloka¢niho toku aktivitou bazalnich <a>, rhombickych <a+c> a prismatickych
<c> skluznych systéml. Rizné horniny z jedné oblasti vykazuji témét shodné CPO
(Jetabek a kol., 2007).

Podle PutiSe (1994) dochazi k basdlnim <a> a prizmatickym <a> skluziim a
deformaci Cistym stfihem. Tyto stavby by mély odpovidat transpresi, ke které doslo
v kiid¢, ve sméru vychodoseverovychod a extenzi ve sméru vychodojihovychod.

Podle Jerabka a kol. (2007) vSak sklon jednoduchych nebo zkiizenych pasii
polovych diagrami pro <c> osy a <a> osy sohledem na foliaci ukazuje v obou
piipadech zépadni nebo vychodni smysl pohybu svrchni ¢asti ptikrovu nebo nevykazuje
presvédCivy smér pohybu. Texturni analyza dokazuje, Ze protichidné sméry stfihu se
objevuji 1 v métitku vybrusu. Regiondlni smysl stfihu (Jetabek a kol., 2007) odporuje
diive publikovanému globalnimu vychodnimu sméru (Putis, 1994, Hrouda a kol., 2002)
a je interpretovan jako Cisty stiih regiondlniho méftitka, ktery je lokalné akomodovan
fungovanim stfiznych zon jednoduchého stiihu.

Velikost rekrystalizovanych zrn roste do strukturniho podloZi a je spjata s ristem
teploty ve stfedni ¢asti kral'ovohol’'ského komplexu (Jefabek a kol., 2007).

Jediné dalsi udaje pro CPO kiemene uvadi Puti§ (1994) z paskovanych amfiboliti. CPO
kfemene indikuje ptedalpinsky vysokoteplotni prismaticky <c> skluz a vétSinou Cisty

stiih.

32



5 Nazory na tektometamorfni vyvoj veporského
krystalinika béhem kfidy

Po ukonceni variského magmatismu a pied nastupem konvergence v kiid¢ bylo
v oblasti veporské jednotky cca 200 milionti let relativniho tektonického klidu
dokumentovaného sedimenty. Geoterma veporské kury byla snastupem kiidové
orogeneze jiz ekvilibrovana (Lexa a kol., 2003).

Béhem kiidy byly pfes veporské krystalinikum pifesunuty paleozoické
metasedimenty gemerské jednotky, ¢imz bylo veporikum na ¢as pohibeno a béhem
zanoteni dochazi k horizontadlnimu duktilnimu roztazeni veporského fundamentu ve
sméru vychod-zapad. Diky soucasnému ptisobeni vertikalniho zatizeni a horizontalnich
konvergentnich sil se rozsifeni projevilo ve sméru paralelnim s orogenem (PlaSienka a
kol., 1999, Jerabek a kol., 2007). K exhumaci doSlo pfiblizn¢ v poloviné kiidy
podsunutim tatro-fatrické kury z ptedpoli pod veporskou jednotku (Dallmeyer a kol.,
1996, Plasienka a kol., 1997). V jiznich ¢astech veporské jednotky doslo v této dobé
kintruzi rochoveckého granitu. Koneénd exhumace byla zprostfedkovana
pometamorfnimi kiehkymi transpresnimi zlomy .Veporsky dom byl na konci kiidy jiz
zchlazeny a déle se choval jako rigidni blok (Plasienka a kol., 1999).

Vréna (1980) predpoklada, Zze veporikum a gemerikum byly obdukovany pies
puvodné nadlozni tatridni krystalinikum.

Podle Bezdka (1991) je alpinsky vyvoj charakterizovan transpresnim rezimem,
ktery se projevil sblizenim blokd se severoveporickym a jihoveporickym obalovym
mesozoikem v oblasti odpovidajici nasunu granitoidii na metamorfity krakl'ovské zony.
Dale doSlo ke zméné rezimu z transpresniho na transtenzni, coZ bylo spojeno s vyvojem
nékterych panvi.

Ponékud odlisnou piedstavu podava Puti§ (1994). Kompresi spojenou s uzaviranim
meliatské ocednické domény doslo ke ztlustovani kiry k severu, transpresnimu
vyklenuti béhem spodni kiidy, které bylo spojené s nasunem veporika pies
supratatrikum k severozapadu a extenznimu skluzu k vychodu. Tim se vytvofil
metamorfni zdznam nizkého stupné, ktery Puti§ (1994) spojuje s kontinentalnim
zkracenim.

Podle Madarase a kol. (1996) a Vojtka a kol. (2000) bylo extenzni odstfeSeni

(unroofing, obr. 11) spojeno s nadnesenim (uplift) krystalinického fundamentu.
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Obr. 11: Model extenzniho odstfeSeni centralni Casti veporské jednotky (pievzato

z Madaras a kol., 1996, upraveno).

Podle Plasienky a kol. (1997, 1999) a Janaka a kol. (2001) se veporikum
vyvinulo jako metamorfni jadrovy komplex (obr. 12) po ristu zapadokarpatského
orogenniho klinu. Metamorféza probéhla synexhumacné, byla spojena se zkracenim a
nasuny, které nasledovaly po uzavieni meliatského ocednu, kdy byly ¢asti veporské
jednotky pohibeny za vrcholnych podminek metamorfézy v hloubce 30-35 km.
Exhumace byla spojena s orogen-paralelni extenzi jadrového komplexu a zakoncena
odstfesenim (unroofing) za asistence stale probihajici severojizni konvergence (Janak a

kol., 2001).
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Obr. 12: Model vyvoje veporika jako jadrového komplexu béhem vyvoje
zapadokarpatského orogenniho klinu: a) nasuny ndasledujici po kolizi, b) podsunuti
tatro-fatrické kiiry a exhumace veporika, ¢) exhumace veporského jadrového komplexu

extenzi paralelni orogenu (pfevzato z Janak a kol., 2001, upraveno).

Podle Jerabka a kol. (2007) doslo k heterogenni exhumaci veporika (obr. 13),
ktera je zodpovédna za metamorfni zonalitu pozorovatelnou ve veporské jednotce.
Exhumaci vznikly $pic¢até antiklinalni struktury velkého méfitka. Zaznam alpinské

deformace vznikl za orogen-paralelniho roztékani veporského fundamentu.
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Obr. 13: Model heterogenni exhumace veporského fundamentu (pievzato z Jetabek a

kol., 2008, upraveno).
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6 Zaveér

Pozorovanim deformacnich mikrostruktur optickym mikroskopem lze zjistit
mechanismy a procesy, kterymi byly horniny deformovéany. V piipadé kral'ovohol'ského
komplexu veporika probéhla pfevazna ¢ast deformace v poli dislokac¢niho toku, procesy
rotace subzrn a migraci hranic zrn. K rekrystalizaci doSlo mechanismem vyklenuti
hranic zrn (BLG), mechanismem rotace subzrn (SGR) a mechanismem vysokoteplotni
migrace hranic zrn (GBM), které zaroven zaznamendvaji gradient teploty a/nebo
rychlosti deformace. Vyuzitim diive provedenych experimentt a ptirodnich pozorovani
lze podle typu mikrostruktur aproximovat teplotni podminky deformace, které se
pro studované mikrostruktury kral'ovohol'ského komplexu pohybuji okolo 380-480 °C.

Analyza tvarové prednostni orientace zrn vykazuje pfevazné rovinnou deformaci
az mirn¢ oblatni deformacni elipsoid.

Z méteni krystalové prednostni orientace lze urcit kinematiku deformace.
V krélovohol'ském komplexu byly zjistény rtizné smysly stfihu i v méfitku vybrusu.
Byly interpretovany jako lokalni jednoduché stiihy, které akomoduji regiondlni Cisty
stiih.

Pozorovana data lze déle pouzit také pro vypocet tokového napéti a rychlosti
deformace. Tokové rovnice ndm ddvaji moznost urCit tokové napéti pulsobici
pfi deformaci. Pomoci paleopiezometrie a ze zjisténych teplotné-tlakovych podminek
lze vypocitat rychlost deformace, kterou hornina prodélala. Ve veporiku byly zjistény
rychlosti fadové 10" az 1057,

Na zakladé¢ pozorovani deformacénich mikrostruktur hornin Ize odhadovat
teplotu, rychlost deformace, kinematiku deformace a mechanismy deformace.
Deformacni mikrostruktury ndm dovoluji rekonstruovat vyvoj hornin v podstatné
veétsim méfitku. Ve veporiku byl dokumentovan orogen-paralelni tok, typicky
pro kolizni orogeny, probéhl soucasné¢ se =zanofenim celé¢ jednotky nasunutim

sedimentarnich sekvenci gemerika.
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