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1. Uvod

Geochemie je ve srovnani s ostatnimi védnimi obory zabyvajicimi se studiem Zemé a
vesmiru relativné mladym oborem. Pojem geochemie pouzil poprvé Svycarsky chemik Ch. F.
Schonbein v roce 1838, jenz geochemii oznacil za védu, ktera se bude v budoucnosti zabyvat
chemickou podstatou Zemé. Geochemii lze nejlépe charakterizovat jako obor vyuZivajici
chemické nastroje k feSeni geovédnich problému. Nejvétsi prednosti geochemie je vyuziti
kvantitativnich analytickych dat pri formovani teorii o vzniku a vyvoji Zemé. Soucasti tvorby
téchto teorii jsou kvantitativni modely opirajici se o experimentalni termodynamicka data a
velké mnozstvi chemickych analytickych dat. VE&tSina analytickych dat minerald a hornin byla
ziskana diky rozvoji fyzikalné-chemickych analytickych metod v druhé poloviné 20. stoleti.
Vyvoj kosmologickych teorii vzniku vesmiru a Zemé pozitivné ovlivnilo studium chemického
slozeni meteoritd. Studium radioaktivniho rozpadu umoznilo datovat tento vyvoj a
kvantifikovat geologickou casovou stupnici. Geochemie ndm umoznila stanovit hloubku a
teplotu magmatickych krbti v zemské kiife a svrchnim plasti. Diky geochemickym datim
jsme schopni kvantifikovat teploty a tlaky metamorfnich procest. Geochemie nam rovnéz
umoznila poznat zékonitosti vzniku a vyvoje atmosféry.

Geochemie nepfispiva pouze k rozvoji teoretickych poznatkl o vzniku a vyvoji Zemé a
vesmiru jako celku. Nelze pominout jeji pfinos pifi vyhledavani akumulaci neobnovitelnych
surovinovych zdroji oznacovanych jako loziska nerostnych surovin. Nezastupitelnou tlohu
geochemie sehrava pfi stanovovani miry znecisténi atmosféry a svrchnich partii zemské kury
lidskou cinnosti.

Rozvoj geochemie v prubéhu 19. a 20. stoleti byl uzce spjaty jednak s vyvojem
analytické chemie, jednak s vyvojem teoretické a experimentalni fyzikalni chemie. Jedna se o
typicky hrani¢ni obor, ktery piedstavuje spojovaci ¢lanek mezi chemii a geovédami. Diky
teoriim o vzniku jednotlivych chemickych prvkt mé tento obor silné vazby k astronomii,
respektive k astrofyzice. Vyvoj naSich ptredstav o sloZeni jednotlivych geosfér (zemska kiira,
zemsky plast, jadro) spojuje geochemii uzce s geofyzikou. Snaha o zdokonaleni metod
vyhledavéani lozisek nerostnych surovin vedla zdhy po nalezeni vhodnych analytickych
postupt (emisni spektralni analyza, AAS aj.) ke vzniku geochemickych prospekcnich metod.
Potieba stanoveni miry znecisténi pfirodniho prostiedi lidskou ¢innosti je v poslednich tficeti
letech provéazena rozvojem geochemie Zivotniho prostredi. Relativné samostatnym oborem je
hydrogeochemie, zejména hydrogeochemicky vyzkum mineralnich, ptipadn¢ stolnich vod. Na

druhé strané naprosto samostatnym oborem je chemie morské vody, zajimajici predevSim



piimotské staty. Klimatické zmény, studované a diskutované v poslednich dvaceti letech,
spolu se sledovanim antropogenniho znecis$téni atmosféry, vedly ke vzniku samostatného
oboru chemie atmosféry. Rozvoj analytické chemie (hmotova spektroskopie, neutronova
aktivace, ICP MS, mikrosonda aj.) umoznil vznik geochemie izotopu a studium distribuce
chemickych prvkl vyskytujicich se v pfirodé ve stopovém mnozstvi. V ramci geochemie
izotopl se jako samostatny obor vyclenila izotopovd geochronologie. Vyznamnou soucasti
moderni pedologie je vyzkum distribuce anorganickych a organickych latek v jednotlivych
pudnich horizontech, ktery je Casto chapan jako soucast geochemie zivotniho prostiedi.
Vzhledem k tomu, ze pedosféra je vyrazné ovliviiovana antropogennimi vlivy, je nc¢kdy
pedosféra, spolu se spodni Casti atmosféry oznacovana jako technosféra nebo kriticka zona.

Zemé jako celek, ostatni planety, hvézdy, komety a dal§i vesmirné objekty jsou sloZzeny
z 92 chemickych prvkl. Prvky s vy$$im atomovym Ccislem, tzv. transuranové prvky byly
pfipraveny uméle a jejich ptipadny vyskyt v pfirod¢ je s ohledem na jejich kratky polocas
rozpadu sporny. Nicmén¢ astrofyzikové piedpokladaji jejich mozny vyskyt v pritbé¢hu vzniku
supernov. V pozemskych podminkédch se prvky vyskytuji ryzi nebo ve slouceninach.
Chemickeé prvky a slouceniny se v ptirod¢ vyskytuji ve ttech skupenstvich, tuhém, kapalném a
plynném. Ionizovany stav hmoty oznacovany jako plasma se vyskytuje ve vesmiru, na zemi je
docilovan zatim jen experimentalné v laboratornim méfitku. S chemickymi prvky a jejich
slouc¢eninami se ¢lovék seznamoval od obdobi starovéku (doba bronzova, Zeleznd). Postupné
si Clovek osvojil vyuzivani prvka jako je uhlik, sira, zelezo, méd’, zlato, stiibro, cin, arzén,
antimon, rtut’ a olovo. Vétsina ostatnich chemickych prvki byla vSak objevena az v pribéhu
18. a 19. stoleti, coz souviselo pfedevSim s rozvojem analytické chemie. Rozvoj organické
chemie v prabéhu 20. stoleti vedl k ptipravé celé fady latek, s jejichZ rozSitenim do ptirody se
dnes bohuzel musi potykat geochemie zivotniho prostfedi (DDT, chlorované uhlovodiky,
PCB aj.).

Ptedpokladem vzniku geochemie byl vznik moderni anorganické chemie (Lavoisier,
1789). Prvni soubory udajii o chemickém sloZeni mineralii a hornin zacal vytvaiet Svédsky
chemik J. J. Berzelius v prvni poloving 19. stoleti. Vyznamnym piinosem jak pro rozvoj
anorganické chemie, tak i geochemie byly prace M. V. Lomonosova. Podstatny rozvoj
geochemie nastal po objevu emisni spektralni analyzy (H. R. Kirchhoff, R.W. Bunsen, 1859).
Druhd polovina 19. stoleti je spjatd s objevem periodického zakona D. 1. Mendélejevem
(1834-1906) a jeho periodickou tabulkou prvki (1869). V obdobi mezi vydanim prvni
moderni u¢ebnice anorganické chemie (Lavoisier, 1789) a objevem periodické tabulky prvki

(Mendélejev, 1869) se pocet znamych chemickych prvkl zvétsil z ptivodnich 23 prvki na 67



prvki. Mendélejev sam piedpovédél existenci nékterych prvkid, které byly objeveny az
nasledné¢ (B, Sc, Ga, Ge). Vyznamnym podnétem pro geochemii a geofyziku byl objev
radioaktivity (H. Becquerel, 1896) na néz navazala M. Sklodowska-Curie objevem radia a
polonia. Oba tyto objevy vedly ke vzniku jaderné fyziky a jaderné chemie.

Uvedeny pokrok v rozvoji analytické a anorganické chemie vedl v obdobi mezi obéma
svétovymi valkami k vzniku geochemie jako samostatného védniho oboru. Pro toto obdobi
maji nejvétsi vyznam studie V. M. Goldschmidta v Géttingen (Némecko), F. W. Clarka, H.S.
Washingtona a N. L. Bowena v USA, V. I. Vernadsk¢ho a A. E. Fersmana v Rusku.
Goldschmidt a jeho zZaci se zaslouzili o vyzkum distribuce B, Ge, prvkl vzacnych zemin aj.
v zemské klife a v meteoritech. Obecnou platnost ma jeho rozdé€leni chemickych prvki do
Ctyt skupin (siderofilni, chalkofilni, litofilni a atmofilni) z roku 1923. Americka Skola se
zaslouzila o stanoveni prvnich odhadl primérného slozeni zemskeé kiiry (F.W. Clarke) a o
vyzkum termodynamiky silikatovych systémi (N. L. Bowen). Clarkova monografie Data of
Geochemistry (1924) se stala na dlouhou dobu vyznamnou encyklopedii geochemie
ptirodnich prvki. Bowen zaloZil tradici experimentalni petrologie v Geophysical Laboratory
of Carnegie Institution ve Washingtonu, kterd je dodnes piednim experimentilnim
pracovistém zkoumajicim mimo jiné PT podminky vzniku magmatickych a metamorfovanych
hornin.

Zasluhy V. 1. Vernadského spocivaji vrozvoji biogeochemie a geochemie
radioaktivnich prvki. Jeho Zak A. E. Fersman se zaslouZzil o geochemicky a mineralogicky
vyzkum pegmatitli, popularizaci geochemie a aplikace geochemie pii vyhledavani lozisek
nerostnych surovin. Na studie obou badateli navazal po 2. svétové valce predevSim A. P.
Vinogradov a jeho Zaci (geochronologie, vyzkum mésicnich hornin).

Velmi boutlivy rozvoj po 2. svétové valce zaznamenala jednak geochemické prospekce,
jednak zakladni geochemicky vyzkum. Geochemickd prospekce se stala nedilnou soucasti
metod vyhledavani a prizkumu lozisek nerostnych surovin. Nejvetsi rozsifeni se dostalo
metoddm litogeochemické prospekce (pudni litogeochemie neboli metalometrie a metoda
feCiStnich sedimentll). Metoda feciStnich sedimentli se nasledné uplatnila pfi vyzkumu
zne€isténi vodnich tokl a pfilehlé krajiny vlivem ¢innosti ¢lovéka. Diky tomu jsou metody
geochemické prospekce v souCasnosti vyrazné vice vyuzivany pii mapovani zatézi zivotniho
prostfedi nez ptfi vyhledavani loZisek nerostnych surovin. Zakladni geochemicky vyzkum se
soustfedil na vyuziti geochemie pii feSeni vzniku horninovych komplext (regionalni
litogeochemie) a na aplikaci geochemie pro jejich datovani (geochronologie). Velké mnozstvi

novych geochemickych dat umoznilo postupné vznik dvou obsdhlych encyklopedii



(Wedepohl 1969, Turekian a Holland, 2003). V navaznosti na rozvoj vypocetni techniky jsou
postupné vytvareny rozsahlé databaze geochemickych dat jak na narodni, tak mezinarodni
urovni, které jsou dnes pfistupné i na Internetu. Vyznamnou soucasti zdkladniho
geochemického vyzkumu je rovnéz vyzkum slozeni mési¢nich vzorkd a horninovych vzorkt
ziskanych v prabehu hlubinného vrtani v oblasti kontinentalni a oceanické kliry (mezinarodni
programy /CDP — International Continental Drilling Program a IODP — Intergrated Ocean
Drilling Program). Soulasti strukturni krystalografie je krystalochemie, kterd se zabyva
vztahy mezi stavbou krystalové mifizky minerald a chemickym sloZenim minerali.
Krystalochemicky vyzkum je dnes vyznamnou soucasti pfipravy novych materiald
(geopolymery, fotovoltaické ¢lanky na bazi sulfosoli aj.). Krystalochemie je tudiz vyznamnou

soucasti moderniho materialového inzenyrstvi.



2. Fyzikalné chemické ziklady geochemie

Zakladem vsech geochemickych jevl jsou fyzikdln¢ chemické procesy, které urcuji
chovani jednotlivych prvkd a jejich sloucenin v pfirodé. Tyto procesy meéni fyzikalné
chemicky stav jak nasi Zemé, tak okolniho vesmiru. Zpisobuji jak pohyb jednotlivych
chemickych sloucenin, tak jejich pfemény. Zména fyzikalné¢ chemického stavu ptirodniho
prostiedi je ur€ovana zménou teploty, tlaku a chemického sloZeni jednotlivych prvka tohoto
prostfedi. Predpokladem poznani podstaty geochemickych jevi je studium fyzikalné
chemickych vlastnosti prvkti a jejich sloucenin v pfistupnych c¢astech Zemé a jejim

bezprostiednim okoli (Mé&sic, ostatni planety slunecni soustavy).

Geochemické latky

Zem¢ se skladé z ptirodnich materiala, které vznikaly v pribéhu jejiho vyvoje riznymi
fyzikaln€ chemickymi procesy. Tyto materidly, k nimz patii minerdly, pfirodni roztoky a
ptirodni plyny oznacujeme jako geochemické latky. Dne$ni geochemie zkouma i plsobeni,
distribuci prvkll a sloucenin v pfirod¢€, které vznikaji lidskou c¢innosti (CO,, chlorované
uhlovodiky, aj.). Geochemické latky jsou anorganického i1 organického piivodu a k jejich
zakladnim vlastnostem patii struktura, skupenstvi a chemické slozeni, véetn¢ izotopického

sloZeni.

Struktura latek a chemicka vazba

Vétsina latek tvoficich hmotnou podstatu ptirodniho prostiedi se sklada z atomt, které
poutanych k sobé& elektrostatickou energii, kterou oznacujeme jako chemicka vazba. Atomy se
skladaji ztfi zékladnich stavebnich jednotek — protonti, neutroni a elektronti. Protony a
neutrony tvofi atomové jadro. Protony jsou pozitivné nabité ¢astice, neutrony elektricky naboj
postradaji. Elektrony jsou negativné nabité ¢astice. Neutraln¢ nabité atomy maji shodny pocet
protonti a elektronli. Pocet protonl je oznaCovany jako atomové Cislo. Pocet protonl a
neutrond urcuje atomovou hmotnost. Zakladem chemické vazby je energeticky vyhodna
existence dvou nebo vice elektronli se zapornym nabojem v silovém poli dvou nebo vice
atomovych jader nabitych kladné. Vazebni moznosti atomu jednotlivych prvkl jsou ur€ovany
strukturou elektronového obalu v oblasti nejvice vzdalené od jejich jadra (valencni sféra).
Zpusob existence elektronu je uréovan Ctyfmi kvantovymi ¢isly, pficemz elektrony ve
vngjsich elektronovych sférach maji vyssi energii nez elektrony umisténé ve vnitinich sférach.

V zévislosti na struktufe valencni sféry se vytvareji jednotlivé typy chemické vazby a jeji



struktura rovnéz rozhoduje o konfiguraci prostorovych vazeb. Ochotu s jakou ten, ktery prvek
poskytuje svilj vazebny elektron do vazby s dalSim prvkem lze vypocitat z vazebnych energii,
ioniza¢nich potencidlii a dalSich parametrii chemické vazby a tato veli¢ina se oznacuje jako
elektronegativita. Elektronegativita vyjadiuje miru schopnosti atomu pfijimat elektrony pii
vzniku chemické (iontové) vazby. Prvky s vyrazné odliSnymi hodnotami elektronegativity
mohou jednak vytvéfet pevnéjsi vazby, jednak ponechavat na svych atomech ¢astecny naboj a
vytvaret tak ionty. Atom, ktery vykazuje velkou schopnost piijimat elektrony je povazovany
za vysoce elektronegativni. Naopak atom, ktery elektrony snadno ztraci, vykazuje nizkou
hodnotu elektronegativity. Elektronegativita urcit¢ého prvku je zavisla rovnéz na pozici
daného prvku vurCité vazbé. Napiiklad uhlik vykazuje riiznou miru elektronegativity
v zavislosti na délce fetézclii v organickych latkdch oznafovanych jako alkany. Hodnoty
elektronegativity jsou bezrozmérné a umoznuji ndm posuzovat miru pevnosti iontové vazby.
V zavislosti na uspotfadani valenéni sféry se obvykle rozlisuje kovalentni, iontova a kovova
vazba.

Iontovd vazba mezi atomy nebo molekulami je vysledkem ptenosu jednoho nebo
vétsiho poctu elektronlt z jednoho atomu na jiny atom. Atom ztracejici elektron ziskava
pozitivni naboj, kdezto atom elektron ptijimajici ma nasledn¢ naboj negativni. lontové vazby
jsou obvyklé mezi dvojici kov — nekov, kdy kov ma podobu atomu s pozitivnim nabojem
(kationu), kdeZto nekov vystupuje v podobé& atomu s negativnim nabojem (anionu). V ptipadé
kovalentni vazby jsou vazebni elektrony sdileny obéma atomy. S takovouto vazbou se
setkdvame u nekovil. Tontova a kovalentni vazba predstavuje dva protikladné typy chemické
vazby. Vazby mezi atomy nejsou obvykle vyhranéné iontové nebo vyhranéné kovalentni.
Prikladem takovéto vazby jsou polarni vazby, ozna¢ované také jako dipodly (napt. O—H, C-O,
H-F, C-Cl). V n¢kterych piipadech se vyskytuje vazba oznacovana jako quadrupolova (napf.
CO). Zvlastnim ptipadem dipdlové vazby jsou vedikové mistky, které se vyskytuji napt. ve
vodé (H-O). Pro rozliSeni kovalentni a iontové vazby lze vyuzit hodnoty elektronegativity.
Atom, ktery elektron ochotné pfijimad ma vysokou hodnotu elektronegativity, kdezto atom,
ktery elektron rad¢ji ztraci, ma hodnotu elektronegativity nizkou.

Zvlastnim ptipadem vazebnich sil jsou Van der Waalsovy sily, které piedstavuji slabé,
kratce pusobici sily mezi molekulami. Tyto sily maji velky vyznam v jilovych mineralech a
ve struktufe vody. Jejich plisobeni se projevuje zejména v interakci mezi dipoly a quadrupdly

a ma pievazné elektrostatickou povahu. Z ptirody zname tfi typy téchto sil —



sily zptsobujici interakci mezi stalymi dipoly rGznych molekul, stalé dipoly, které mohou
indukovat dipdly nepoldrnich molekul a Londonova disperze, jez zpusobuje polarizaci
molekul.

V pevnych latkach siontovou vazbou maji nejvétsi vyznam elektrostatické sily
vyplyvajici z podstaty iontové vazby, kdezto kovalentni vazba a van der Waalsovy sily zde
hraji podtadnou roli. Typickym ptikladem iontové vazby je chlorid sodny (kamenna stl). Pro
pevné latky s iontovou vazbou je typicky vyssi bod tani, asto vyssi nez 1 000 °C. Takovéto
pevné latky jsou rovnéz dobrym vodi¢em tepla a elektrického proudu. Rozpustnost latek
s iontovou vazbou ve vodé je obvykle vysokd, fadové v desitkdch az stovkach gramii na
kilogram vody. Kovalentni vazba je typicka pro nékteré velmi rozsifené mineraly jako je
kifemen, alumosilikaty a jilové mineraly. Rozpustnost latek s kovalentni vazbou ve vod¢ je
vyrazn¢ niz8i nez v ptipad¢ latek s iontovou vazbou.

Molekulova vazba spojena s existenci van der Waalsovych sil nebo vodikovych miistkii
je typickd pro organické latky, vyskytuje se vSak i ve struktufe jilovych mineralti nebo ve
struktufe ledu. Od vySe uvedenych vazeb se svym charakterem a vlastnostmi odliSuje kovova
vazba, typicka pro kovy, v niz pievazuji elektrostatické sily. Elektrony jednotlivych atomu
jsou rovnomérné rozmistény v celé krystalové mfiizce.

Velké mnozstvi ptirodnich pevnych latek postradd urcité pravidelné uspotradani své
struktury. Takovéto latky oznacujeme jako amorfni. Typickym piikladem amorfni latky je
sklo nebo opal. Intermolekularni vazby v amorfnich latkach zprostfedkovavaji van der
Waalsovy sily nebo vodikové mistky.

Krystalické miizky piirodnich latek nemaji Casto z riznych divodi idedlni podobu,
odpovidajici teoretickym predpokladim. Pfirodni krystaly vykazuji rizné mnozstvi defektii
krystalové miizky. Typickymi defekty pfirodnich krystali jsou bodové defekty, jako jsou
vakance, nebo drobné necistoty zpilisobené pritomnosti cizorodych iontti. Linearni defekty se
projevuji dislokacemi krystalové miizky nebo vznikem komplikovanych deformaci mtizky.

Chemickeé vlastnosti latek jsou vyznamné ovliviiovany velikosti jednotlivych iontii, ktera
je obvykle vyjadiovdna hodnotou jejich poloméru. Pozitivné nabité atomy, kationy maji
obvykle mensi iontovy polomér nez negativné¢ nabité atomy, aniony. lontovy polomér se
soucasn¢ zmensuje se zvySovanim naboje daného iontu.

Geochemicka klasifikace prvki

V névaznosti na periodicky systém prvki navrzeny Mend¢lejevem byly v minulosti

vytvafeny razné geochemické klasifikace prvkl. Nejvice rozsifend je klasifikace

Goldschmidtova (1923), rozd€lujici prvky do Ctyt skupin (siderofilni, chalkofilni, litofilni,
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atmofilni). Aktudlni uprava této klasifikace jest¢ vyclenuje skupinu biofilnich prvki.
V geochemii magmatickych hornin se dnes ¢asto pouzivd rozdéleni vybranych prvka na
prvky kompatibilni, vstupujici pfednostné do miizky prvnich krystalujicich mineralti a prvky
nekompatibilni, které se akumuluji ve zbytkové tavening€. Na zaklad¢ velikosti iontového
potencialu jsou nekompatibilni prvky rozdélovany dale na prvky s vysokym (HFS — high field
strength) a nizkym nabojem (LFS — low field strength). Prvky s nizkym nébojem (Cs, Rb, K,
Ba, Sr) se oznacuji Casto téZ jako velké litofilni prvky (LIL — large ion lithophile).
K typickym HFS prvkim patii Th, U, Hf, Nb, Ta a prvky vzacnych zemin (REE). Skupina
prvkl na prechodu mezi nekompatibilnimi a kompatibilnimi prvky se n¢kdy oznacuje jako

prvky tranzitni (Mn, Co, Zn, Cu, Ni).

Izotopy

Atomy, jejichz jadra maji stejny pocet protont, ale rizny pocet neutroni oznacujeme
jako izotopy. V soucasné dobé zname asi 300 stabilnich a vice nez 1 200 radioaktivnich
izotopl, z nichz pouze 50 izotopl vznikd v pfirodnich podminkédch. Radioaktivni izotopy
nejsou schopny trvalé existence a radioaktivnimi procesy se méni na jina atomova jadra.
Obvykle rozlisujeme tézké radioaktivni izotopy vytvarejici tfi rozpadové fady (uran-radiovou,
aktiniovou a thoriovou) a prvky, které maji jak stabilni izotopy, tak ptfirozené radioaktivni

izotopy s velkym polotasem rozpadu (K, *Rb, '*’

Re aj.). Rozpadem radioaktivnich
matefskych prvki vznikaji deefiné izotopy oznadované jako radiogenni izotopy (*’Ca, *Ar,
¥7Sr, ""70s). V piirodé mimoto existuji lehké radioaktivni izotopy s kratkym polotasem
rozpadu ("*C, '°Be, *H), které vznikaji G&inkem kosmického zéteni i v soudasnosti. Vyznamné
mnozstvi umélych radioaktivnich izotopt se dostalo do piirodniho prostiedi (typicky *’Cs)
v pribéhu pozemnich zkousek jadernych zbrani a nasledkem havarii jadernych reaktort
(Cernobyl, Fukusima).

Procesy radioaktivniho rozpadu, spolu s dal§imi fyzikaln¢ chemickymi procesy
zpusobuji variabilitu izotopického slozeni jednotlivych prvki, které oznacujeme jako proces
izotopické frakcionace. Konstantni rychlosti rozpadu piirozenych radioaktivnich prvki se
vyuziva ke stanoveni stafi minerall a hornin, ptipadné ke stanoveni staii procesu, které se na
nasledné preméné hornin a minerali podilely (regionalni metamorféza, vznik rudnich lozisek
apod.). Toto studium reprezentuje dnes samostatny védni obor — geochronologie. Pii ur€ovani
stafi se obvykle vychdzi z obsahu radioaktivnich a stabilnich izotopli rozpadovych fad

(**U/”%°Pb, 2°U/2%Pb, *'Rb/*'Sr), resp. z poméru radioaktivnich a stabilnich prvka (U/Pb).

Studium frakcionace izotopli se vyuziva rovnéz k feSeni problémui pltvodniho zdroje dané
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horniny nebo k poznani vyvoje ur¢it¢ého geochemického systému. V tomto piipad¢ se Casto
vyuziva studium frakcionace stabilnich izotopii. Vzhledem k tomu, Ze izotopické variace
zpusobené frakcionaci stabilnich izotopd jsou velmi malé, je mozné pouze srovnani téchto
zmén s uréitym pracovnim standardem. V tomto piipadé se méteni vztahuji k mezinarodnim
standardiim se znamym izotopickym slozenim a vysledné hodnoty se vyjadiuji hodnotou 6
(delta), ktera vychazi ze vztahu (R,, — Rg)/Rg x 1000. Hodnota R je ptislusnym izotopickym
pomérem (D/H, *0/'°0) a vysledna hodnota & se vyjadiuje v jednotkach %o (promile).

Skupenstvi latek

Latky mohou v prirod¢ existovat ve tfech skupenstvich — plynném, kapalném a tuhém.
Zvlastnim ptipadem kapalného skupenstvi jsou elektrolytické roztoky. Elektrolytické roztoky
jsou roztoky, v nichz rozpusténé latky jsou disociovany na ionty, které maji elektricky naboj.
Typickym ptikladem pfirodniho elektrolytického roztoku je motska voda, nicméné vSechny
prirodni vody predstavuji elektrolyty. Nékteré latky, napt. voda se v pifirod¢ vyskytuji ve
vSech tfech skupenstvich, n€které mohou existovat pouze v jednom skupenstvi. Nékdy se
jesté uvazuje o ¢tvrtém skupenstvi, kterym je plasma. V plasmatickém stavu se mohou latky

vyskytovat pti velmi vysokych teplotach nebo v elektrickych vybojich.

Geochemicky systém

Geochemickym systémem nazyvame tu ¢ast Zem¢é nebo okolniho vesmiru, jejiz
chemické vlastnosti a chovéani studujeme. VSe co se nachdzi mimo studovany systém, je
oznacovano jako okoli. Podle moznosti latkové vymény geochemického systému se svym
okolim rozliSujeme uzaviené a oteviené¢ geochemické systémy. V uzavieném systému muize
dochézet k energetick¢é vyméné sjeho okolim, vylouc¢ena je vSak latkovd vyména. U
oteviené¢ho systému muze dohazet jak k energetické vymeéné, tak latkové vyméné s jeho
okolim. Pro podrobné studium vlastnosti a chovéani systému jsou nejvhodnéjsi uzaviené
systtmy a to i v pfipad¢, kdy je uzavienost systému limitovdna jen uréitym casovym
obdobim. Zvlastnim pfipadem geochemického systému jsou rezervoary, které jsou natolik
veliké, Ze ptipadna energetickd nebo latkovd vymeéna s jejich okolim nemé vyznamny vliv na
celkové chovani daného systému. Piikladem takovéhoto rezervoaru muze byt ocean nebo
atmosféra.

Geochemické systémy se skladaji z jednotlivych chemickych slozek, coz jsou nezavisla
chemicka individua (napf. plagioklasy tvoii pevny roztok albitové a anortitové slozky,

pfi¢emz na slozeni tohoto mineralu se podili pét prvkl Ca, Na, Al, Si, O). Zakladni stavebnim
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prvkem geochemického systému jsou elementarni Castice, predstavované jednotlivymi atomy
nebo molekulami. Chemické slozky jsou definovany stalym chemickym sloZenim. Pod
chemickymi slozkami si mizeme piedstavit ionty, molekuly plynt nebo kapalin, pevné faze
(napf. albit). Zdanlivé jednoduché geochemické systémy mohou byt tvofeny vétsim poctem
chemickych slozek.

Piikladem takovéhoto systému miiZze byt systém CaSO,; + H,O. V tomto systému se
mohou vyskytovat nasledujici slozky, voda ve form¢ kapaliny nebo pary, pevné slouceniny
jako je vodnaty sadrovec nebo bezvody anhydrit a fada jednotlivych iontd — Ca", SO4%,
CaSO,’, H" a OH".

Chemické slozky vytvareji faze systéemu. Faze je definovana jako ta ¢ast systému, ktera
je homogenni, fyzikalné odliSitelnd a oddélend od ostatnich fazi hrani¢nimi plochami, na
nichz se vlastnosti skokem méni. V pfipadu, Ze se systém sklada z jedné faze, oznacujeme
takovyto systém za homogenni. Naopak systémy tvofené vétsim poctem fazi jsou systémy
heterogenni. Faze mohou byt reprezentovany Cistymi latkami nebo homogennimi smésmi.
Dokonalad rozpustnost plynli zpiisobuje, Ze plyny jsou reprezentovany jako jedina faze.
Rovnéz smés dvou vzdjemné dobfe misitelnych kapalin piedstavuje jedinou fazi.
Geochemicky systém obvykle popisujeme prostiednictvim jednotlivych fazi. Z hlediska poc¢tu
fazi nejcastéji rozliSujeme systémy slozené z jedné, dvou, tii, ptipadné vice fazi. Typickym
jednofazovym systémem je homogenni smés vétSiho poctu plynli nebo tavenina vznikla
roztavenim vétsitho poc¢tu dobfe misitelnych slozek. Typickym dvojfazovym systémem je
tavenina tvofena dvéma obtizné misitelnymi kapalinami (smés sulfidické a bazaltové taveniny
v ptipad¢ Cu-Ni lozisek). NejznaméjSim trojfazovym systémem je systém led — voda — vodni
para.

Soubor vlastnosti systému, kterymi je teplota, tlak a koncentrace jednotlivych latek
uréuje stav systéemu. Koncentrace jednotlivych latek v systému se obvykle vyjadiuje
v molech. Mol je definovan jako mnozstvi latky, ktery odpovida poctu atomt v 12 gramech
uhliku C'%. Skuteény poéet atomi uhliku v tomto mnozstvi je vyjadfovano jako Avogadrova
konstanta. Jeji dnedni hodnota zji§téna experimentalnd méa hodnotu 6,002045 x 10 jednotek
mol”'. Hmotnost jednoho molu ur¢ité latky vyjadiena v gramech je rovna soudtu hmotnosti
atomu obsazenych v dané latce. Tudiz hmotnost jednoho molu nefelinu vyjadieného vzorcem
NaAlSiO, je 142,06 g mol™. Pro vyjadfeni mnozstvi latek v geochemickém systému se
obvykle pouzivaji nasledujici jednotky:

Molalni jednotky vyjadiujici poc¢et moli dané latky na kilogram druhé latky. Druha

latka je oznaCovana jako rozpoustédlo, vSechny ostatni latky se oznacuji jako rozpousténé
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latky. Vyjadfovani v molech se obvykle pouziva pro roztoky nebo jiné, dokonale misitelné
smési. Molarni jednotky vyjadiuji pocet molii dané latky na litr, nebo na dm’ roztoku. U
ziedénych vodnych roztokti pfi nizké teploté a tlaku jsou hodnoty molédlnich a moldrnich
jednotek prakticky totozné. Molarni zlomek vyjadiuje pocet molli sledované latky déleny
celkovym poctem moli vSech latek v dané fazi. Molélni a molarni jednotky jsou pouzivany
pro vodné roztoky, kdezto molarni zlomky jsou pouzivany u nevodnych roztokli nebo u
roztokd pevnych latek.

Stav systému je definovan pomoci proménnych systému nebo s vyuzitim stavovych
funkci. Zmény stavovych funkci jsou zcela zavislé na pocate¢nim a kone¢ném stavu systému.
Zmeény stavu geochemického systému mohou byt rovnovazné (vratné, reverzibilni) nebo
nerovnovazné (nevratné, ireverzibilni).

Vlastnosti geochemickych systému lze rozdélit do tii skupin — extenzivni, intenzivni a
dynamicke. Extenzivni vlastnosti jsou aditivni, jejich hodnota je rovna souctu jednotlivych
jejich casti (hmotnost, objem, tepelny obsah). Intenzivni vlastnosti jsou nezavislé na velikosti
a hmot¢ systému, nejsou aditivni a vztahuji se k jednotlivym bodiim systému (teplota, tlak,
koncentrace latek, elektrochemické potencialy). Intenzivnimi vlastnostmi jsou rovnéz vSechny
specifické vlastnosti vzniklé podilem dvou extenzivnich vlastnosti (specificka hmotnost,
molarni tepelny obsah). Dynamické vlastnosti jsou funkci casu. Zakladni dynamickou

vlastnosti je tok latek mezi jednotlivymi ¢astmi systému.

Termodynamika geochemickych procesii

Termodynamika se zabyva studiem energetickych efekti fyzikaln¢ chemickych
procest. Energetiku chemickych procest studuje chemické termodynamika. Termodynamika
geochemickych procesi, jako dosud nejpropracovanéjsi ¢ast geologické termodynamiky se
zabyva aplikaci zdkont chemické termodynamiky na geochemické systémy. Z hlediska
termodynamiky je geochemicky systém definovan jako skupina latek vzajemné na sebe
pusobicich, kterd je oddélena od svého okoli. Stav systému charakterizuji termodynamické
veli¢iny (objem, teplota, tlak, koncentrace latek, energie aj.). VSechny zmény systému, které
vyvolavaji zménu vSech nebo jen nékterych termodynamickych veli¢in, oznac¢ujeme jako
termodynamicky proces. Termodynamické procesy mohou probihat pii konstantni teploté
(izotermické), konstantnim tlaku (izobarické) nebo pii konstantnim objemu (izochorické).
Procesy, pii nichz termodynamicky systém nepiijimd ani neodevzdava teplo, ale dochazi

k energetické vyméné formou mechanické prace, se oznacuji jako procesy adiabatické.
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Termodynamické zakonitosti geochemickych procesu 1ze vSak studovat jen u systémd,
kde doslo kustaveni rovnovahy. Pochody, které vedou k ustaveni rovnovahy, studuje
kinetika. Vzhledem k tomu, ze geochemické procesy vyskytujici se v prirod€ probihaji ¢asto
velmi pomalu, je pouziti termodynamickych zakonl pfi studiu téchto procestt znacné
omezené. Mimo rovnovaznych systémt proto obvykle jest¢ uvazujeme nestabilni systémy
nebo systémy metastabilni.

Dal$im problémem, s nimz se setkdvame pifi studiu termodynamiky geochemickych
procest, je uzavienost, resp. otevienost systému. V termodynamice jsou obvykle uvazovany
Ctyfi typy systémi:

a) Izolované systéemy — systémy v nichz nedochdzi k vyméné hmoty ani energie

s okolnim prostiedim.

b) Adiabatické systéemy — systémy kde dochdzi k vyméné energie formou prace,

nedochazi vsak k vyméné¢ tepla nebo hmoty.

c) Uzaviené systemy — systémy v nichz miize dochazet k vyméné energie nebo

tepla s okolim, ale nedochazi k latkové vyméne.

d) Otevrené systémy — systémy v nichz dochdzi k vymeén¢ jak energie, tak hmoty

s okolim. Tento typ systémi se v geochemickych procesech uplatiuje
nejcastéji.

Zakonitosti vymeény energie patii k zdkladnim termodynamickym zakoniim. Jestlize se
dostanou do kontaktu dvé, rizné horka télesa, dochazi postupné k vyrovnavani teploty obou
téles a nasledn¢ k ustaveni tepelné rovnovahy. Podminky dosazeni tepelné rovnovahy jsou
obvykle oznacovany jako nulty zakon termodynamiky. Je-li geochemicky systém A v tepelné
rovnovaze se systétmem B a systém C je v teplené rovnovaze se systémem C, pak jsou
v energetické rovnovaze rovnéz systémy A a C. Nasledné prvnim zdakonem termodynamiky
je zékon o zachovani energie, ktery fika, Ze energie mize nabyvat riznych forem, nemuize
vSak dojit k jejimu totdlnimu zniceni nebo naopak k jejimu samovolnému vzniku. Neboli
prace a teplo jsou rovnocennymi formami pfenosu energie, jejiz mnozstvi je ve vesmiru
konstantni. Prace je definovéna jako soucin sily (f) a drahy (s):

dW =df x ds
Z pokusii fyzika Joula v poloviné 19. stoleti vyplynulo, Ze mnozstvi ziskaného tepla (Q)
odpovida mnozstvi vykonané prace (W):

dW =dQ
Dalsi experimenty vedly k definici vyznamné stavové veli¢iny — vnitini energie (U):

dU=dQ - dw
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Kazda latka nebo soustava latek obsahuje urCité mnozstvi energie, které oznacujeme
jako vnitini energii. Vnitini energie je funkci stavu soustavy a je urCovéna piedevSim
teplotou, tlakem a objemem. Absolutni hodnotu vnitini energie urcit nelze, v souladu se
zakonem o zachovani energie lze vSak méfenim zmén tepla a vykonané prace stanovit
velikost zmény vnitini energie pii prechodu termodynamického systému z jednoho stavu do
jiného stavu.

Pro popis chemickych reakci, probihajicich za konstantniho tlaku se pouziva hodnota
entalpie. Jestlize termodynamicky systém za konstantniho tlaku zvétSuje sviij objem, je
zména entalpie veétsi nez zména vnitini energie, a to o pfislusnou objemovou praci. Zmény
vnitini energie nebo entalpie maji vyznam pii rozliSovani endotermického, resp.
exotermického charakteru fyzikalné chemické reakce. V ptipad€ endotermické reakce se teplo
spotfebovava, v piipadé exotermické reakce se teplo naopak uvoliiuje. Standardni hodnoty
entalpii jednotlivych reakci jsou tabelovany pro teplotu 25 °C, tlak 0,1 MPa a jeden mol dané
modifikace latky. Dal$i termodynamické funkce, entropie se pouziva pro vyjadieni degradace
energie pifi raznych fyzikdlné¢ chemickych procesech. Entropie je soufasné mirou
neuspofadani termodynamického systému. Cim ma systém pravideln&j§i uspofadani, tim ma
niz§i hodnotu entropie. Pfechody mezi jednotlivymi skupenstvimi jsou provazeny néhlym
vzristem entropie. Cim je teplota vy3si a stupefi uspofadani latek nizsi, tim vice vzrista
entropie celého systému. Vztah entropie a tepelné¢ vymeény je definovan druhym zdakonem
termodynamiky, ktery lze vyjadrit n€kolika zpiisoby. Entropii (S) 1ze definovat nasledujicim
vztahem:

dS = dQyev/T
Zmény entropie se v této rovnice pocitaji z hodnoty vratného tepla (Qry.) a teploty (T).
Jestlize se absolutni teplota idedlniho krystalu pti tlaku 0,1 MPa blizi k teploté 0°K, blizi se
jeho hodnota entropie nule, Tento vztah plati 1 pro reakéni zmény entropie. Tento vztah neboli
tieti zakon termodynamiky umoznuje pocitat hodnoty absolutni entropie jednotlivych fazi
z méfeni tepelné kapacity. Hodnoty absolutni entropie jsou tabelovany pro velké mnozstvi
mineralnich fazi pro teploty 25 °C a tlak 0,1 MPa.

Dalsimi vyznamnymi termodynamickymi veli¢inami jsou Helmholtzova energie neboli
volna energie a Gibbsova energie neboli volna entalpie. Obé& energie umoziuji
charakterizovat pravdépodobnost urCité chemické reakce a odchylku termodynamického
systému od rovnovaznych stavii. Volna energie (F) je stavova funkce definovana nasledujicim

vztahem vnitini energie (U), teploty a entropie (S):
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F =U-TS
Pro F plati, Ze za konstantni teploty a konstantniho objemu je zména volné energie rovna
nule.

Gibbsova energie neboli volna entalpie (G) je energie, kterd umoziuje prubéh urcitého
chemického procesu. Volna entalpie je definovana nasledujici rovnici:

G=H-TS,
kde hodnota H odpovidad entalpii. Pokud je rozdil této energie mezi produkty reakce a
vychozimi latkami nulovy, reakce se zastavi a systém dosdhne termodynamické rovnovahy.
Podminky dosazeni takovéto rovnovahy povazujeme za kritérium chemické rovnovahy. Pii
termodynamické rovnovaze dosdhne aktivni produkt reakce urCité hodnoty, kterou
oznacujeme jako rovnovaznou konstantu reakce. Pro objasnéni geochemickych procesii se
Casto zjiStuje vztah mezi rovnovdznou konstantou, teplotou, ptfipadné tlakem. K vypoctu
sklonu reak¢nich kiivek mezi dvéma mineralnimi fazemi v P-T prostoru se pouziva Clausius-
Clapeyronova rovnice:
tan oo = dp/dT = dS/dV

Je-1i zména entropie (S) pii reakci velikd, bude reakce vyrazné zavisla na teplot&, naopak pfi
velké zmén€ molarniho objemu bude reakce zavisla na tlaku. Tento vztah rovnéz determinuje
distribuci jednotlivych chemickych slozek mezi dvéma koexistujicimi fazemi a vyuziva se pro
urcovani teploty, ptipadné tlaku geochemickych procest (granat-biotitovy geotermometr, Al-
amfibolovy geobarometr).

Zmény v distribuci stopovych prvkli mezi jednotlivymi minerdlnimi fadzemi jsou Casto
vyuzivany pii modelovani frakéni krystalizace v magmatickych systémech, parcialniho taveni
a modelovani miSeni dvou nebo vice magmat (mixing, mingling). Distribu¢ni koeficienty lze
ur¢it na zaklad¢ studia geochemickych systémii minerdlnich dvojic. Velmi rozsifenym
zpusobem urcovani distribucnich koeficientii je zjisStovani koncentrace dané¢ho prvku ve
vyrostlicich vulkanickych hornin a koncentrace prvku ve zbytkové zédkladni hmot¢ horniny.
Pro modelovani pomoci distribunich koeficienti se nejcastéji vyuzivaji zmény
v koncentracich Ba, Rb, Sr, prvkl vzacnych zemin, Ni a Cr.

Chemicky potencial ldatky je definovan jako pfirGistek energie v termodynamickém
systému zpisobeny piiristkem molarniho mnozstvi latky. Pro systémy o urcité teploté, tlaku a
chemickém slozeni je chemicky potencidl definovan zménou Gibbsovy energie.
Z termodynamiky plynti, pevnych latek a rozpusténych latek plyne, ze chemicky potencial je
funkei termodynamické koncentrace latek, ktera se obvykle oznacuje jako aktivita a pro plyny

fugacita. Aktivita nebo fugacita predstavuji zvlastni koncentracni veliCiny, které mimo jiné
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vyjadiuji miru odchylky koncentrace latky vstupujici do reakce od analyticky zjiSténych
koncentraci latek v roztocich nebo parcialnich tlakii plyni v jejich smésich. V rovnovazném
stavu je hodnota chemické potencidlu jakékoliv latky shodnd ve vsech fazich, v nichz se tato
latka vyskytuje. Hodnoty aktivity se odvozuji zrozdilii energii mezi latkou v systému o
znam¢é teploté a tlaku a toutéz latkou v jejim standardnim stavu. Aktivita je bezrozmérnou
veli¢inou a je vzdy vztahovadna k hodnotam platnym pro danou latku v jejim standardnim
stavu.

Podrobné¢jsi informace o chemické termodynamice, vcetné¢ vSech nezbytnych
matematickych rovnic a zékladnich termodynamickych dat lze najit v ucebnicich fyzikalni
chemie (Brdicka et al. 1972, Brdi¢ka a Dvotak 1977, Moore 1979). Existuji ovSem 1 piirucky
uréené pro studenty a pracovniky jednotlivych geovédnich oborii (Wood a Fraser 1976, Fraser
1977, Greenwood 1977, Powell 1978, Bouska et al. 1980, Chatterjee 1991, Anderson a Crerar
1993, Fletcher 1993, Rieder a Povondra 1997, Nordstrom a Munoz 2006).

Fazové pravidlo

Uzavieny heterogenni systém se sklada znékolika fazi (f), které jsou tvofené
chemickymi slozkami (s). Systém je vystaven urcité teploté, tlaku a je charakterizovan
aktivitami nebo chemickymi potencialy zucastnénych slozek. Teplota, tlak a chemické
potencidly se v pribéhu vyvoje systému méni. Pokud je rychlost chemickych reakci
dostate¢nd, dochdzi v systému k ustaveni chemické rovnovahy. V rovnovazném systému je
pocet koexistujicich fazi ur€ovan Gibbsovym fdzovym pravidlem:

f=s—-v+2,

kde v je pocet vlastnosti systému, které se mohou nezdvisle ménit, aniz by nckterd z fazi
systému zanikla nebo vznikla. Tento poCet proménnych se nazyva stupenl volnosti systému.
Pomoci fdzového pravidla I1ze definovat invariantni systémy s nulovym stupném volnosti,
univariantni systémy, kde je mozno nezéavisle ménit jeden parametr, aniz by doslo ke zméné
poctu fazi, ktery je rovny poctu slozek plus jedna, divariantni systémy, kde pocet fazi je roven
poctu slozek a trivariantni systémy, kde je o jednu méné fazi nez slozek. V tomto ptipadé se
mize v systému ménit kromé teploty a tlaku nezéavisle i jeden z chemickych potenciald, aniz
by byla porusena chemicka rovnovaha. Vzhledem k tomu, ze v geochemickych systémech se
obvykle uplatiiuje divariantni systém, kdy pocet fazi je roven poctu slozek, oznacuje se nékdy
tento ptipad jako mineralogické fazové pravidlo. Fazové pravidlo ovSem nelze pouzit

v relativné Castém pripadu, kdy se v geochemickém systému vyskytuji metastabilni faze.
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Aplikaci fazového pravidla v geochemickych systémech jsou vénovany zejména piirucky

Bousky et al. (1980), Chatterjee (1991), Riedera a Povondry (1997).

Fazové diagramy

Fazové diagramy slouzi k =zobrazeni =zavislosti vyskytu jednotlivych fazi
v rovnovdznych heterogennich systémech na proménnych veli¢inach daného systému
(nejcastéji zavislosti na teploté a tlaku). Zplisob zobrazeni dané zdvislosti se idi pomérem
zavislych a nezavislych proménnych. V jednoslozkovém systému vody muizeme podminky
rovnovahy vsech tfi fazi vyjadfit ploSnym diagramem, protoze systém ma nejvySe dvé
volnosti vyjadfitelné zménami na ose X, resp. Y. Vyrazné¢ komplikovanéjsi jsou fazové
diagramy viceslozkovych systému. Znazornéni dvouslozkového systému vyzaduje jiz pouziti
obvykle zobrazuji vétsim poctem plosnych grafti sestavenych vzdy pro urcitou teplotu, tlak a
koncentraci zkoumanych latek. Pro tvorbu fazovych diagramt v geovédnich oborech existuje
fada pocitatovych programii (Berman et al. 1987, Connolly a Kerrick 1987, Brown et al.
1988, Connolly 1990, Spear et al. 1991, Johnson et al. 1992, Martin 1996). Pro vlastni
vypocéty jsou k dispozici databaze termodynamickych dat se zvlastnim zaméfenim na
geoveédni obory (Clark 1966, Helgeson et al. 1978, Robie et al. 1978, Berman 1988, Holland a
Powell 1990, Saxena et al. 1993).

V jednoslozkovém diagramu, kdy mé systém dveé volnosti lze soucasné stanovit bod,
v némz mohou byt pfitomné vSechny tii faze. Jedna se o tzv. trojny bod. V metamorfni
petrologii je velmi vyznamnym jednoslozkovym diagramem systém Al,SiOs, kdy v trojném
bodu mohou spolu koexistovat tfi faze této latky, mineraly andalusit, kyanit a sillimanit. Na
druhé strané pravé na tomto diagramu lze dobie demonstrovat, jak je obtizné na zakladé
experimentl nebo termodynamickych vypocti stanovit vérohodnou pozici tohoto bodu.
V souladu s fazovym pravidlem mize systém mit pfi existenci jedné faze tii volnosti, resp.
dvé volnosti v systémech s vyskytem dvou fazi. V magmatické petrologii se nejcastéji
setkavame s dvéma ptiklady takovychto systémi. Diagram systému forsterit-fayalit slouzi pro
modelovani bazickych az ultrabazickych magmat obsahujicich olivin. Bod tani olivinu je
uréovan pomérem forsteritové a fayalitové slozky. S pfibyvanim fayalitové slozky klesa
plynule bod tani z 1890 °C pro Cisty forsterit po kiivce oznacované jako likvidus az k 1205 °C
pro cisty fayalit. Teplota krystalizace taveniny je tudiz zavisld na poméru forsteritové a

fayalitové slozky. Slozeni vysledného pevného roztoku je dano pfi urcité teploté bodem na
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kiivce oznaCované jako solidus. V oblasti mezi likvidem a solidem dochézi k parcidlni

krystalizaci, kdy spolu koexistuji tavenina a pevny roztok.

vvvvvv

cv v

tani. Pod hodnotou teploty eutektického bodu se vyskytuje v pevném stavu jak pfislusna
minerdlni faze, tak eutektickd smés obou latek. Nad eutektickou teplotou je v pevném stavu
vzdy jen jedna minerdlni faze a zbyvajici ¢ast systému je tvofena taveninou. Typickym
eutektickym systémem je systém draselny zivec — plagioklas, obvykle demonstrovany na
krystalizaci ortoklasu a albitu. V eutektickych systémech se mnozstvi krystalujicich fazi
neméni a taveni v téchto systémech proto oznacujeme jako kongruentni taveni. V nékterych
pfipadech dochéazi v pribchu krystalizace ke vzniku dalSich minerdlnich fazi a proces
takovéhoto taveni oznacujeme jako taveni inkongruentni. Pii tomto zpUsobu taveni je
vykrystalizovany mineral taveninou opét rozpoustén a vznika z n¢j novy mineral a tavenina.
Bod na eutektické kiivce, vnémz dochdzi k novému rozpousténi, oznafujeme jako
peritektikum. Piikladem takovéhoto systému, s nimz se lze setkat pii krystalizaci kyselych
vulkanickych hornin je systém leucit — SiO;.

V piipadé zobrazeni tiislozkovych (ternarnich) systémii miize nastat ptipad, kdy je
nutné graficky zobrazit vztahy az Ctyf stupiii volnosti. Pro zndzornéni téchto systémi se
mohou pouzit prostorové diagramy, které se vSak obvykle pro vétsi ndzornost zobrazuji jako
plosné diagramy promitnutim prostorovych zavislosti na zakladnu. Typickym ptikladem
ternarnich diagramt jsou diagramy zobrazujici krystalizaci granitovych magmat. V tomto
ptipadé se obvykle pouzivaji diagramy zobrazujici na misto skute¢nych minerali jejich
normativni ekvivalenty. Z konvenénich divodi se k tomu nejcastéji pouZzivaji normativni
minerdly vypoc¢tené CIPW normou — kiemen (Q), K-zivec (Or), albit (Ab), anortit (An).
V tomto piipad¢ dvé razné slozky vytvareji binarni eutektické smési a vybrané tfi slozky
vytvateji ternarni eutektikum. Vzhledem k tomu, ze v ptipadé granitovych geochemickych
systémi se jedna o znacné zjednodusSeni pfirodniho systému (zanedbani obsahu slid apod.),
oznacuji se tyto systémy obvykle jako haplogranitové systémy. Mimoto existuji
experimentalni prace, jejichz cilem bylo zjiSténi vlivu dalSich latek na pozici zejména
eutektického bodu (vliv riznych koncentraci vody, fluoru, lithia aj.), resp. prubéh solidu
granitové taveniny. Jinym piikladem ternarniho systému, typického pro krystalizaci
bazickych magmat, je systém forsterit — enstatit — kiemen. Jedna se o systém slozeny ze tii

dil¢ich eutektickych systémtl.
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Rozpustnost pevnych ldatek

Velka vétSina ptirodnich pevnych latek je vice ¢i méné rozpustna ve vode€. Pevna latka
se rozpousti tak dlouho, az nastane mezi touto latkou a roztokem chemickd rovnovaha.
Rozpusténé, rovnovazné mnozstvi dané latky oznacujeme jako jeji rozpustnost. Rozpustnost
jednotlivych pevnych latek kolisa v Sirokych mezich. S vyuzitim Guldberg-Waagova zakona
0 pusobeni aktivnich hmot lze vztah mezi pevnou latkou a roztokem vyjadfit soucinem
rozpustnosti. Hodnoty rozpustnosti a soucinu rozpustnosti maji rozhodujici vyznam pfi
sledovani chovani latek v pfirodnich vodnych roztocich (motskd voda, minerdlni a prosté
vody, hydrotermalni roztoky, hlubokomotiské solanky). Roztoky v nichz jsou rozpousténé
latky disociovany na ionty vlastnici elektricky naboj, oznacujeme jako elektrolytické roztoky.
Elektrolytické roztoky tvofi nejvétsi podil ptirodnich vodnych roztokd. Do vodnych roztoki
mohou vstupovat rovnéz elektricky neutrdlni molekuly, napiiklad molekuly organickych
kyselin (kyselina octova). V pribéhu rozpousténi latek ve vodé dochazi z energetického

hlediska k uvoliiovani nebo naopak spotiebé tepla.

Rozpustnost plynii

Geochemickych procesti se mimo vodnych roztokti ¢asto rovnéz ucastni plyny. Nejvetsi
vyznam maji plyny jako jsou O,, CO,, H,S a CH4. Rozpustnost plyni se fidi Henryho
zdkonem, ktery operuje jednak s fugacitou, jednak s Henryho konstantou rozpustnosti.
V ptipad¢é nizkych tlaka 1ze fugacitu nahradit parcidlnim tlakem. Pokud plyny v roztoku
chemicky reaguji, je pro vyjadieni jejich rozpustnosti nezbytné znat rovnéz rovnovazné
konstanty jednotlivych chemickych reakci. Modelovani rozpustnosti reaktivnich plynti, napf.
CO; je nutné fesit vypocty fyzikaln€ chemickych rovnovah (Garrels a Christ 1965, Paces
1972, Bethke 1996, 2008, Zeman 2002).

Komplexotvorné rovnovahy

Rozpusténé pevné latky a reaktivni plyny v roztoku disociuji na jednoduché molekuly a
ionty. Rozpusténé latky se k sobé vazi koordinované tim, Ze navzajem sdileji jeden nebo vice
elektrond. Kolem centralniho iontu se shlukuji ionty nebo molekuly, které mohou byt
donorem elektronti. Takovéto ionty nebo molekuly se oznacuji jako ligandy. Typickymi
piirodnimi ligandy jsou OH', COs>, SO,* a vé&tsi mnoZstvi organickych aniontii (Zeman
2002). Koordinované skupiny centralnich iontd a ligandli se nazyvaji komplexnimi ionty a

molekulami. Mezi jednoduchymi a komplexnimi ionty se v roztoku relativné rychle ustaluje
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chemickd rovnovaha. Rovnovazné koncentrace komplexnich iontd zvySuji rozpustnost
pevnych latek a plyna.

Komplexotvorné rovnovédhy umoziuji intenzivni transport kovl v roztocich.
K typickym piirodnim komplextim patii roztoky s centralnim iontem Sestivalentniho uranu
UO,”" a ligandy tvofenymi CO;”, PO,”. Modelovani komplexotvornych rovnovah je
v geochemii vyuzivano ptedev§im pro vysvétleni migrace médi, zinku, uranu a vanadu pfti
tvorbé exogennich loZisek téchto kovii nebo pro modelovani procesii probihajicich
v pfipovrchovych zdénach téchto lozisek. V pfipovrchovych zénach dochazi ke vzniku
sekundarnich minerali obsahujicich vySe wuvedené ligandy. Velky vyznam maji
komplexotvorné rovnovahy rovnéz v geochemii ptirodnich vod, ptfipadné vod znecisténych

primyslovou ¢innosti (odpadni, skladkové a dilni vody).

Oxidacné redukcni rovnovahy

V termodynamickych systémech, které se skladaji zlatek schopnych oxidace nebo
redukce probihaji fyzikdlné¢ chemické reakce, jejichz podstata se vysvétluje vymeénou
elektronti. Oxidace je proces, pii némz dochdzi ke ztrat¢ elektronti v oxidujici se latce.
Naopak redukujici latka pii této reakci elektrony ziskava. K oxida¢nim reakcim dochazi
predev§im mezi kyslikem a chemickymi latkami, které jsou snim schopné reagovat.
Ptikladem jednoduché oxida¢ni reakce miize byt pfeména magnetitu na hematit:

4Fe;04 + Oy = 6 Fe O3
Jinymi oxida¢nimi latkami, vyskytujicimi se v pfirod€ jsou ozon, kysli¢nik uhli€ity a nitraty.
Naopak mezi redukéni latky patfi uhlik, kysliénik uhelnaty, sirovodik a kysli¢nik sificity.
Vysvétleni podstaty oxidaéné-redukénich reakei bylo odvozeno z teorie galvanickych ¢lankd.
Tendenci oxida¢né redukcnich systémi, v nichz probiha reverzibilni reakce, charakterizuje
oxida¢né reduk¢ni potencidl. Z termodynamického hlediska geochemicky systém v pribéhu
oxida¢né¢ redukénich reakcei vykonava elektrickou praci, jejiz mnozstvi je ur¢ovano soucinem
naboje a elektrického potencidlu, kterym naboj prosel. Zména oxidacniho stavu chemickych
latek je Castou soucésti riznych geochemickych procest. Pokud je zména reverzibilni a
dostate¢né rychld, ustaluje se mezi oxidovanymi a redukovanymi latkami chemicka
rovnovaha. Rovnovéhu lze definovat oxida¢né redukénim potencidlem systému a pomérem
aktivit oxidovanych a redukovanych latek. Normalizované vyjadieni elektrochemickych
vypoctl se provadi s vyuzitim konvenéni nulové hladiny oxida¢né redukénich potenciald,
jenz je urCena potencidlem standardni vodikové elektrody. Ve fyzikalné¢ chemickych

ucebnicich a studiich jsou oxida¢né¢ redukcni potencidly obvykle vztazené k vodikové
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elektrodé a jsou tudiz oznaCovany symbolem Eh (Ep) (Garrels a Christ 1965, Brookins 1988).
Hodnota nulového potencidlu vodikové elektrody je odvozena z nésledujici reakce:

12H, & H +¢
V novéjsich ptiruckéach se lze Casto setkat s vyjddienim hodnoty oxida¢né-redukéni reakce
pomoci negativniho logaritmu aktivity elektronll v roztoku. Jedna se hypotetickou jednotku
oznacovanou jako pe:

pe = -log a..

Relaci mezi hodnotami Eh a pe 1ze pro teplotu 25 °C vyjadfit nasledujici rovnici:

pe=16,9 x Eh
Pro grafické vyjadfeni chovéani oxida¢né-redukénich systémi ve vodnych roztocich se
nejcastéji pouzivaji Eh — pH, resp. pe - pH diagramy (Garrels a Christ 1965, Brookins 1988,
Bethke 1996, 2008). Tyto diagramy jsou v geochemii vyuzivany ptedevsim pii modelovani
podminek koexistence a stability sloucenin a minerdlti zeleza, médi, uranu, vanadu aj.
Parametr pH vyjadiujici aktivitu vodikovych iontli je zakladnim parametrem vodnych
roztokli. Podobné, jako parametr pe, parametr pH je definovan jako zaporny logaritmus,
tentokrat vSak zaporny logaritmus aktivity vodikovych ionth:

pH = -logp+
Diagramy pe-pH jsou svym zplsobem podobné fazovym diagramiim, odvozenym z fazového
pravidla. Na rozdil od fadzovych diagramii pole jednotlivych sloucenin (iontll) v daném
systému nereprezentuji pole stability téchto slou€enin, ale oblast v niz za danych pe-pH
podminek uvedena sloucenina nebo iont (iontovy komplex) v roztoku ptevladaji. Roztok
soucasn¢, ve smyslu fazového pravidla, reprezentuje jedinou fazi. Hranice jednotlivych poli
reprezentuji tudiz nikoliv fazova rozhrani, ale rozhrani, na némz aktivity sloucenin (iontt),
prevazujicich v oblastech oddé€lenych touto hranici, jsou shodné. Lze tedy fici, Ze pe-pH
diagramy predstavuji urcity typ aktivitnich diagramd.

Ve vysSe teplotnich magmatickych systémech, v nichz jsou pfitomné pevné roztoky
(magmatické taveniny) se oxidacné redukcni stav téchto systémii obvykle vyjadiuje
rovnovaznymi hodnotami fugacity kysliku. V téchto pfipadech je hodnota pe nahrazena
zapornym logaritmem fugacity kysliku (-logfO,) a na misto pH je uvaZzovana jako proménna
teplota. NejcCastéji jsou tyto diagramy pouzivany pro odhad oxidaéné-redukénich podminek za
nichz vznikaly oxidy Zeleza a titanu, pfipadné dal$i mineraly obou prvkil (titanit, fayalit
apod.). Pro kalibraci téchto systému jsou tradi¢né pouzivany rizné oxidicko-silikatové pufry

(NNO — Ni-NiO, QIF — kfemen-Fe-fayalit, IW — Fe-wiistit, WM- wiistit-magnetit, FMQ —
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fayalit-magnetit-kfemen a MH — magnetit a hematit). Piislusné reakce jsou pouzivany nejen
pro odhad fugacity (parcialniho tlaku) kysliku v magmatickém systému, ale téz jako

geotermometr (magnetit-hematitovy termometr).

Aktivitni diagramy

Zvlastnim druhem fazovych diagrami jsou diagramy vyjadiujici termodynamickou
stabilitu jednotlivych fazi a jejich rovnovazné slozeni v zévislosti na aktivité jednotlivych
chemickych slozek. V pfipad¢ oxidaéné redukénich rovnovah je jednou z proménnych
aktivita elektronli vyjadiovana hodnotou Eh, resp. pe. V ostatnich ptipadech se vypocitavaji
aktivity jednotlivych iontd (napf. Ca™) nebo liganddi (napt. HCO5). Vypocet aktivit ionti
v roztocich vychdzi z molality (poctu moli rozpusténé latky/kg rozpoustédla) a z Debye-
Hiickelova zékona. V geochemii se aktivitni diagramy pouZzivaji pfedevS§im v hydrogeochemii

a v geochemii hydrotermalnich procesti (Paces 1972, Bethke 1996, 2008).

Modelovani rovnovah ve vodnych roztocich

Vodné roztoky ptedstavuji nejvyznamnéjSi skupinu pfirodnich roztoki. Voda
z termodynamického hlediska predstavuje kondenzovanou fazi molekul H>O. Vlastnosti vody
jsou urcovany jeji polarni strukturou. Mezi jednotlivymi molekulami vody se uplatiuji van
der Waalsovy sily a vyznamnou ulohu zastava rovnéz existence vodikovych mustkli mezi
jednotlivymi jejimi molekulami.
Z vyse uvedeného vyplyva, Zze ve vodnych roztocich, jako v typickém ptikladu ptirodnich
elektrolytickych roztoki dochazi k vytvafeni celé ftady termodynamickych rovnovah
(disociacni, komplexotvorné, oxida¢né-redukéni). Pro modelovéani téchto rovnovah se
nejcastéji pouziva jak komer¢ni, tak volné dostupny (freeware, shareware) software.
Komer¢ni software je zastoupeny piedevsim produktem americké spole¢nosti Rockware

(www.rockware.com) Geochemist’s Workbench (Bethke 2002, 2008) a softwarem Lawrence

Livermore National Laboratory (https://ipo.llnl.gov/technology/software/) EQ3/EQ6 (Wolery
1992). K voln¢ Sifenym programovym produktim patii predevS§im programy PHREEQC
(Parkhurst et al. 1980, Parkhurst a Appelo 1999), WATEQA4F (Ball a Nordstrom 1991) a
PHAST (Parkhurst et al. 2004) americké geologické sluzby, SOLVEQ a CHILLER (Reed
1982, 1997, 1998, Reed a Spycher 1984), EQMIN (Martin 1996), SUPCRT (Helgeson et al.
1978), resp. SUPCRT92 (Johnson et al. 1992) a GEOCHEM-PC (Parker et al. 1993).

Metastabilita geochemickych systémii
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V geochemickych systémech se velmi Casto setkdvame s koexistujicimi chemickymi
latkami, jejichz koexistence v daném systému neni v chemické rovnovéaze. Takovouto
koexistenci oznacujeme jako metastabilni stav. Metastabilita geochemickych systémil je
obvykle zplsobena tim, ze mnohé geochemické procesy probihaji velmi pomalu.
S metastabilitou geochemickych systémi se nejcastéji setkavame v prubéhu zvétravani
hornin, v sedimentdrnich a metamorfovanych hornindch. V metastabilnich systémech nelze
pouzit fazové pravidlo, protoze koexistence jednotlivych fazi je ur€ovéna kinetickymi a nikoli

termodynamickymi zakonitostmi.

Koloidni systémy

V geochemickych heterogennich systémech, tvofenymi velmi malymi casticemi
(velikosti 10™ az 10™® metru) hraji velky vyznam procesy probihajici na rozhrani mezi témito
¢asticemi a jejich okolim. Takovéto systémy oznacujeme jako koloidni nebo semikoloidni a
podle skupenstvi okoli takto malych ¢astic rozliSujeme aerosoly (koloidni ¢astice rozptylené
v atmosféte), lyosoly a suspenze (koloidy v pfirodnich roztocich), emulze (ropné uhlovodiky
ve vodé) a gely (pevné latky s dispergovanou kapalinou). Koloidni systémy maji vyznam
zejména pii transportu latek ve vodnim prostiedi jak nizkoteplotnim, tak vysSe teplotnim
(hydrotermalni systémy). Gely svym velkym specifickym povrchem ptisobi jako pfirodni
sorbenty. Pfikladem takového geochemického systému mohou byt manganové konkrece na
dné svétovych oceant, které sorbuji ionty médi, kobaltu a niklu.

Elektricky nabité koloidni ¢astice pfitahuji z roztoku opaéné nabité ionty a ve vzniklé
elektrické dvojvrstvé dochdzi k chemické adsorpci. Tento typ adsorpce je v geochemickych
systémech vyznamnégj$i nez adsorpce fyzikdlni, zpiisobena van der Waalsovymi silami, a
adsorpce polarni, zplsobena elektrostatickymi silami. V pribéhu chemické adsorpce je
poutani iontd ke koloidni castici tak intenzivni, Ze dochazi mezi nimi ke vzniku chemické

vazby.

Kinetika fyzikalné chemickych reakci

Reaguji-li dvé nebo vice latek za vzniku jednoho nebo vétsiho poctu produktl, je
rychlost reakce urCovéana zaniklym poctem moli jednotlivych reagentli a vzniklym poctem
moli novych latek za jednotku cCasu v jednotce objemu. Pomér spotfebovaného a nové
vzniklého molarntho mnozstvi se fidi stechiometrickymi zikony. Reak¢ni rychlost je
uréovana poctem fazi, koncentraci jednotlivych reagentti, koncentraci vyslednych produkti,

teplotou, tlakem, viskositou, iontovou silou roztoku a fadou dalSich vlastnosti systému.
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Reak¢ni rychlost je tudiz funkci jednoho nebo vétsiho poctu vySe uvedenych faktorti a tuto
funkci oznacujeme jako kineticky zakon reakce. Kinetické zakony geochemickych procesit
jsou svoji podstatou velmi slozité, protoze se jednd o heterogenni procesy, v nichZz hraje
vyznamnou ulohu transport jednotlivych latek. Obvykle se rozliSuje homogenni a heterogenni
kinetika. S homogenni kinetikou fyzikaln¢ chemickych reakci se setkavame zejména
v pravych vodnych roztocich a v magmatické taveniné (Kirkpatrick 1981). V geochemickych
systémech se Castéji setkdvame s heterogenni kinetikou fyzikalné chemickych reakci. Nejvétsi
pozornost byla vénovana kinetice fyzikaln¢ chemickych reakci v sedimentarnich horninach,
zejména ve vztahu k procesim adsorpce a desorpce (Helgeson 1971, Lerman 1975), ptipadné

kinetice v prubéhu nizkoteplotnich metamorfnich procest (Lasaga 1997).
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3. Kosmochemie

Kosmochemie piedstavuje jednak samostatnou oblast geochemickych systémi a
procestl, jednak piimou vazbu geochemie na astronomii, resp. astrofyziku. Nase dnesni
znalosti kosmochemie velmi tizce souvisi s modernimi teoriemi vzniku vesmiru a vyzkumem
sloZzeni naSeho Mésice, resp. ostatnich Casti blizkého vesmiru (planety nasi slune¢ni soustavy,
komety, meteority apod.). Aktudlni nadzory na vznik a vyvoj vesmiru lze najit zejména
priru¢kach Vanyska (1980), Weinberga (1983), Barrowa (1996), Grygara (1997), Kulhanka a
Rozehnala (2007).

Astrofyzika déli hvézdy podle velikosti, podle jejich chemického slozeni uréeného
z jejich spekter, podle svitivosti (zafivého vykonu), jez souvisi s jejich velikosti a podle jejich
hmotnosti, coz naopak s velikosti hvézd nesouvisi. Déleni na jednotlivé spektralni tfidy (W,
0O, B, A, F, G, K, M, L, T) je soucasn¢ odrazem jejich teploty. V astrofyzice se nejcastéji
pouziva déleni hvézd jednak podle spektralnich tfid, jednak podle jejich velikost ve vztahu
k velikosti naSeho Slunce (Herzsprungliv-Russelliv diagram, Bouska et al. 1980, Grygar
1997, Kulhanek a Rozehnal 2007). Hvézdy jsou na diagramu rozdélené do nékolika skupin.
Vétsina hvézd lezi v Sirokém pasu smétujiciho z levého horniho rohu diagramu doprava dold.
Tento pas se oznacuje jako hlavni posloupnost a v ném lezi i nase Slunce. Hvézdy hlavni
posloupnosti se nachazeji vraném stddiu svého vyvoje, kdy v jejich jadru dochézi ke
sluovani jader vodiku na helium. Hvézdy typu W jsou nejteplejsi a hvézdy typu T
nejchladnéjsi. Typicka teplota hvézd spektralni tiidy W je 80 000 °K. Typy O a B maji teplotu
60 000 °K az 38 000 °K, hvézdy typu A asi 15 400 °K, F 9 000 °K, G 6 700 °K, K 5 400 °K,
M 3 800 °K. Hvézdy typu L a T, oznacované jako chladni trpaslici maji teplotu mezi 1 500—
2000 °K, ptipadné niz§i. Ve hvézdach typu O a B dominuji ¢ary vodiku a ionizovaného helia,
ve spektrech chladnéjSich hvézd typu A a F se objevuji ¢ary ionizovaného véapniku a ¢ary
kovl. Ve spektrech hvézd typu G a K nachdzime piedevsim cary kovi, zejména zeleza, ve
spektrech chladnéjSich hvézd prevladaji Cary jednoduchych molekul (voda, CO,, CHy).
V oblasti hvézd typu K se nachazeji mimo oblast hlavni posloupnosti hvézdy oznacované
jako Cerveni veleobfi a obfi.

Astrofyzikalni vyzkumy, zejména vyzkum spektralniho slozeni naseho Slunce a dalSich
hvézd nam umoznily ziskat ptfedstavu o rozsifeni jednotlivych prvkii ve vesmiru. Ve slozeni
hvézd zaujima 75 % hmotnosti vodik, 1 az 5 procent pfipadd na t&€z$i prvky a zbytek tvofi
helium. Vodik spolecné s heliem tvoii vice nezZ 99 % hmoty vSech atomi v nasi slune¢ni

soustavé. Mnozstvi ostatnich prvka kleséd exponencialné se stoupajici atomovou hmotnosti
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(A) do A =100, s vyjimkou vyrazného vrcholu pii hmotnosti A = 56, odpovidajici Zelezu a
zustava relativné staly pro prvky s A > 100. Na kiivce Cetnosti jednotlivych prvka se
projevuje relativni nedostatek Li, Be a B. V souladu s Oddo-Harkinsovym pravidlem jsou
nuklidy se sudymi atomovymi Cisly hojnéjsi nez nuklidy s lichym atomovym ¢islem. Dalsi
vrcholy na kfivee distribuce prvkl ve vesmiru jsou dalsi vrcholy u A = 80, 90, 130, 138, 196 a

208.

Vznik chemickych prvkii — nukleogeneze

Teorie vzniku jednotlivych prvkd Uzce souvisi steoriemi o vzniku vesmiru. Ze
souCasné¢ho pohledu astronomi jsou za nejvice pravdépodobné povazovany teorie velkého
ttesku (Gamow 1952) a navazna teorie raného vesmiru (Weinberg 1972, 1983). S témito
modely uzce souvisi pfedstavy o vzniku jednotlivych prvkl (Burbidge et al. 1957) a vyvoji
vesmiru v prvnich tfech minutach jeho vzniku (Weinberg 1983). Podle teorie raného vesmiru
vznikd hvézdny systém podobny nasi slunecni soustavé ze zarode¢né mlhoviny, ve které se
jeji jedna Cast zhroutila a v jejim jadru se zahtfatim zazehla jaderna reakce. Pfitom se vodik
postupné méni v helium a hvézda vstupuje do vyvoje hlavni posloupnosti. Po vycerpani
vodiku v jadfe hvézdy se termonuklearni reakce prenese do vnéjsiho obalu hvézdy obepinajici
vyhotelé jadro hvézdy. Na okamzik vzniké planetarni mlhovina. Nakonec se postupné svrchni
sféra rozplyne a zlstane odhalené hutné jadro bez zdroji jaderné reakce. Bily trpaslik
postupné chladne a stava se z néj Cerny trpaslik. Takovyto vyvoj hvézdy trvd zhruba 11
miliard let. Jestlize je hmotnost pivodni hvézdy vyrazné vyssi nez hmotnost naSeho Slunce,
bude doba vyvoje hvézdy vyznamné krat$i (cca 25 miliont let). Vyvoj hvézdy v tomto
piipad¢ konci vybuchem supernovy, po niz zistane neutronova hvézda a v extrémnim ptipadu
cerna dira. Bude-li hmotnost ptivodni hvézdy o mnoho mensi, nez je hmotnost Slunce, bude
jeji vyvoj trvat 120 miliard let.
preména vodiku na helium. Tato pfeména se uskutecniuje pravdépodobné fetézovou reakci
typu proton-proton (p-p) a reakci uhlik-dusik-kyslik (C-N-O) (Bethetiv cyklus). Na Slunci
pfevlada proces proton-proton, u hvézd s vétsi hmotnosti nez je naSe Slunce proces C-N-O.
Nuklidy Li, Be a B jsou podle Trurana (1973) vysledkem reakce protonti kosmického zaieni a
castic o s hojnéjSimi téz§imi nuklidy mezihvézdného prostoru. V pribchu nasledujiciho
vyvoje hvézdy, pii teplotach fadové vyssich nez 10° °K je hlavnim zdrojem energie piemény

helia za vzniku atomovych jader uhliku a kysliku. Nésledné explozivni pfeména uhliku a
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kysliku vede ke vzniku nuklidi mezi kiemikem a skupinou Zeleza. Takovéto procesy
pravdépodobné probihaji na obfich hvézdach v pokrocilém stupni jejich vyvoje. V obdobi
tvorby prvki skupiny Zeleza se uplatiiovaly procesy vyznacujici se rovnovaznym stavem mezi
protony a neutrony (proces e). Jadra prvki tézSich nez zelezo vznikaji predevSim zachytem
neutron na jadrech prvkl ze skupiny zeleza. V tomto stadiu vyvoje hvézdy se uplatiiuji
procesy typu s (pomaly zachyt neutronll) nebo typu p (radiacni zachyt protondl). Procesem
s vznikaji prvky v intervalu atomovych ¢isel 23-46 a mnoho izotoptli v oblasti atomovych ¢isel
63-209. Timto zpisobem velmi pravdépodobné v nasi slunecni soustavé vznikla sttedné tézka
jadra. Vznik té€zSich prvki, zejména U a Th je pficitdn procesu r spojenym s rychlym
neutronovym tokem, ktery je typicky pro exploze supernov. Timto procesem vznikaji prvky
s atomovymi Cisly 70-209, vcetné transurani. Reakce typu p vedouci ke vzniku jader
deficitnich na neutrony jsou opét typické pro explozivni prostfedi supernov. Procesem x,
ktery zahrnuje bombardovani jader uhliku, dusiku a kysliku kosmickymi paprsky
v mezihvézdném prostoru, vznikaji atomy deuteria, lithia, beryllia a boru. Divodem pro¢
v nasi slunecni soustavé nenachdzime ve vétsi koncentraci prvky s atomovym ¢islem vyS$im
nez 92, je jeji velké stari a nestabilita jader transuranti. Prvky, které dnes nachazime na Zemi,
vznikly pred péti miliardami let. Izotopy s polodasem rozpadu mensim nez 10° let se
prakticky zcela rozpadly (napf. ***U mé polocas rozpadu 7 x 10° let). Pfedmétem rozsahlych
diskusi je v této souvislosti moznost pfirodni existence plutonia, které je typickym prvkem
vznikajicim v jadernych reaktorech.

Vyse uvedeny model vzniku jednotlivych chemickych prvkll poprvé formuloval
Burbidge et al. (1957). S ohledem na vétsi poctu jadernych reakci umoziujicich vznik
jednotlivych prvka se tento model obvykle oznacuje jako polygeneticky model. Nukleogenezi
lze v souladu s timto modelem rozdélit do ¢tyt fazi. Kosmologickda nukleogeneze spojena
s velkym tfeskem je odpovédna za vznik vodiku, hélia a ur¢itého mnozstvi lithia. V pritbéhu
nasledujici, hvézdné nukleogeneze vznikaji leh¢i prvky, veetné kiemiku a ¢ast tézkych prvkda.
Zbyvajici prvky vznikaji v pribéhu vzniku supernov. Tento proces se oznacuje jako
explozivni nukleogeneze. V zdvéreCném stadiu vyvoje vznikaji v mezihvézdném prostoru

lithium a bor a toto zavérecné stadium se oznacuje jako galaktickd nukleogeneze.

Slunecni soustava
NaSe slune¢ni soustava je planetarnim systémem okolo hvézdy zvané Slunce a je
soucasti galaxie oznacované jako Mlécnd drdha. Tvoii ji Slunce, 8 planet a jejich druZice,

meésice, trpasli¢i planety (Pluto, Ceres, Eris), planetky (asteroidy), komety a meteoroidy.
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Slunce zaujima 99 % hmotnosti celé soustavy. Planety se dle svého charakteru déli na
terestrické planety (Merkur, VenuSe, Zem¢é a Mars), plynné obry (Jupiter a Saturn) a vngj$i
ledové planety (Uran a Neptun). VSechny terestrické¢ planety jsou tvofeny silikdtovym
plastém a zelezo-niklovym kovovym jadrem. Jejich atmosféra je ve srovnani se Sluncem silné
ochuzena o vodik a helium. Slozeni plynnych obra, Jupiteru a Saturnu je zna¢né podobné
sloZzeni Slunce. Atmosféra Jupiteru je tvofena 81 hmot. % H a 18 hmot. % He, zbytek je
tvofen CH4 a NHs. SloZeni jejich vnitinich sfér neni pfili§ zndmé. V ptipadu Jupiteru se
predpoklada jadro tvorené roztavenymi nebo pevnymi kovy a silikaty. Vnéjsi obal je tvoren
kapalnym vodikem s rozpusténym v ném heliem. Ledové planety maji vnéj$i plynnou slupku
tvofenou H a He v poméru blizkém poméru H/He na Slunci s pfimési CHy. Jejich plast’ je
tvofeny zkapalnélymi parami H,O, CHs4, H,S, NH; H a He a jadro je rovnéZ kapalné,
silikatové-kovové.

Z hlediska dne$niho poznani se predpokladd, ze slunecni soustava vznikla akreci
z rozsahlého mrac¢na drobnych ¢astecek kosmického prachu. Pivodni neforemné prachové
mrac¢no se vlastni pfitazlivosti smrStovalo, zhustovalo, a tudiz ohfivalo. Pii smr§tovani
dochazelo k jeho rotaci podél pomysiné rotacni osy. Jakmile se rychlost rotace zvySovala,
zaCala pisobit odstiediva sila a nepravidelné mrac¢no se postupné ménilo na pravidelny
rotujici disk. V centralni Casti disku vzniklo relativné zahy nejhmotnéjsi téleso soustavy —
zarode¢né Slunce. Prachové Ccastice v okoli Praslunce se vétSinou vyparily, ve vétsi
vzdalenosti od Slunce se vSak kosmicky prach udrzel v tuhém stavu. Z prachovych zrnek se
vznikaly zarodky planet, oznaCované jako planetesimaly. Nésledné¢ se planetesimaly
spojovaly a vytvoftily postupné jednotlivé planety.

Vznik Zemé jako planety se obvykle spojuje s homogenni nebo heterogenni akreci
(Agnor et al. 1999). V soucasné dobé¢ je davéana prednost teorii heterogenni akrece, pii niz
byla akrece prachovych ¢astecek spojena s jejich postupnym pietavenim v ,,protomagmaticky
ocean‘ kombinovana s opakovanym impaktem jinych kosmickych téles (O’Brien et al. 2006,
Rubie et al. 2011). Teorie heterogenni akrece piedpokldda, Ze zemské jadro vzniklo
opakovanymi srdzkami ,,protozemé” s velkymi Zeleznymi planetkami, jejichz velikost

dosahovala az 10 hmot. % ,,protozemé*.

Mars
Pokud jde o sloZeni planet slune¢ni soustavy mimo Zemi, nejvice informaci mame, diky
umélym druzicim, o sloZzeni Marsu. Atmosféra Marsu je velmi fidka. Tlak na jeho povrchu je

mezi 600 az 1000 Pa. V atmosféte Marsu pievlada CO; (95 %), N (2,7 %), Ar (1,6 %), kyslik



30

je zastoupeny pouze 0,15 %. Podobné jako Zemé, ma Mars kovové jadro, které tvoii 20-25 %
celkové hmotnosti této planety (zemské jadro tvoii 32 % celkové hmotnosti). Dosavadni
analyzy svrchni kiiry Marsu ukazuji na jeji vyrazné vyssi obsah Zeleza. Podle Halliday et al.
(2001) obsahuje plast Marsu 17,9 hmot. % FeO (zemsky plast’ obsahuje cca 8 hmot. % FeO).
Pomér K/U v horninach kiiry Marsu se odhaduje na 19 000, ve srovnani s hodnotou 12 000
pro zemskou kiiru. Mocnost kiiry Marsu je odhadovana na 50 km (20-70 km) a je tvofena
pravdépodobné predevsim bazalty. Stafi meteoritl pochéazejicich z Marsu je cca 4,5 mld. let
(Taylor a Mc Lennan 2009).

Poznatky o morfologii povrchu a slozeni svrchni kiry Marsu se vyrazné rozsitily diky
nekolika projekti americké kosmické agentury NASA, ktera na Mars zacala vysilat kosmické
sondy, které¢ na jeho povrchu umistily vozitka vybavena vétSim mnozstvim analytickych
ptistroji (Sojourner, 1996; Spirit, Opportunity, 2004; Curiuosity, 2011). Pfedchozi kosmické
sondy, které uspésné pristaly na povrchu Marsu (Mariner 4, 1964; Mariner 9, 1971; Viking,
1975) potidily celou fadu snimki povrchu Marsu a sonda Mariner 9 prokazala ¢innost vody
v predchozi historii vyvoje povrchu Marsu (Baker 2001).

Nejveétsi mnozstvi vysledkii poskytuje stale aktivni vozitko Curiosity, dopravené na
Mars stejnojmennou kosmickou sondou v roce 2011. Sonda stimto vozitkem pfistdla na
povrchu Marsu 6. srpna 2012 v krateru Gale, respektive na planiné mezi okrajem krateru Gale
a horou Mt. Sharp. Vozitko od té doby urazilo na povrchu Marsu drdhu v délce cca 10 km
(konec roku 2015) a stidle pokracuje ve vyzkumu hornin na povrchu Marsu. Jeho
nejvyznamnéj$im tkolem je studium vlivu vody na vyvoj povrchu Marsu a prokazani
existence organické hmoty. V roce 2012 bylo hlavnim tkolem vozitka sledovani vlivu vody
na utvatreni povrchu Marsu a zjiSténi fosilni vodni sit€ v prostoru ptistani kosmické sondy
(Grotzinger et al. 2012). V nasledujicich letech se vyzkum soustfedil na pofizeni
dokonalejSich snimkd povrchu Marsu a analyzu hornin vyskytujicich se v planované trase
pohybu vozitka. Pro tyto ucely je vozitko Curiosity vybaveno nékolika kamerami a vysokym
rozliSenim (MAHLI, MARDI, Mastcam) a celou fadou analytickych ptistroju:

ChemCam — kamera s vysokym rozliSenim umoziiujici bodovou chemickou analyzu

hornin,

APXS — RTG spektrometr pouZzivajici jako zdroj zafeni alfa Castice,

LIBS — laserovy spektrometr,

DAN — neutronovy spektrometr pro stanoveni vody ve stopovych koncentracich,

ChemMin — RTG difraktometr

SAM - plynovy chromatograt-hmotovy spektrometr,
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RAD - senzor monitorujici solarni energii a kosmické zareni,

REMS —meteorologicka stanice.
Vozitko je vybaveno rovnéz vrtdkem umoziujicim provadét mélké vyvrty do povrchu Marsu.
V prubéhu své dosavadni trasy v okoli krateru Gale byly ve vyvrtech nalezeny zvétralé
bazaltické horniny obsahujici ~ 30 obj. % Fe-Mg smektitli a magnetitu ve formé& jezernich
sedimentll. V prib¢hu diageneze vznikly v téchto sedimentech zilky siranti. Stafi krateru Gale
bylo stanoveno na 3,6-3,8 mld. let a stafi sediment v ném je 3,2-3,4 mld. let. Na uboci hory
Mt. Sharp byly nalezeny sedimenty obsahujici hematit, hydratované jily a sirany (Grotzinger
et al. 2015). Zjisténé sedimentarni horniny reprezentované prachovci nbo piskovci jsou ¢asto
cementované Fe-oxidy, zejména hematitem. Detailnim studiem tékavych slozek byla
v sedimentech zji$téna ptitomnost H,O, SO,, CO,, O,, H, NO, H,S, HCI a stop uhlovodiki
(Mahaffy et al. 2015). V sedimentech bylo zjisténo 1,5-3 hmot. % H,O, kterda je podle
izotopického slozeni recentni a do sedimentt se dostala reakci povrchovych vrstev s recentni
atmosférou. Analyzou organického podilu sedimenti byla zjisténa ptritomnost jednoduchych
alkanli a chlorovanych uhlovodikii (chlorbenzenu). Vétsina vyvielych hornin nalezenych na
Marsu jsou Fe-bohaté a Al-chudé tholeitické bazalty. Na severnim okraji krateru Gale byly
vozitkem Curiosity zjistény alkalické vyvfeliny obsahujici zvySené mnozstvi plagioklasu

nebo K-zivce.

Venuse

O Venusi madme vyrazné¢ mén¢ informaci nez o Marsu. Veskeré dosavadni poznatky
pochazeji z gamaspektrometrickych meéfeni a studia slozeni jeji atmosféry s pomoci
kosmickych sond. Hustota atmosféry Venuse je o dva fady vySsi nez hustota atmosféry Zemé.
V jeji atmosféie pievlada CO; (96 %) a dusik (3 %), obsah vzacnych plynta je zde vyrazné
vys$i nez jejich obsah v zemské atmosfére. Sklenikovy efekt planety zpiisobuje vysokou
teplotu jejiho povrchu (az 480 °C). Relativng vysoké hustota planety (5,4 g/cm’) nasvéd&uje
na pritomnost kovového nitra planety. Mocnost jeji kiiry je odhadovéana na 30 km. Analyzy
povrchu planety ziskané z ruskych kosmickych sond Venera a Vega doklddaji ptitomnost
bazaltli obsahujicich 4549 hmot. % SiO2, 8-9 hmot. % FeO, 7-11 hmot. % CaO a 8-12
hmot. % MgO.

Geochemie Mésice
Mésic reprezentuje svym sloZenim ranou historii vyvoje planet. Jeho vznik je spojovan

s impaktem asteroidu velikosti dneSniho Marsu na povrch primitivni Zemé, v jehoz dusledku
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se od Zem¢ oddélila ¢ast zemského plasté. Noveé vzniklé téleso zlstalo v gravitatnim poli
primitivni Zemé a naslednou kondenzaci takto uvolnéné hmoty vznikl Mésic (Canup 2004).
Z morfologického hlediska jsou na povrchu M¢ésice rozliSovana meésiéni mote, mési¢ni
pevniny a impaktové kratery. Mésicni moie jsou geologicky mladsi nez mésicni pevniny a
predstavuji velké kratery vyplnéné CediCovymi ldvami. Diky projektu Apollo (Apollo 11 —
17) a projektu Luna (Luna 16, 20, 24) méme k dispozici rozsédhlé kolekce horninovych vzorki
z mésicniho povrchu. Dosud znamé mésicni horniny miiZze rozdé€lit na vyvielé horniny, regolit
a brekcie. Vyvielé horniny jsou zastoupené cediCovymi a anortozitovymi lavami. Regolit,
reprezentujici mési¢ni pudu, je tvofeny ulomky hornin, minerald, vulkanického skla a
meteoritl, jejichZz pfitomnost souvisi s impakty (dopady meteoritil). Dosavadni vyzkumy
prokazaly odliSnou mocnost sloZeni regolitu mésicnich pevnin a mofi. Primérna mocnost
regolitu na mésic¢nich pevninach je cca 10 m, kdeZto v oblasti mési¢nich mofi se jeho mocnost
pohybuje v rozmezi 4-5 m. S ohledem na jeho stafi je odhadovana rychlost prirtstku regolitu
na 1,5 mm/milion let. Brekcie, které rovnéz vznikly impaktnimi procesy, se skladaji z tlomka
krystalickych hornin, mineral,, vulkanického skla a starSich brekcii. NejrozsifencjSimi
mineraly vSech typli mési¢nich hornin jsou plagioklasy, pyroxeny, olivin, ilmenit a spinelidy.
Ve vsech horninach je zastoupené malé mnozstvi elementarniho Zeleza nebo slitiny Zeleza a
niklu. Nepfitomnost fazi obsahujicich vodu a trojmocné zelezo spolu s pfitomnosti ryziho
zeleza nasvédCuje, ze zatim zndmé mési¢ni horniny krystalovaly za vyrazn€é niz§iho
parcidlniho tlaku kysliku a vody nez jejich pozemské ekvivalenty. Vulkanicka skla nalezena
zejména v prubéhu kosmickych expedic Apollo 15 a 17 maji velmi specifické chemické
slozeni. Skla jsou svétle zelena nebo oranzova a vznikla utuhnutim velmi horké magmatické
taveniny (> 1450 °C). Chemickeé sloZeni skel odpovida ultramafitim s vysokym obsahem FeO
+ MgO (> 35 hmot. %). Pozoruhodné je rovnéz rozpéti obsahu TiO; (0,2-16,5 hmot. %
Ti02). Pro zelena skla je typicky nizky obsah titanu, naopak oranzova skla vykazuji vysoky
obsah TiO,. Pro vSechna skla je typicka pfitomnost negativni europiové anomalie.

Chemickeé slozeni cedicii mésicnich mo¥i vykazuje ve srovnani s chemickym sloZenim
jejich pozemskych ekvivalentl celou fadu vyznamnych odchylek. V mési¢nich ¢edicich byl
zjistény vyssi pomér Ze/Mg, vyrazné vyssi obsah titanu (2,3-10,8 hmot. % TiO2) nizsi obsah
Si0, (3745 hmot. %), velmi nizky obsah alkalii (0,04-0,36 hmot. % K20O) a relativné
vysoky obsah prvkl vzacnych zemin. Lze tedy pfedpokladat, Ze ¢edicové horniny mési¢nich
moii reprezentuji ultramafické magma pochdzejici z mési¢niho svrchniho plasté, z hloubky
cca 400 km (Delano 2009). Absolutni stati vzorkl ¢edic¢ti z mesi¢nich mofi se sice vyznacuje

relativné uzkym casovym rozpétim (3,1-4,2 mld. let) na druhé stran¢ stanoveni staii
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mesicnich meteoritd (2,9 mld. let) dokladaji relativné dlouhé obdobi mésicni vulkanické
aktivity. Vznik vlastnich mési¢nich mofi velkymi impakty je datovan v rozmezi 4,2-3,8 mld.
let.

Horniny mési¢nich pevnin pokryvaji 80 % mési¢niho povrchu a reprezentuji nejranéjsi
historii Mésice (3,9-4,6 mld. let). Horniny mési¢nich pevnin lze rozd¢€lit na Fe-anortozity
(tvotené takika jen plagioklasem (Anygs_g7), cca 95-97 obj. %), horniny Mg-suity a horniny
alkalické suity (Taylor 2009). Zvlastnim typem mésicnich bazalti jsou bazalty typu KREEP
nalezené poprvé v prubéhu expedice Apollo 12. Fe-anortozity jsou nejrozsifenéjs$i horninou
mési¢nich pevnin (cca 80 %) a reprezentuji pravdépodobné mésicni kiiru. Mésicni kiira tvori
cca 8,7 % celkového objemu Mésice. Na zaklad€ geofyzikdlnich studii je mocnost mési¢ni
ktry dnes odhadovéna v rozpéti 40 az 45 km (Wieczorek 2009). Pro anortozity je ve srovnani
s ¢edi¢i meésic¢nich mofti charakteristicky nizsi obsah SiO,, vysoké obsahy CaO, Al,Os, nizké
poméry Mg/(Mg + Fe) a Na/(Na + Ca). Horniny anortozitové suity vykazuji rovnéz nizsi
obsahy nekompatibilnich prvka, zejména Th a La. Na zakladé petrografického studia lze
horniny anortozitové suity rozdélit na Fe-anortozity, Na-anortozity (Ang, ¢s), mafické Fe-
horniny a mafické Mg-horniny (>75 obj. % plagioklasu, An>95), které se od sebe odliSuji
rozdilnym mnoZzstvim plagioklasu a jeho bazicitou (Jolliff et al. 2006).

Cedic¢ové horniny typu KREEP maji bazické chemické sloZeni podobné tholeiitim
bohatych Al (13-16 hmot. % Al203) nebo alkalickym €ediciim a je pro né€ charakteristicky
zejména vysoky obsah K, REE, P, Zr, Th, U a zvySeny obsah Rb. Vykazuji rovnéZ vyraznou
negativni europiovou anomalii. Obsahuji cca 50 obj. % plagioklasu, pyroxeny (augit,
pigeonit) a mensi mnozstvi akcesorickych mineralt (K-zivce, fosfaty, ilmenit, zirkon aj.).
Svoji strukturou a zc¢asti 1 sloZzenim jsou podobné terestrickym cedicim. Horniny typu
KREEP vznikly pravdépodobné frakcionaci hornin mési¢niho plasté a podle nékterych autort
reprezentuji zdrojové magma hornin Mg- a alkalické suity (Shearer a Papike 2005). Tyto
horniny byly poprvé nalezeny v priibéhu expedice Apollo 12 v oblasti pozdéji oznacené jako
Procellarum KREEP teran (PKT). V prub¢hu dalsiho studia mésicnich hornin se zjistilo, ze
komponenta KREEP je pfitomna v fad¢ dalSich horninovych suit, véetné¢ Mg-suity, alkalické
suity a nékterych cedi¢li mésicnich moti. Tato komponenta byla Warrenem a Wassonem
(1979) oznacena jako ,,urKREEP*.

Horniny Mg-suity jsou tvorené kumulaty plagioklasu (obvykle 50-65 obj. %) a
olivinem (troktolity) nebo ortopyroxeny (nority). Mensi mnozstvi vzorkli obsahuje augit nebo
pigeonit (gabronority) a v suité jsou zastoupené rovneéz dunity. Ve vzorcich ziskanych béhem

expedic programu Apollo jsou horniny Mg-suity zastoupené cca 10 %. Ve srovnani
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s anortozitovou suitou jsou horniny Mg-suity obohacené¢ o KREEP komponentu a vykazuji
vy$8i hodnotu poméru Mg/(Mg + Fe). Horniny alkalické suity jsou zastoupené ¢edi¢i KREEP,
alkalickymi anortozity, alkalickymi gabronority, kfemennymi monzodiority a felsitickymi
horninami, n¢kdy srovnavanymi s terestrickymi granity. Od terestrickych granitti se vsak
odliSuji svoji velmi jemnozrnnou strukturou. Pro horniny alkalické suity je typicky vyssi
pomér Na/Ca a vyS$i obsahy La, resp. Th.

Pevninska klira M¢ésice je na zékladé dneSnich poznatkil rozdélovana na tfi zdkladni

terrany:
a) Feldspathic Highlands Terrane (FHT) tvofeny pfevazné anortozity (FHT-A),
piipadné horninami bohatymi na FeO a chuds$imi na obsah Al,O3; (FHT-O).
b) Procellarum KREEP Terrane (PKT) obsahujici ptfedev§im mladsi diferenciaty
obohacené nekompatibilnimi prvky (K, REE, P).
c) South Pole-Aitken Terrane (SPAT) obsahujici pfedevsim mafické horniny.
Meteority

Meteority nabizeji vyznamné informace o vzniku jednotlivych planet a Slunecni
soustavy jako celku. Meteority jsou tradiéné rozdélovany do skupin podle mineralniho,
chemického slozeni a podle textury. Zakladni déleni meteoriti rozliSuje kamenné a Zelezné
meteority. Mimoto existuje prechodnd skupina kamenoZeleznych meteoriti. Kamenné
meteority se rozdéluji podle své textury na achondrity a chondrity. Jiné klasifikace meteoritQ
déli meteority na primitivni a diferenciované. Chondrity patii k primitivnim meteoritim,
kdezto achondrity, kamenozelezné meteority a meteoritickd zeleza tvofi skupinu
diferenciovanych meteoriti. Chondrity reprezentuji procesy panujici v pivodni solarni
mlhoviné. Diferenciované meteority podle svych fyzikalnich a chemickych vlastnosti
reprezentuji pocateni magmatickou diferenciaci planet, zejména vsak asteroidd, jejichz
rozpadem prevazné vznikly. Meteority se podle registrace dopadu na zemsky povrch rozdé€luji
na pady a ndlezy. Nalezy predstavuji ptipady, kdy se meteorit nasel az po dlouhé dobé od jeho
dopadu. Jejich slozeni je obvykle poznamenino naslednym vétranim na mist€¢ dopadu.
Zvlastnim pripadem téchto meteoritd jsou meteority cilené vyhledavané v Antarktidé. Tyto
meteority byly jen ve velmi omezené miie ovlivnéné terestrickymi pochody. Podobné¢ cilené
jsou vyhleddvany meteority v poustnich oblastech Afriky a Austrdlie. Databaze bulletinu
meteoritli obsahuje tidaje o cca 40 000 meteoritech (www.lpi.usra.edu/meteor/metbull.php).

Pady naopak reprezentuji meteority, jejichz dopadovou drahu pozorovali astronomové a

vypocitali misto dopadu. Tato skupina je pochopitelné¢ velmi vzacna (ptibramsky meteorit).
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Na zéaklad¢ statistického Setfeni mezi nimi vyrazné prevladaji chondrity a nejméné pocetnou
skupinu tvoii kamenoZelezné meteority.

Meteoriticka Zeleza jsou tvorend Fe-Ni slitinami s podfizenym mnozstvim sulfidu,
prevazné Fe-Ni slozeni (troilit). Fe-Ni slitiny jsou podle teploty vzniku a obsahu niklu
rozdélovany na kamacit a tenit. Meteoriticka Zeleza tvofena pouze kamacitem se oznacuji
jako hexaedrity. V ptipad¢, Ze obsah niklu je vys§i nez 6 hmot. % je mimo kamacitu pfitomen
téz tenit a takovato meteoritickd Zeleza se oznacuji jako oktaedrity. Ataxity jsou Zelezné
meteority bohaté niklem (vice nez 14 hmot. %), obsahujici jemnozrnné sriisty kamacitu a
tenitu. Nov¢jsi, detailnéjsi rozd€leni meteoritickych zelez na Ctyfi hlavni skupiny a vice
podskupin je zalozené na jejich obsahu Ge a Ga (Wasson 1985).

KamenoZelezné meteority se rozdéluji na pallasity a mezosiderity. Pallasity jsou tvotené
Fe-Ni slitinou a nodulemi olivinu. Mezosiderity obsahuji kov a silikaty. Mimoto jsou jesté
vyclenovany diogenity, které obsahuji silikdtovou brekecii tvofenou pyroxenem a
plagioklasem.

Chondrity se skladaji znckolika rlznych komponent, chonder, Ca-Al inkluzi,
améboidnich agregatli olivinu, jemnozrnné smési riznych mineralii a amorfni zdkladni hmoty.
Chondry ptedstavuji sférické utvary, které mohou tvorit az 80 % hmoty chondriti. Primérny
obsah chonder je cca 40 %. Chondrity se podle svého slozeni déale déli na uhlikaté, pravé a
enstatitové chondrity. Nejhojnéj§i jsou pravé chondrity. Jsou tvofené olivinem,
ortopyroxenem a men$im mnozstvim zelezo-niklové slitiny. Pravé chondrity, které tvoii cca
85 % vsSech meteoritli, jsou rozdélovany do tfi skupin — H (s vysokym obsahem Zeleza,
bronzitu), L (nizky obsah Zeleza, hypersten) a chondrity LL, jejichz obsah zeleza je podobny
jako u skupiny L, ale obsahuji pouze 1-3 % kovového podilu. V enstatitovych chondritech je
témet veskeré zelezo piitomno v kovové formé. Enstatitové chondrity se déli na skupinu EH
(vysoky obsah zeleza) a EL (nizky obsah zeleza). Enstatitové chondrity obsahuji mimo
enstatitu, kovového Zeleza a sulfida riizné exotické minerdly (fosfidy, karbidy a oxynitridy
Si), které indikuji jejich vznik za vyrazné redukénich podminek. Uhlikaté chondrity se od
ostatnich chondriti odliSuji svym obsahem organickych latek, mezi nimiz prevladaji
aminokyseliny. Obsahuji rovnéz vodik, zejména v podob¢ hydratovanych silikatd, dusik a
jejich obsah kiemiku je ve srovnani s ostatnimi skupinami chondritii nizsi. Jsou rozdélovany
reprezentanta tohoto typu chondriti (napf. CI — Ivuna). Mimo vySe uvedenych skupin
chondritd jsou nckdy jest¢ vyclenované dal§i samostatné skupiny, které jsou vSak

reprezentované velmi limitovanym poctem nalezi (napt. chondrity R). Lze se vSak setkat
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s dalsimi, odlisSnymi klasifikacemi chondritl, jako je napi. petrologicka klasifikace van
Schmuse a Wooda (1967), délici chondrity na Sest petrologickych typt.

Vlastni chondry jsou obvykle 0,5-1 mm (vyjime¢né 5-10 mm) veliké, vétSinou ovalné
utvary, obsahujici v mélo alterovanych chondritech smés krystalti a skla. Jejich struktura je
obvykle porfyricka s vyrostlicemi olivinu a pyroxenu ve sklovité zakladni hmot€. Chondrity
bez porfyrické struktury obsahuji kryptokrystalickou hmotu nebo krystalky pyroxenu a
olivinu svédcici o rychlé krystalizaci. Pievladajicimi mineraly chonder jsou mimo olivinu
enstatit a hypersten s podfizenym mnozstvim troilitu, kamacitu, diopsidu, spinelu, chromitu a
zived. Chondry jsou ¢asto lemovany jemnozrnnym obalem, bohatym na tékavé latky.

Ca-Al inkluze (CAIl) ptedstavuji klasty submilimetrové az centimetrové velikosti
obsahujici spinel, melilit, perovskit, anortit a pyroxen. Nékdy je pfitomny forsteriticky olivin,
Ni-Fe slitiny a fada dalSich akcesorickych mineralii. Inkluze maji Casto variabilni sloZeni,
nejhojnéjsi jsou spinel-pyroxenové inkluze. Amébovité agregaty olivinu jsou tvofeny
alotriomorfnimi zrny forsteritického olivinu s pfimési Fe-Ni slitiny, spinelu, diopsidu a
vzacného melilitu. Jsou obvykle velmi jemnozrnné a jejich velikost je obvykle shodna
s velikosti chonder. Zékladni hmota (matrix) chondritd je tmava, velmi jemnozrnna (typicky
s velikosti zrn cca 1 pm), ryzim Zelezem a t€kavymi latky obohacend hmota. Primarnimi
komponentami zakladni hmoty je pyroxen, olivin a amorfni hmota, mohou byt vSak ptitomné
dalsi mineraly (magnetit, ryzi zelezo aj.). Ve vétSin€ na tékavé latky bohatych chondritech
jsou olivin a pyroxeny preménéné na serpentinit a chlorit.

Achondrity tvoti velmi variabilni skupinu meteorit s velkym kolisdnim pomért Fe/Mg
a Ca/Mg (acapulcoity, angrity, aubrity, brachinity, diogenity, eucrity, howardity, lodranity,
ureility, winonaity). Nékdy jsou achondrity rozd€lovany do vétSich skupin, jako jsou
primitivni achondrity, bazaltické achondrity a SNC meteority. Skupina SNC meteoritl je
unikatni svym nizkym stafim (0,15-1,5 mld. let) a chemickym slozenim, které je blizké
sloZeni regolitu Marsu. Z tohoto diivodu se predpoklada, ze tyto meteority pochazeji z Marsu.
Rovnéz je zndmé mensi skupina meteoritl, které pochazeji z Mésice.

Achondrity jsou nékdy rozdélovany na nasledujici tfidy — howardity-eurity-diogenity
(HED), angrity, ureility a aubrity. Eurity jsou tvofené metamorfovanymi bazalty a gabry,
diogenity obsahuji ortopyroxeny a howardity reprezentuji eurit-diogenitové brekcie. Aubrity
jsou tvorené brekciemi a obsahuji tlomky enstatitu. Ureility obsahuji olivin, pyroxen a grafit.
Angrity jsou bazaltické horniny obsahujici zejména Al-Ti-diopsid.

Diky moZnostem piesného datovani meteoritl s vyuZitim U-Pb metody bylo zjisténo, Ze

nejstar§i meteoritickou hmotou jsou CAl-inkluze, jejichz stafi je 4,6 miliardy let. Jen o malo
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mladsi je zakladni hmota chondriti a achondritii. CAl-inkluze predstavuji nejstarSi mineralni
agregat v nasi slunec¢ni soustavé, a proto je konvencné jejich stafi pfijimano jako stafi nasi

slunec¢ni soustavy jako celku.



38

4. Vnitini stavba Zemé

Znalosti o vnitini stavbé Zemé& pochazeji jednak zanalyzy zemétieseni, jednak
z astrofyzikalnich modeld vnitini stavby planet. Z téchto analyz byl odvozen dnesni model
zemského nitra, které se sklada ze tii zakladnich geosfér (jadro, plast, ktira). Rozhrani
jednotlivych geosfé, jejich objem a hustota byly stanoveny na zakladé zmény rychlosti
seizmickych vin prochazejicich napti¢ Zemi. Diky tomu lze odhadnout mocnost jednotlivych
geosfér. V souladu s timto modelem je primér zemského jadra odhadovan na 3 471 km,
mocnost plasté na 2 883 km a mocnost zemské kiry na 6-35 km. Vztah mezi rychlosti
seismickych vin a hustotou hornin poprvé popsali Williamson a Adams (1923). Aktudlni
seismické modely vnitini stavby Zemé jsou zalozené na jednorozmérnych modelech Sifeni
seismickych S- a P-vin (Dziewonski a Anderson 1981, Shearer a Earle 2004, Cammarano et

al. 2005).

Zemské jadro

Nase znalosti o slozeni zemského jadra jsou relativné malé. Na zakladé¢ zmétfenych
seizmickych rychlosti se predpoklada, ze se jadro sklada z Fe-Ni slitiny. Piedpoklada se, ze
obsah niklu v jadfe je podobny jeho obsahu ve vétsiné Zeleznych meteoritd, tj. 5-10 hmot. %
Ni. Obsah na urovni 6 hmot. % Ni postacuje k tomu, aby bylo mozno vysvétlit ochuzeni
zemského plasté o nikl. Piedpokladana specifickd hmotnost jadra (11 g/em’®) vyZzaduje, aby
jadro obsahovalo asi 10 % lehcich prvkl. O jaké prvky se jednd, je pfedmétem rozséhlych
diskusi, nejcastéji se predpoklada piitomnost kysliku, kiemiku a siry. Pfitomnost siry lze
zdivodnit jejim deficitem v plasti a kife a pritomnosti sulfidii v zeleznych meteoritech
(troilit). Podle Ahrense a Jeanloze (1987) je obsah siry na trovni 11 hmot. % je v souladu se
zjisténymi seizmickymi vlastnostmi zemského jadra. Na druhé strané se Allegre et al. (1995)
na zakladé korelaci mezi K/Ca a S/Ca v meteoritech domniva, ze obsah siry v jadru je na
urovni 2 hmot. %. Rubie et al. (2011) ptfedpokladaji, ze zemské jadro obsahuje 5 wt.% Ni, 8
wt.% Si, 2 wt.% S a 0,5 wt.% O. Zemské jadro je obvykle rozdélovano na vnitini pevné jadro
a vn¢jsi kapalné jadro. Vnitini jadro tvoii 1,7 % celkové hmotnosti Zemé a jeho svrchni
hranice lezi v hloubce 5120 km. Vnéjsi jadro, jehoz svrchni hranice lezi v hloubce 2890 km,
je velmi pravdépodobné kapalné nebo pfinejmensim plastické. Zikladnim dikazem pro
existenci kapalného vnéjsiho jadra je jeho neprichodnost pro s-viny. Konvenéni proudéni,
které v ném probihd, je zodpovédné za magnetické pole Zemé. Vnéjsi jadro se podili na

celkové hmotnosti Zemé 30,8 %. Predstava o pfitomnosti kysliku, zejména ve vngj§im jadru



39

je zalozena na experimentech, provedenych v podminkach velkych tlak, kdy je FeO
misitelné s kapalnym Zelezem. Eutekticka tavenina Fe-FeO obsahuje pfi tlaku 16 GPa asi 10
hmot. % FeO (Ringwood a Hibberson 1990). Allégre et al. (1995) odhaduje, ze vnéjsi jadro
obsahuje asi 4 hmot. % kysliku. Autofi této studie rovnéz predpokladaji, ze ve vnéj$im jadru
je ptitomen uhlik, kiemik, fosfor, hof¢ik a vodik. Pfedpoklddany obsah kifemiku je 7 hmot. %.
JestliZe jadro obsahuje siru, je mozno piedpokladat, Ze tam budou pfitomné chalkofilni prvky
jako je olovo. Soucasné€ lze predpokladat, Ze na sloZeni jadra se podileji dalsi siderofilni
prvky, zejména platinové kovy. Soucasné predstavy o sloZeni jak vnitiniho, tak vnéjsiho jadra
jsou zalozené jednak na seizmickém modelu PREM (Dziewonski a Anderson 1981), jednak
na experimentalnich studiich chovani slitin a vybranych sloucenin zeleza (FeO, wiistit, FeS
troilit, FeSi) v podminkéch vysokych tlakt (Fei et al. 1997, Fiquet et al. 2008).

Velka pozornost je vénovana strukturnimu uspotfadani Fe-Ni slitin ve vnitinim jadre.
Obecné se predpokladd hexagonalni nejtésnéjsi usporadani atomt zeleza v téchto slitinach.
Na druhé strané teoretické vypocty, spolu s novymi vysledky experimentalnich studii, indikuji
ptitomnost kubickych struktur téchto slitin (Figuet et al. 2008).

Na rozhrani zemského jadra a plasté je na zakladé zmén v rychlosti Sifeni seizmickych
vin vymezovana prechodna vrstva D, lezici v hloubkovém intervalu 2600-2900 km. Jeji
mocnost je tudiz cca 300 km. Slozeni piechodni vrstvy je predmétem diskusi. Zmeéna
seizmickych rychlosti v této prechodni zoné€ je vyvolana bud’ reakci mezi silikdty spodniho
plasté a Fe-Ni slitinami vnéj$iho jaddra nebo zdrojem této heterogenity je piitomnost
subdukované oceanicke litosféry, kterd by mohla tvofit bazi spodniho plasté (Knittle a Jeanloz
1991, Mao et al. 2006). Posun v ndzorech na slozeni ptfechodni vrstvy D pfinesla
experimentalni studie Murakamiho et al. (2004), kterd vedla k objevu nové vysokotlaké
modifikace MgSiO; oznafované jako post-perovskit. Na druhé strané¢ predmétem dalSich
diskusi jsou velmi pravdépodobné reakce post-perovskitu jednak s cedi¢ovymi horninami

oceanické kiry (MORB), jednak s Fe-Ni slitinami svrchniho jadra (Hirose a Lay 2008).

Zemsky plast

O slozeni zemského plast¢ uz mame podstatné vice informaci, jednak ze slozeni
meteoritll, jednak z analyz plastovych hornin, které se v pribéhu vyvoje Zemé dostaly az do
oblasti svrchni kiiry. Mimoto teploty a tlaky, které v plasti predpokladame, 1ze modelovat
v laboratofi a 1ze tudiz ur¢it stabilitu a pravdépodobné asociace jednotlivych mineralnich fazi.
Vétsina geochemikli predpoklada, ze zakladnim stavebnim kamenem plasté jsou ultrabazické

horniny, jmenovité¢ peridotit. Na zakladé zmén v rychlostech Sifeni seizmickych vin se
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predpoklada, ze zemsky plast’ je stratifikovany a Ize jej rozdélit na spodni plast, prechodni
zonu a svrchni plast. Spodni plast se podle zmén rychlosti seizmickych vin rozklada
v hloubce 650 — 2 890 km. Jeho podil na celkové hmotnosti Zemé je 49,2 %. Zmény rychlosti
seizmickych vIn jsou jedinou pfimou informaci o mozném slozeni spodniho plasté. Na
zaklad¢ predpokladu podobného slozeni svrchniho a spodniho plasté, 1ze predpokladat, Zze
hlavnimi komponentami spodniho plasté jsou SiO,, MgO a FeO, spolu s menSim obsahem
CaO, TiO; a ALLOs;. Na zdkladé¢ provedenych experimentli se pfedpoklada, ze zékladnimi
minerdlnimi komponentami spodniho plast€¢ jsou perovskit (MgSiO;) (80 %) a
magnesiowiistit, resp. ferroperiklas ((Mg,Fe)O) (Ringwood 1991). Urcita nejistota ve vyse
uvazovaném slozeni panuje, pokud jde o pomér obou zdkladnich slozek. Seizmickym
pozorovanim odpovida 1épe predstava o Cisté perovskitovém spodnim plasti.

Mezi spodnim a svrchnim plastém se predpokladd na zdkladé vyznamnych zmén
ryclosti seismickych vin existence prechodni zony, kterd se ma vyskytovat v hloubce 410-660
km. Ptechodni zo6na, jejiz podil na celkové hmoté Zemé je 7,5 %, se podobné jako svrchni
plast’ sklada pravdépodobné zolivinu a pyroxenu. Olivin, resp. jeho Mg-bohata slozka
(forsterit) se zde nevyskytuje v bézné alfa modifikaci, ale v modifikacich beta (wadsleyit) a
gama (ringwoodit), které¢ jsou stabilni v tlakovych podminkach, panujicich v této oblasti
(Akaogi et al. 1989, Katsura a Ito 1989). Nejvyznamné;jsi je modifikace gama, se spinelovou
strukturou, nazvand na pocest australského petrologa T. Ringwooda, ringwoodit. Tato
minerdlni faze je znamé z meteoritll, které prodélaly Sokovou metamorfézu. S ptibyvajici
hloubkou ptechazi Ca a Mg do CaSiO; faze s perovskitovou strukturou a do MgSiOs faze se
strukturou ilmenitu (akimotoit) Predmétem fady diskusi je otazka, zda rozhrani piechodni
zony a spodniho plasté je provazeno zménami jak v minerdlnim, tak i chemickém sloZeni.
Ortopyroxeny a klinopyroxeny, které jsou typickymi minerdly svrchnéplastovych
ultrabazickych hornin, se v podminkach vysSich tlaki méni na granat (pyrop), ktery je
v oblasti prechodni zony pfeménény na hlinik neobsahujici granat (majorit). Nahrada hliniku
hot¢ikem, Zelezem a kifemikem v mfiZzce granatu je zpisobena vysokym tlakem panujicim
v oblasti ptfechodni zony (17-20 GPa) (Frost 2008).

Vyrazné vice diskutovanym problémem je mineralni a chemické slozeni svrchniho
plasté, ktery se na celkové hmotnosti Zemé podili 10,3 %. O jeho sloZzeni mame uz piimé
informace z xenolitl svrchné plastovych hornin, které se dostaly do zemské ktiry (peridotity,
eklogity). Svrchni plast’ je souCasné zdrojem CediCovych magmat, a tudiz jeho sloZzeni musi
byt vsouladu se zndmymi podminkami diferenciace bazickych magmat. Navic sloZeni

svrchniho plasté by mélo byt blizké slozeni chondritii. VéEtsing téchto podminek odpovida
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slozeni lherzolitu, horniny sloZzené zpyroxenu a olivinu. Nékdy se pro horninu tvofici
zakladni hmotu svrchniho plasté pouziva terminu pyrolit (pyroxenicko-olivinickd hornina,
obsahujici 55-60 % olivinu), kterou pouzil v rdmci svych experimentalnich studii Ringwood
(1975, 1991). Vétsina studii vénovanych mineradlnimu slozeni svrchniho plasté predpoklada
mnozstvi olivinu v rozmezi 49-62 % (Frost 2008). Na druhé strané existuji hypotézy o
eklogitovém charakteru svrchniho plasté. Tyto pfedstavy se opiraji zejména o zmény
seismickych rychlosti v pfechodni zén¢ mezi svrchnim a spodnim plastém (Birch 1952, Bass
a Anderson 1984, Anderson 2007). Piedstava o cisté eklogitovém charakteru svrchniho plasté
neni v uplném souladu s informacemi o seizmické anizotropii urcitych ¢asti svrchniho plaste.
Z tohoto divodu se Anderson (1989) domniva, ze by se mohlo jednat o hypoteticky olivinicky
eklogit (piclogit), coz by mél byt vysokotlaky ekvivalent pikritu. Plastové xenolity,
vyskytujici se v zemské kaie maji slozeni odlisné od slozeni chondritl. Chondrity jsou ve
srovnani se svrchnim plastém obohaceny o siderofilni prvky (Fe, Ni), souasné¢ maji vyssi
obsah alkalii a vyssi obsah kiemiku. VétSina rozdil mezi slozenim chondriti a slozenim
svrchniho plasté je pfipisovana jednak vyvoji Slune¢ni soustavy, jednak frakcionaci v ramci
jednotlivych geosfér v obdobi jejich raného vyvoje (Hart a Zindler 1986, Ringwood 1991).
Na ptedchozi experimenty Ringwooda (1991) aktualné navazaly nové vyzkumy zalozené na
zkoumani elastickych vlastnosti mineralt (Bass et al. 2008) a vysokotlakych experimentech

v synchrotronu (Bass a Parise 2008).

Diferenciace svrchniho pldsté a vznik ocednické kiry

Geochemicka variabilita bazickych hornin, zejména oceanskych bazaltli nam poskytuje
fadu dikazi o heterogennim sloZeni svrchniho plasté. Nejveétsi objem tvoii bazalty
sttedooceanskych hibeti (MORB), jejich? objem se rotné zvysuje o 18 km’. Bazalty
sttedooceanskych hibetd tudiz predstavuji nejrozsirenéjsi produkt recentniho vulkanismu (cca
90 % celkového objemu recentnich vulkan®). Vyzkum izotopického a chemického sloZeni
oceanskych bazaltli se v soucasnosti soustied'uje na diskusi rozdili mezi slozenim bazaltii
sttedooceanskych hibeti (MORB) a bazalti oceanskych ostrovi (OIB). Oba typy ¢ediCovych
hornin jsou podstatnou soucasti oceanické kury. Nejvétsi rozdily byly zjistény pii studiu
izotopickych poméra Sr, Os, Nd, Hf, Pb, obsahti prvk vzacnych zemin (REE) a dalSich
vyssi izotopické poméry u Nd a Hf nez skupina OIB. Cedi¢ové horniny typu MORB jsou
ochuzené o prvky lehkych vzacnych zemin (LREE), jejichz obsah nevyznamné pievysSuje

jejich obsah v chondritech. Naproti tomu ve skupiné¢ OIB jsou LREE vyrazné¢ obohacené.
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Cast téchto rozdili lze pfipsat procesim frakcionace ¢edi¢ové taveniny. Soudasné se ve
skuping€ bazalti sttedoocednskych hibetli vyskytuji regionalni rozdily, které jsou pfipisované
rozdilim ve slozeni svrchniho plasté. Obvykle se rozliSuje skupina E-MORB (obohacena o
inkompatibilni prvky), skupina P-MORB (plastové chocholy) a N-MORB (normalni). Nékteti
autofi mimoto vymezuji skupinu T-MORB, ktera svym slozenim pfedstavuje piechodnou
skupinu hornin mezi N-MORB a E-MORB. Vétsina badatelt pfedpoklada, ze MORB jsou
odvozeny ze sloZeni astenosféry, tj. nejsvrchngjsi ¢asti svrchniho plasté, pfimo podsedajici
zemskou kiiru, resp. z ochuzeného svrchniho plasté (DMM). U bazaltli oceanskych ostrovi
(OIB) se predpoklada jejich vznik diferenciaci plastovych chocholil, za jejichz zdrojovou
oblast se poklddd rozhrani plast-jadro. Existuji ovSem 1 alternativni modely, kdy napf.
Anderson (1989) ptedpoklada vznik OIB frakcionaci nejsvrchnéjsi ¢asti svrchniho plaste,
ktera mé v jeho modelu sloZeni lherzolitu. Podrobné;jsi studium izotopického slozeni (Sr, Nd,
Pb) cedicti oceanskych ostrovii (OIB) umoznilo tyto bazalty rozdélit na tfi velké skupiny —
HIMU, EM I, EM II (White 1985, Zindler a Hart 1986). Pro ¢edi¢e skupiny HIMU jsou

typické vysoké hodnoty poméru 2*U/**

Pb. Termin EM je odvozen z oznaceni pro obohaceny
plast. Weawer (1991) pozdé&ji zjistil, Ze mezi vySe uvedenymi skupinami OIB existuji rovnéz
rozdily v obsahu stopovych prvkl. Nékteré rozdily heterogenity svrchniho plasté 1ze vysvétlit
s pomoci modelu primitivniho plasté, nikoliv vSak rozdily v izotopickém sloZeni olova nebo
rozdily v distribuci stopovych prvki. Rozdily v distribuci stopovych prvkid se Hofmann a
White (1982) snazi vysvétlit pomoci recyklace ocednické kiiry. Hart et al. (1992) pomoci
trojrozmérné projekce Sr, Nd a Pb izotopickych dat dospé€l k zavéru, Ze v mnoha ptipadech
dochazi k mixingu magmatu plastovych chocholll s komponentou, kterou pojmenovali FOZO
(fokalni zdna), jenZ ma vlastni charakteristické izotopické slozeni. Komponenta FOZO
v souladu s timto modelem odpovida sloZeni spodniho plasté. Dalsi dikazy o heterogenni
povaze svrchniho plasté¢ pochazeji ze studia kontinentdlnich ¢edicd, zejména z rozsahlych
plosnych vylevii platobazalth (Indie, Sibit, Jizni Afrika, Brazilie). Vznik téchto velkoplosnych
vylevil je na zakladé studia isotopickych pomérti Nd a Os spojovan s existenci plastovych
chocholi.

Geochemicky odlisnou skupinu tvoii ¢edice kontinentalni zemské kiiry. Jejich odlisné
obsahy isotopli Nd a Sr, spolu s odliSnostmi ve sloZzeni inkompatibilnich prvkl ve srovnani
s ocednickymi cedi¢i podporuje predstavy o existenci metasomatdzy plasté. Pojem
metasomatoza plasté se obvykle pouziva pro interakce mezi taveninami plastovych hornin a

hornin zemské kiiry, jakoz i pro reakce mezi pevnymi horninami a vodnymi roztoky.
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Geochemickymi doklady takovychto reakci jsou mimo jiné nizké hodnoty poméru Re/Os a
rozdily v isotopickém sloZeni Os a Re kontinentalnich ¢edi¢t a plastovych hornin.

Specifickou skupinu hornin, jejichz zdroj je mozné rovnéz hledat ve svrchnim plasti,
jsou alkalické magmatity, obsahujici diky prebytku alkalii, zejména drasliku, nejen alkalické
zivce, ale 1 zastupce ziveu (foidy, zejména leucit), alkalické pyroxeny a amfiboly aj. K této
skupin€ hornin patii pfedevS§im lamproity, lamprofyry a kimberlity. Alkalické vyvteliny jsou
n¢kdy doprovazené magmatickymi horninami obsahujici primarni magmatické karbonaty,
oznacované jako karbonatity. Lamproity jsou vulkanické bazické horniny s vy$$im obsahem
hot¢iku a vysokym pomérem K,O/Al,O3. Soucasné je pro né typické extrémni obohaceni
nekompatibilnimi prvky (Zr, REE). Obecné se piredpoklada, ze lamproity vznikly parcialnim
tavenim svrchniho plasté. Obvykle obsahuji forsteriticky olivin, Fe-leucit, Ti-flogopit,
alkalické amfiboly (richterit), diopsid a Fe-sanidin. Z geochemického hlediska je pro né
typicky vysoky pomér K,O/Na,O (vyssi nez 3), vyssi obsah TiO, (1-7 hmot. %), vysoky
obsah Ba (2000-5000 ppm), Sr (> 1000 ppm) a Zr (> 500 ppm). Australské a kanadské
lamproity obsahuji ekonomicky zajimavé obsahy diamantl. Diky exotickému minerdlnimu a
chemickému slozeni je pro lamproity pouzivdno velké mnoZstvi lokéalnich oznaceni
(wyomingit, orendit, cedricit, manilit, fortunit, cancalit aj.) (Mitchell a Bergman 1991).

Lamprofyry ptedstavuji skupinu zilnych vyvielych hornin, pro néz je typicka porfyricka
struktura, vyrazné alkalicky charakter s pfevahou drasliku nad hlinikem a rovnéz vyssi obsahy
Sr, Ba, Ti a Zr. Jejich klasifikace je zaloZzend na jednak na poméru obsahu K-Zivce a
plagioklasu, jednak na obsahu jednotlivych tmavych silikatt (biotitu, pyroxenu, amfibolu). Na
rozdil od lamproitd se zde vyskytuji 1 alkalicko-vapenaté Cleny (mineta, kersantit, vogesit,
spessartit). Vyrazné alkalické variety jsou znamé zejména z kontinentalnich riftl (camptonit,
monchiquit).

Kimberlity predstavuji skupinu ultramafickych hornin, pro néz je typicky vyskyt
v trubkovitych pnich (pipes), prordzejicich archaické Stity (jizni Afrika, sibifsky S§tit). Jsou
tvofené obvykle jemnozrnnou zékladni hmotou obsahujici forsteriticky olivin, Mg-ilmenit,
chromdiopsid, flogopit, a spinel (chromit). Casté jsou vyrostlice olivinu a granatu (pyropu).
S ohledem na rozdilny obsah flogopitu a fluid (CO,, H,O) jsou kimberlity rozdé¢lovany do
dvou skupin (kimberlity I, II). Pro prvni skupinu kimberlitd je typicky vyssi obsah CO; a
vyznamnd ptitomnost vyrostlic olivinu a pyropu. Druha skupina kimberlitd, oznacovana
rovnéz jako orangeity, se odliSuje od prvni skupiny pfitomnosti vyrostlic Fe-flogopitu, Sr-
apatitu, Sr-perovskitu a fosfati REE (monazit). Kimberlity II maji vyraznou afinitu

k lamproitim. Nov¢jsi klasifikace kimberliti jsou zalozené na rozdilech v izotopickém
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slozeni Nd, Sr a Pb (Mitchell 1995). Jejich plastovy ptivod je mimo vyznamného obsahu
olivinu, pyropového granitu a pfitomnosti diamanti doloZen rovnéZ hojnym vyskytem

xenolitd eklogith a granatickych peridotitt.

Zemska kiira

Zemska kiira je nejméné objemnou geosférou, tvotici pouze asi 0,5 % hmotnosti Zemé.
Jeji sloZeni je v diisledku komplikovanych vztahti magmatickych, metamorfnich a exogennich
procest velmi variabilni. Na rozdil od pfedchozich geosfér je znacna ¢ast zemské kiiry dobie
ptistupnd pro piima pozorovani. Z hlediska slozeni lze rozlisit dva rozdilné typy zemské ktry
— ocednickou a kontinentalni ktiru. Ocednickd kiira je vysledkem magmatické Cinnosti
v oblasti stiedoocednskych hibetli a oceanskych ostrovii a umoznuje nam studovat vyvoj
plaStového magmatismu. Oceédnickd kuara, respektive jeji ¢€ast, mimoto v minulosti
predstavovala zdroj horninovych komplext kontinentalni ktry.

Pro ocednickou kuru je typicka jeji malad tloustka (6-7 km ve srovnani s mocnosti
kontinentalni kiiry 30-35 km), vysoky obsah Mg a Fe a niZ8i obsah kiemiku. Vyznamné je jeji
nizké stari, cca 60—100 milionti roki ve srovnani s cca 2-4 miliardami let u kontinentalni
kiry. Slozeni ocednické kury je relativné jednotvarné. Seizmické studie, spolu s vysledky
programu oceanského vrtného pruzkumu (IODP) prokdzaly, ze oceanickd kiira ma vrstevnou
stavbu. Jeji svrchni vrstva, kterd chybi v oblasti stfedoocednskych hibetl, je tvofena
pelagickymi sedimenty. Dalsi vrstva je tvofena ploSnymi lavovymi vylevy a polohami
polstatovych lav. Nésleduje poloha zilnych hornin (komplex paralelnich zil) a konecné poloha
gaber. Gabra jsou tvofena jednak komplexem na mist¢ utuhlych cedicovych magmat
(isotropni gabra), jednak komplexem vrstevnych gaber. Na zakladé¢ podrobnych studii se
predpoklada, ze cedice sttedooceanskych hibetil prosly v pribéhu svého vzniku magmatickou
frakcionaci ptivodniho plastového magmatu. NejvyznamnéjSim dikazem tohoto predpokladu
je slozeni olivinu, resp. hodnota molarniho poméru Mg/(Mg+Fe:)*100, kterd se oznacuje
jako Mg-Cislo (Mg#). Plastovy olivin obsahuje obvykle 90-92 mol. % forsteritové
komponenty a tavenina, kterd je v rovnovaze s takovymto olivinem ma hodnotu Mg# cca 72.
Pro pramérné slozeni ¢edi¢i MORB je typickd hodnota Mg# = 59, pouze primitivni MORB
maji Mg# = 70. Podrobné studie zavislosti MORB na rozsifovani ocednského dna prokézaly,
ze CediCe v rychle se roztahujicich stfedoocednskych riftech jsou vice frakcionované, nez
cedie vznikajici v riftech s malou mirou jejich roztahovani. Na zaklad¢ studia rGznych
vyskyti MORB (Klein a Langmuir 1987) a rozdili v jejich chemickém slozeni se zjistilo, ze

uplatnéni procesii parcialniho taveni ¢edich stfedooceanskych hibetii 1ze stanovit z distribuce
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Na,O, kdezto obsah Fe je funkci tlaku panujiciho v pritbéhu tohoto parcidlniho taveni.
Z téchto pozorovani byl odvozen stupeni parcidlniho taveni (8-20 %) a tlak v priib&éhu tohoto
procesu (0,5-1,6 GPa) u studovanych MORB. Bazalty oceansky ostrovii (OIB) jsou ve zvlasté
typickém vyvoji odkryté na Havajském souostrovi. Bazalty typu HIMU lze studovat na
Azorskych ostrovech, bazalty typu EM1 se vyskytuji na ostrovu Tristan de Cuha a bazalty
typu EM2 jsou zndmé z ostrova Samoa. Dobfe dostupnym mistem pro studium bazalth
sttedooceanskych hibeti je Island.

S horninami oceédnické kiry se setkdvame rovnéz na kontinentech v oblastech tzv.
ofiolitovych komplexti. Termin ofiolit byl poprvé pouzit pro komplex ultrabazickych,
bazickych a sedimentarnich hornin vyskytujicich se v Alpach a majicich vyraznou signaturu
oceanické kiiry (Brogniart 1813). Pozdé&ji Steinmann (1906) timto terminem oznacil sekvenci
téi typi hornin (bazické vulkanity — bulizniky, radiolarity — karbonaty). Na zaklad¢ usneseni
americké Penrose konference (Penrose Conference Participants 1972) a diky monografii
Colemana (1977) je pod pojmem ofiolitovy komplex chapan soubor bazickych a
ultrabazickych hornin s charakteristickymi texturami a mineralnim slozenim. K nejlépe
prozkoumanym a naslednymi geologickymi procesy nejméné modifikovanym vyskytim
ofiolitli patii masivy Trodos na Kypru a Semail v Oménu. Na zékladé podrobného vyzkumu
téchto komplexti jsou rozdélovany ofiolity na dvé velké skupiny podle mista vyskytu —
tethydni a kordillerské. Typickymi zastupci tethydnich ofiolitd jsou vySe zminéné masivy
Troodos (Moores a Vine 1971) a Semail (Kelemen et al. 1997), typickym zastupcem ofiolitl
americkych Kordiller jsou severo-kalifornské masivy Coast Range, Smartville a Klamath
Mountains. Uplny ofiolitovy komplex se od podlozi do nadlozi skladd z ultramafiti
(Iherzolity, harzburgity, dunity), gabro-peridotitového komplexu kumulatovych hornin, roje
paralelnich zil a svrchniho souvrstvi polstarovych lav.

Vyvoj kontinentdlni kiry je vyrazn¢ komplikovanéjsi. Jeji vznik a vyvoj je dnes
nejcastéji spojovan s modelem tektoniky litosférickych desek a tudiz s projevy subdukce a
magmatismem ostrovnich a kontinentdlnich obloukii. Nejlepsim ptikladem takovychto
procesi je oblast And v jizni Americe. Na druhé strané dobrym ptikladem vnitrooceénické
subduk¢ni zony jsou pacifické Mariany a rozhrani oceanické a kontinentalni kiry I1ze nejlépe
studovat v oblasti starSich ostrovnich oblouktli (Japonsko, ¢ast Indonésie, Aleuty). Subdukcni
zony jsou misty, kde byla kontinentalni a oceédnickd kiira ponofovdna do oblasti svrchniho
plasté. Subdukéni zony jsou tudiz nejvyznamnéj$imi misty latkové vymény mezi klrou a
plastém. Magmatické horniny vznikajici v prostfedi ostrovnich obloukti a pftiléhajicich

kontinentalnich okraji maji pfevazné slozeni andeziti. Z hlediska obsahu horninotvornych
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prvki, rozdily mezi vulkanity oceanskych obloukii (I4V) a ostatnimi vulkanickymi horninami
nejsou piili§ vyznamné. Ve srovnani s MORB jsou vulkanity oceanskych obloukti obohacené
kifemikem, kiemikem ochuzené horniny (alkalicko-vapenaté cedice) jsou zde vzéacnéjsi.
Takovéto horniny miizeme oznacit jako tholeiity. Tholeiity se od alkalicko-vapenatych ¢edict
li§i zejména vySSim pomérem Fe/Mg. Jako treti skupina vulkaniti byva nékdy uvadéna
skupina hornin bohatych hlinikem. Na druhé stran¢ veskeré vulkanity ostrovnich obloukli
maji obvykle o néco vyssi obsahy Al nez MORB nebo OIB. Vulkanity ostrovnich obloukl
vykazuji ve srovnani s MORB a OIB nékdy niz$i koncentrace Ti v disledku rané krystalizace
Fe-Ti oxidi. Totéz plati i pro rozdily v obsahu Fe. Krystalizace Fe-Ti oxida je kontrolovana
rovnéz fugacitou kysliku. Vulkanity ostrovnich oblouk vykazuji vyssi fugacitu kysliku,
protoze maji vyS$si obsah vody. Tyto vulkanity jsou ve srovnani s MORB a nékterymi vyskyty
OIB rovn¢z bohatsi na dalsi t€kavé latky, véetné CO,. VEtsi rozdily mezi vySe uvedenymi
typy vulkaniti vykazuji obsahy tfady stopovych prvki, zejména alkalii a alkalickych zemin
(Rb, Cs, Sr, Ba). Vulkanity ostrovnich obloukii ve srovnani s oceanskymi cedi¢i vykazuji
rovnéz vyrazné vys$i pomér Ba/La. Pro vulkanity ostrovnich obloukil jsou vyznamné nizké
obsahy prvka skupiny HFS (high field strength), zejména Nb a Ta.

Modely vzniku vulkaniti ostrovnich obloukl ptfedpokladaji, ze tyto vulkanity jsou
vysledkem procesi frakéni krystalizace magmatu v korovych nebo subkorovych
magmatickych krbech. Predstavuji proto spiSe parcidlni taveniny peridotiti nez taveniny
subdukovanych ¢edict nebo sedimentli. Z distribuce stopovych prvkil a izotopickych studii
(Nd, Sm, Pb, Be, He) vyplyva, Ze zdroje téchto vulkanit obsahuji jen velmi maly podil
sedimentarnitho materialu (nejvySe prvni procenta) Vyjimku ztohoto pravidla mohou
pfedstavovat hotc¢ikem bohaté andezity, oznacované nckdy jako adakity (ostrov Adak
v Aleutéach), které mohly vzniknout tavenim subdukované oceanické kury.

Mocnost kontinentalni kiry je v praméru 30-50 km, nejvys$si mocnosti dosahuje
kontinentalni kiira v oblasti Himal4ji (cca 70 km). Diky tomu, Ze horniny zemské kiiry jsou,
zejména v oblasti svrchni kliry dobie piistupné pro geochemické vyzkumy, byla v minulosti
velkd pozornost vénovana stanoveni primérné¢ho slozeni zemské kiry. Nejvice pozornosti
bylo vénovano, pocinaje vyzkumy Clarka (1924) a Goldschmidta (1933), stanoveni
prumérného slozeni svrchni kontinentdlni ktry. Stanoveni tohoto primérného slozeni je
provadéno obvykle dvéma rozdilnymi zpiisoby. V prvnim piipad¢é je nejdiive stanoveno
primérné zastoupeni jednotlivych typti hornin a obsahy sledovanych komponent v téchto
horninovych typech (Taylor a McLennan 1985, 2009, Wedepohl 1991, 1995). Druhy postup

vychézi ze systematického vyzkumu distribuce jednotlivych prvkl ve velkych regionalnich



47

jednotkéch, napt. z oblasti Kanadského §titu (Shaw 1967, Fahrig a Eade 1968, Eade a Fahrig
1971, 1973, Shaw et al. 1986), oblasti N. Mexika (Condie a Brookins 1980), sz. Skotska
(Bowes 1972), oblasti vychodni Ciny (Gao et al. 1998), piipadné z vice kontinentii (Condie
1993). Z obou pristupti vyplyva, ze pramérné slozeni svrchni kontinentdlni kary je velmi
blizké primérnému slozeni granitoidl, resp. andeziti. Podle Taylora a McLennana (1985)
tvoii granity a granodiority 77 obj. % svrchni kontinentalni kiiry.

Neékdy se pouziva pro vyjadieni distribuce nékterych prvki ve svrchni kontinentalni
kafe obraz, ktery poskytuje distribuce téchto prvki v sedimentech, zejména v jilovych
bridlicich. Tento postup se ¢asto voli pfi sledovani distribuce prvka vzacnych zemin, jejichz
distribuce vztazena k obsahu v chondritech, je v sedimentech velmi podobna distribuci
v mate¢nych magmatickych horninach. Pro tyto ucely byly sestaveny soubory primérnych
obsahli REE v severoamerickych jilovych bfidlicich (NASC), australskych postarchaickych
bridlicich (PAAS), v evropskych paleozoickych jilovych btidlicich (ES) (Taylor a McLennan
1985, 2009) a ¢inskych postarchaickych jilovych btidlicich (ECPAS) (Gao et al. 1998).

Jestlize ptimych informaci o slozeni svrchni kontinentalni kiiry mame relativné hodné,
pfimé informace o latkovém slozeni spodni kiry nejsou pro nas dostupné. Odhady
pravdépodobného latkového slozeni spodni kiiry ziskdvame predevSim na zékladé zmén
rychlosti seizmickych P vin. Z vyzkumu Sifeni téchto vin je patrné, Ze kontinentélni kiiru 1ze
rozdelit na tfi segmenty s odliSnou rychlosti P-vln, tj. na svrchni, stfedni a spodni kiiru
(Rudnick a Fountain 1995). Vlastni latkové slozeni je odhadovano na zékladé experimentt,
zkoumajicich rychlost Sifeni P-vin v pfirodnich materidlech. Na zéklad¢ téchto vyzkumi a
vyhodnoceni rozsahlych souborti zmétenych rychlosti Sifeni seizmickych vin bylo stanoveno,
ze slozeni spodni kiiry odpovidé tholeiitovym ¢edi¢lm, ptipadné granulitim, kdeZto slozeni
sttedni klry nejlépe charakterizuji Seizmické vlastnosti andeziti nebo plagioklasovych
amfibolitl (Rudnick a Fountain 1995, Wedepohl 1995). Chemické a mineralni slozeni spodni
klry je rovnéz Casto odvozovano ze slozeni spodnékorovych xenolitd, které jsou nachazeny
ve sttednekorovych, ptipadné svrchnékorovych geologickych fezech (Rudnick a Taylor 1987,
Condie a Selverstone 1999, Villaseca et al. 1999, Rudnick a Presper 1990, Liu et al. 2001).
Chemické slozeni stfedni kliry je obvykle odvozovano od slozeni hluboce metamorfovanych
komplexti nebo z hlubsich eroznich fezl archaickych a proterozoickych jednotek (jihoafricky,
kanadsky, balticky stit) (Hart et al. 1990, Shaw et al. 1994).

Na zaklad¢ vysSe uvedenych vypocti slozeni svrchni kontinentilni kiiry a odhadi
sloZzeni stiedni a spodni kiry byly provedeny vypocty souhrnného primérného slozeni

kontinentalni kiiry. Weaver a Tarney (1984) pouzili pro vyjadieni slozeni stfedni a spodni
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kiry chemické slozeni amfiboliti a granulitd ze sz. Skotska, které reprezentuji klasické
vychozy spodnich pater kontinentéalni kiiry. Podobny postup volili rovnéz Shaw et al. (1986) a
Wedepohl (1985), ktefi vSak rozdé€luji kontinentalni kiiru pouze na dva segmenty, svrchni a
spodni kontinentalni kiiru. Odlisny postup vypoctu primérného slozeni kontinentalni kary
vypracovali Taylor a McLennan (1985), ktefi pro tento vypocet pouzili modifikovany
andesitovy model Taylora (1967). Tento model vychézi z pfedpokladu, ze primérné slozeni
celé kontinentalni kiiry nejlépe reprezentuji andezity ostrovnich oblouki. Uprava piivodniho
andesitového modelu spocivala v zahrnuti odliSného slozeni nejstarS$i kontinentalni kiry
archaického stafi. V ndvaznosti na monografie Taylora, McLennana (1985) a Wedepohla
(1995) Ize novéjsi souhrn informaci o geochemickém vyvoji kontinentalni kiiry najit ve studii
Rudnicka, Gaa (2003) a Taylora, McLennana (2009).

Kontinentalni kiira je nékdy rovnéz rozdélovana podle svého staii (Taylor a McLennan
2009) na:

1) hadeanskou kuru (3,8—4,4 mld. let)

2) archaickou (3,8-2,5 mld. let)

3) postarchaickou (mladsi nez 2,5 mld. let)
V monografii Taylora a McLennana (2009) Ize najit hodnoty primérného chemického slozeni
téchto tii segmentii kontinentalni ktry.

Detailni studium archaickych kratont pfineslo zjiSténi, ze granitoidni horniny vyvinuté
v téchto kratonech se svym minerdlnim a chemickym slozenim vyrazné odliSuji od
postarchaickych granitoidii (Barker Arth 1976, Jahn et al. 1981). Archaické granitoidy
vytvareji svébytnou tonalit-trondhjemit-granodioritovou (TTG) suitu, ktera je vyrazné
obohacena Na,O. Pro tuto suitu je rovnéZ charaktericky vysoky pomér LREE/HREE a

absence negativni europiové anomalie (Moyen a Martin 2012).
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5. Geochemické procesy

Z predchazejici kapitoly vyplyva, Ze na slozeni zemské kiiry se v priibéhu jejiho vyvoje
uplatiiovaly riznou mirou zadkladni geochemické procesy — magmatické, metamorfni a
exogenni (zvétravdni, sedimentace) procesy (Bouska et al. 1980, Hovorka a Suk 1988,
Gregerova et al. 1995). Procesy magmatické a metamorfni jsou spolu s hydrotermalnimi
procesy shrnovany do pojmu endogenni procesy. Hydrotermdlni procesy ptedstavuji
procesy, na nichz se kromé teploty a tlaku vyznamné uplatiuji reakce vodnych roztokd,
pripadné reakce dalSich fluid (CO,, F, Cl). Do jist¢ miry zvlastni postaveni hydrotermalnich
procesti souvisi jednak s jejich vyznamnym podilem na tvorbé lozisek nerostnych surovin,
jednak s jejich vlivem na magmatické a ostatni metamorfni procesy (fluidni krystalizace,

hydratace).

Magmatické procesy

Magmatické procesy se vyznamné uplatiiuji nejen na vzniku a vyvoji zemské kiry, ale
téz na vyvoji zemského plasté. Zakladnim typem magmatickych procest je jednak vznik a
vyvoj magmatické taveniny, jednak naslednd krystalizace pevnych fazi z této taveniny. Mezi
magmatickymi taveniny maji nejvétsi vyznam taveniny silikdtové. Studium silikatovych
tavenin ma vyznam jednak pro poznani magmatickych procesti probihajicich v plasti a
zemské kiife, jednak pro celou fadu pramyslovych aplikaci (sklafstvi, keramika). Rychlym
tuhnutim silikatovych tavenin vznikd sklo, které pfedstavuje metastabilni, amorfni fazi.
Fyzikalni a chemické vlastnosti silikdtovych tavenin jsou zavislé na jejich struktufe, na Girovni
atoml jednotlivych prvki, resp. molekul. Tyto taveniny jsou tvofené siti tetraedrti SiOs,
jejichz uspofadani je urCovani slozenim taveniny. Slozeni taveniny tudiz ovliviuje
polymerizaci taveniny. Polymerizace taveniny urCuje viskozitu, difusni vlastnosti,
termochemické vlastnosti a vazbu ostatnich kationd a aniont v silikatové taveniné.

Silikatové taveniny pifedstavuji pravidelné uspotfadani atomi, které je podobné jejich
uspotfadani v pevnych silikatovych fazich. NejhojnéjSim kationem je kifemik, ktery tvofi
v podminkach nizkého tlaku tetraedry nebo polyedry v podminkach vyssiho tlaku (Stolper a
Ahrens 1987). Podobné¢ jako tomu je vpevnych fazich, i vtaveniné mohou byt
alumosilikatové tetraedry navzajem spojené, pfiCemz v taveniné je toto propojeni
neprerusované. Vlastnosti jednotlivych prvkil ve struktuie silikdtové taveniny jsou zavislé na

velikosti jejich naboje a iontového poloméru.
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Kationy pfedstavuji stavebni kameny struktury silikatové taveniny — sit’otvoiice
(network formers). Jedna se o kationy s mensim iontovym polomérem (0,3-0,5 A), vys$$im
nabojem (+3 az +5), které jsou v taveniné v tetraedrické koordinaci (v oblasti nizkého tlaku).
K nejhojngjim sitotvori¢tim patti Si*" >>AI*" >> Fe’*, P°*. Pozice tiivalentnich kationd je
v tetraedrické koordinaci stabilizovana kationy jako jsou Na', K™ nebo Ca®". Alkalic a
alkalické zeminy reprezentuji sit’ové stabilizdtory (network stabilizers). Sttedy tetraedrii jsou
obsazena Si*" nebo AI’" (Fe'"), ptitemz Na" nebo K' zaujimaji pozici mezi tetraedry.
Zbyvajici kationy, které maji vétsi iontové poloméry (0,6 A) a nizky naboj (+1 az +3) jsou
oznacovany sit’ové modifikdtory (network modifiers). Tyto kationy ukoncuji silikatovou sit’ a
jsou obklopeny 6 az 12 atomy kysliku.

Anionty jsou v jednoduchych silikdtovych taveninach zastupovany pouze kyslikem.
Kyslik zastava ve struktufe silikatové taveniny tfi razné ulohy. Vazebni kyslik (bridging
oxygen) spojuje dva silikatové nebo alumosilikatové tetraedry — Si — O — Si. Takovato vazba
je typickd pro SiO, bohaté taveniny, kde propojuje v taveniné silikatové tetraedry do
homogenni struktury. Tato vlastnost je oznaCovana jako polymerizace taveniny. Nevazebni
kyslik (non-bridging oxygen) tvoii vrchol tetraedru je propojeny se sitovym modifikatorem,
napt. Si-O-Na. V tavenin¢ NasSiO4 vSechny Ctyfi atomy kysliku, tvotici silikatovy tetraedr
jsou propojeny s atomy sodiku a kazdy tetraedr je diky tomu izolovan od sousedniho
tetraedru. V tomto piipad€ nastala Uplna depolymerizace taveniny. V taveninach chudych
kifemikem a v bazickych struskdch se vyskytuji atomy veolného kysliku. Ty jsou sdileny
sitovymi modifikatory a netvofi proto vrcholy silikdtového tetraedru. Stupen polymerizace
taveniny ovliviiuje fadu chemickych a fyzikdlnich vlastnosti taveniny, napf. rozpustnost a
vazbu fluid nebo viskositu taveniny. Pokud jde o pfirodni magmatické taveniny, sodik, draslik
a vapnik jsou v téchto taveninich sitovymi stabilizatory, kdezto Mg a Fe*" maji ulohu
sitovych modifikatori (Mysen a Richet 2005). Prvky, které se v taveninach vyskytuji ve vice
mocenstvich jako je B, Ti nebo P maji v alkalickych systémech ulohu sitotvoiicl, v ostatnich
systémech mohou mit tlohu sitovych modifikatord (Mysen 1997).

V silikatovych taveninach se Casto vyskytuji fluida jako je H,O, CO,, F, Cl, S, B aj.
V nékterych ptipadech, napt. v ptipadé vody nebo fluoru je jejich obsah vyssi nez 5 hmot. %,
casto vSak je pod 1 hmot. % (CO2, Cl, S). Rozpustnost fluid v taveniné je ur€ovana dvéma
obecnymi pravidly. Rozpustnost fluid jednak stoupd se stupném depolymerizace taveniny,
jednak stoupd s mirou schopnosti cizich atoml nahrazovat kyslik v alumosilikatovych
tetraedrech. Se stoupajicim iontovym polomérem halogenidu (F, Cl, Br, I) jejich rozpustnost

v taveniné naopak klesa. Rozpustnost vody stoupa vyznamné se zvySovanim tlaku (Holtz a
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Johannes 1994, Holtz et al. 2001). Podobn¢ se chova v taveniné i CO, (Eggler a Rosenhauer
1978). Rozpustnost fluoru v silikatovych taveninach ovliviluje zejména vznik a vyvoj
topazovych granitl a jejich vylevnych ekvivalenti (Webster 1990).

Krystalizace magmatické taveniny je provazena jeji diferenciaci a frakcionaci, ptipadné
asimilaci (anatexi) okolniho horninového prostfedi. Vlastni krystalizace se tidi fyzikalné
chemickymi zakonitostmi, zejména fazovym pravidlem. Soucasti magmatického procesu je
rovnéz extruze nebo intruze magmatu v plasti nebo v klife a frakcionace taveniny v misté
jejiho tuhnuti. V jednotlivych fazich téchto dil¢ich procesti mize dochézet ke zmén¢ slozeni
magmatu, prerozdéleni jednotlivych slozek a to jak v podminkdch termodynamické
rovnovahy mezi taveninou a neroztavenym reziduem, tak v nerovnovaznych podminkach.
Taveni mize byt kongruentni nebo inkongruentni proces. V prvém piipadu je dand slozka
roztavena piimo, pfi inkongruentnim taveni vznik4 z piivodniho minerdlu novy mineral a
tavenina. Taveni mlze vést k uplnému roztaveni vychozi horniny nebo jen k ¢aste¢nému
(parcialnimu) roztaveni. V procesu parcidlniho taveni lezi teplota taveni mezi hranici solidu a
likvidu daného systému a do taveniny piechdzeji pfedevSim snaze tavitelné komponenty.
Typickym ptikladem parcialniho taveni je vznik granitli postupnym tavenim drob, kdy jsou

prednostné roztaveny zivce a kiemen, kdezto biotit se stdva podstatnou soucasti restitu.

Modelovani magmatickych procesit

Stavajici znalosti o fyzikalné¢ chemickych zédkonitostech krystalizace magmatickych
tavenin jsou odvozeny z experimentd, s jejichz pomoci jsou zjiStovany jednak podminky
krystalizace, jednak podminky stability jednotlivych mineralnich fazi. Zaklad modernich
experimentalnich vyzkumi krystalizace magmatickych hornin polozil Bowen (1928). S jeho
jménem je rovnéZ spojeno zakladni schéma postupné frakcionace magmatu od bazickych po
kysela magmata (Bowenovo schéma). Pii studiu magmatickych systému jsou pouzivany dva
rozdilné ptistupy. Metodika pouzivana v Geophysical Laboratory ve Washingtonu, vychazi
z pouziti Cistych chemikalii a syntézy chemicky dobie definovanych pevnych fazi (Bowen
1928, Schairer a Bowen 1935, Bowen a Tuttle 1949, Tuttle a Bowen 1958). Shodna metodika
je pouzivana pii vyzkumu silikatovych systémi ve sklafstvi a keramice. Z divodu lepsiho
priblizeni ptirodnim systémim jsou na druhé stran¢ pro experimenty magmatické krystalizace
pouzivana skla vytvofend roztavenim a prudkym ochlazenim ptirodnich magmatickych
hornin (Green a Ringwood 1967, Johannes 1980, Johannes a Holtz 1996). V né¢kterych
pripadech jsou k pfirodnim taveninam, ziskanym vySe popsanym zptisobem, pridavany dobte

definované pevné faze, zejména pii studiu rozpustnosti fluid a kovi v pfirodnich silikatovych
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taveninach (Manning 1981, Keppler a Wyllie 1991, Linnen et al. 1996, Linnen a Keppler
1997, Linnen a Cuney 2005). Z hlediska pfitomnosti fluid, zejména vody jsou rozliSovany
suché a mokré systémy. K typickym suchym systémiim patii magmatické systémy modelujici
sloZeni svrchniho plasté nebo oceanické kiry (Yoder a Tilley 1962, O'Hara 1965, Green a
Ringwood 1967, Ringwood 1991). Granitové magmatické systémy predstavuji typické
zastupce mokrych systémi. Zdkladem poznani mokrych systémi je studium rozpustnosti
vody v granitovém magmatu v zavislosti na tlaku, resp. v zdvislosti na rozpustnosti vodu
poskytujicich mineralli v idedlni granitové (haplogranitové) taveniné (Luth 1969, Burnham
1975, Johannes 1984, Johanes a Holtz 1996). Ptitomnost vody v tavenin¢ vede ke snizovani
teploty solidu a likvidu a souCasné dochazi k zvétSovani intervalu mezi témito dvéma
rozhranimi. Soucasti novych krystalickych fazi jsou mineraly obsahujici vodu, nejcastéji
v podobé OH skupin (slidy, amfiboly). V ptipadu, kdy se magmatického procesu ucastni dalsi
fluida, zejména fluor, chlor a bor, vznikaji minerdly s obsahem téchto fluid (topaz, apatit,
turmalin aj.).

Krystalizace magmatu se fidi né€kolika obecnymi pravidly. Nejdfive krystaluji mineralni
faze s nejvyssi teplotou taveni, které se vSak v procesu parcialniho taveni stavaji zakladni fazi
rezidua. Zbytkové taveniny byvaji vyrazné¢ obohaceny o inkompatibilni prvky. V prubéhu
nerovnovazné krystalizace provazené vznikem zonalnich krystali se obvykle v okrajovych
zonach Fe-Mg minerald hromadi Zelezo, u plagioklasti dochdzi k obohaceni okrajovych zén
albitovou komponentou. Fluida se v priibéhu frakéni krystalizace hromadi ¢asto az v jejim
zaveérecném stadiu, kdy dochézi ke krystalizaci na fluida bohatych minerala (topaz, turmalin,
slidy). Goldschmidt (1933) se pokusil o formulaci tii zakladnich pravidel pro diadochni
zaménu prvka v prabehu krystalizace pevnych fazi:

a) Jestlize dva prvky maji podobny iontovy polomér a podobnou valenci,
mohou vytvéiet pevné roztoky (napf. mineraly Fe*", Mg”", Mn®").

b) Jestlize se zastupuji dva prvky shodné valence a podobného iontového
poloméru, v diive krystalujici fazi se akumuluje prvek s mensim iontovym polomérem
(Mg”" versus Fe*" v olivinu).

c) Jestlize dva prvky podobného iontového poloméru maji riiznou hodnotu
naboje, je diive krystalujici faze obohacena o prvek s vy$$im nabojem (Ca®" versus
Na'" v plagioklasu).

Pro grafické vyjadieni stability jednotlivych minerdlnich fazi, krystalujicich
z ¢ediCovych, intermediarnich a granitovych tavenin se pouzivaji fazové diagramy odvozené

bud’ ze skutecného fazového slozeni, nebo fazového slozeni ziskaného prepoctem ptivodnich
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mineralnich slozek na normativni mineraly. NejpouzivanéjSim systémem piepoctu
chemického slozeni horniny nebo laboratorné zkoumané taveniny je norma CIPW (Cross et
al. 1903). Mimo tohoto normativniho pfepoctu se pouziva, zejména v ptipad¢ granitoidnich
hornin, asto pfepocet na mesonormu, kterd mimo minerali suchych tavenin pocita rovnéz s
pritomnosti mineralti obsahujicich vodu (biotit, amfibol). V tomto pfipadé¢ se nejCastéji
pouziva vypocet mesonormy v upravé Mielkeho a Winklera (1979).

Pro ultrabazické a bazické magmatity se pouzivaji fazové diagramy postihujici
krystalizaci olivinu, nefelinu, plagioklasu, hyperstenu, diopsidu a kiemene, pfipadné
diagramy uvazujici pouze zakladni komponenty (CMAS — Ca0O-MgO-Al,0;-Si0,). Systém
CMAS zahrnuje slozeni 70-85 % vSech cedicii a vice nez 90 % plaStovych peridotiti.
Projekce CMAS (O’Hara 1968) nabizi vynikajici systém pro diskusi procesl probihajicich ve
svrchnim plasti a oceédnické kufe. Obsah zakladnich komponent systému je pocitan
nasledujicim zptisobem:

C = (mol. kvocienty CaO — 3,33 P,Os + 2Na,O + 2K,0) x 56,08

M = (mol. kvocienty FeO + MnO + NiO + MgO — Ti0O,) x 40,31

A = (mol. kvocienty Al,O3; + Cr,03 + Fe,03 + Na,O + K,0 + TiO;) x 101,96

S = (mol. kvocienty SiO, — 2 Na,0O — 2 K,0) x 60,09

Zjednoduseny postup ignorujici obsah Ti, Cr a Ni byl publikovan Adamem (1988).
Vzhledem ktomu, Ze se jedna o Ctyfslozkovy systém, vyzadujici prostorovou projekei,
vyuzivaji se obvykle terndrni diagramy v roviné¢ CS-MS-A pro olivin, v roviné M;S-A;,Ss3-
C,S; pro enstatit a vrovin€ C3A-M-S nebo CA-M-S pro diopsid. Pfislusné vzorce pro

vypocty téchto parametrii 1ze najit v praci Coxe et al. (1979).

Klasifikace magmatickych hornin

Normativni piepocet podle CIPW normy predstavuje zékladni piistup k prevodu
chemickych analyz magmatickych hornin na mineralni slozeni (Cross et al. 1903). Dnes
existuje celd tada software pro jeji vypoCet a mimoto je tento piepocet soucasti jak
komer¢niho petrologického software (MinPet, IgPet), tak freeware (GCDKit, Janousek et al.
2006a, 2016). Projekce zaloZené na vypoctu normativnich mineralti podle CIPW normy jsou
pouzivany jednak pro klasifikaci magmatickych hornin (O’Connor 1965, Thompson 1984,
Barker 1979), jednak pro diskusi krystalizace jednotlivych mineralnich fazi (Tuttle a Bowen
1958, Yoder a Tilley 1962, Presnall et al. 1979, Walker et al. 1979). Pro systémy

ultrabazickych a bazickych hornin je nejcastéji pouzivan tetraedr OI-Pl-Di-Q, ptipadné
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tetraedr Ne-Di-Ol-Hy-Q Yodera a Tilley (1962). Pro tholeiitické bazalty pozdéji Cox et al.
(1979) navrhl tetraedr OI-Cpx-Pl-Q, rovnéZ vychazejici z CIPW normy. Pro andezitické
horniny byl Grovem et al. (1982, 1983) navrzeny systém vychazejici z vySe popsané¢ho
systétmu CMAS.

V diskusi vzniku granitovych hornin se nejvice ujaly ternarni diagramy Q-Ab-Or, resp.
Or-Ab-An (Tuttle a Bowen 1958, Johannes a Holtz 1996). Do téchto diagramii se nasledné
promitaji vysledky experimentli, v nichZ dal§i slozkou jsou fluida (H,O, F, B aj.). Na
mesonorm¢ Mielkeho a Winklera (1979) je zaloZzena klasifikace granitoid Streckeisena a Le
Maitre (1979), ktera vsak pftilis velkého rozsifeni nedoséhla. Uceleny piehled matematickych
postuptl pouzivanych v ptedchozich projekcich lze najit v knize Rollinsona (1993), nékteré
postupy 1 v u¢ebnim textu Gregerové (1989).

Mimo postupli zaloZzenych na normativnim piepoctu CIPW jsou pro klasifikaci
magmatickych hornin, resp. pro diskusi jejich diferenciace vyuzivany dalsi diagramy. VétSina
téchto diagramli se opird o obsahy SiO, a dalSich horninotvornych komponent (alkalie,
zelezo, hot¢ik aj.). Pro klasifikaci vulkanitli se pouziva diagram TAS (SiO>—Na,O+K,0, Cox
et al. 1979, Le Maitre et al. 1989). Tento diagram ma verzi pouzitelnou pro klasifikaci
intruzivnich hornin (Wilson 1989). Na distribuci hlavnich horninotvornych komponent jsou
rovnéz, zejména francouzkymi petrology pouzivané diagramy R1-R2 (de la Roche et al.
1980). Harkerovy diagramy, vyuZivajici diskriminaci SiO, vi¢i ostatnim oxidim (Harker
1909) jsou pouzivany pro grafické vyjadreni diferenciacnich trendi magmatickych hornin.
Frakcionaci bazickych hornin dobie vystihuje AFM diagram, promitajici obsahy alkalii,
zeleza a hoiciku a rozdé€lujici bazické horniny na alkalicko-vapenatou a tholeiitovou suitu
(Irvine a Baragar 1971). Na podobném principu je zaloZeny kationovy diagram Jensena
(1976), ktery misto alkalii uvazuje obsah hliniku. Jeho klasifikace, jak alkalicko-vapenatych,
tak tholeiitovych hornin je detailnéjsi nez rozdé€leni Irvine a Baragara (1971). Pro klasifikaci
granitoidl se velmi Casto pouziva dé€leni vychazejici z ptivodni Shandovy klasifikace (Shand
1943) rozdélujici granitoidy na metaluminické, peraluminické a peralkalické. Klasifikace
vyuzivd mol. hodnot obsahu ALO; CaO, Na,O a K,O k vypoctu koeficienti A/CNK
(zvaného téz ASI, aluminium saturation index). Pro grafické znazornéni jednotlivych skupin
granitoidii se obvykle pouziva diagram Maniara a Piccoliho (1989). O vypocet hodnoty
A/CNK se rovnéZ opira Casto pouzivana geneticka klasifikace granith na Sa I granity,
rozliSujici ptivodni sedimentarni nebo magmaticky zdroj granitové taveniny (Chappell a
White 1974). Na obsahu SiO; a poméru FeOyy/(FeOyor. + MgO), resp. poméru SiO; a Na,O +
K,O - CaO je zalozena klasifikace granitli podle Frosta et al. (2001, 2008).
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Vsechny vyse uvedené metody studia magmatickych hornin a jejich klasifikace jsou
zalozené na obsahu hlavnich horninotvornych komponent. S rozvojem modernich
analytickych metod, umoziujicich studovat distribuci stopovych prvkl, nabyvaji na stale
vétSim vyznamu studie magmatickych procest klasifikace magmatitl zalozené na obsahu
téchto prvkl. Diskriminacni diagramy Ti—Zr-Y, Zr-Nb-Y, Hf-Th-Ta, resp. Zr/Y—Zr se
pouzivaji pro rozliSeni riiznych geotektonickych skupin bazalti (Meschede 1986, Pearce a
Cann 1973, Wood 1980). Pro rozliSeni jednotlivych geotektonickych skupin granitoidll se
nejCastéji pouzivaji diagramy Nb-Y, Ta-Yb, Rb—(Y + Nb), Rb-(Yb + Ta) a Rb-Hf-Ta
(Pearce et al. 1984, Harris et al. 1986).

Matematické modelovani magmatickych procesii

Pro modelovani magmatickych procesti se mimo experimentalnich modeld pouzivaji
rovné¢z matematické modely zalozené na distribu¢nich koeficientech. Distribucni koeficienty
nam umoznuji kvantifikovat jednak distribuci stopovych prvk v mineradlech a horninach,
jednak procesy krystalizace a frakcionace magmatu. Distribu¢ni koeficient urcitého prvku
mezi dvéma minerdlnimi fazemi nebo v pfipadé magmatickych procesii cCastéji mezi
krystalickou fazi a taveninou poskytuje informace jak o vyvoji magmatického procesu, tak o
teploté posledni dosazené termodynamické rovnovahy procesu krystalizace. V magmatickych
procesech zahrnujicich davkové taveni (bath melting), frakéni krystalizaci, parcialni taveni
(partial melting), magmatické michani (magmatic mixing) nebo magmatické miSeni
(magmatic mingling) je pfi konstantnim tlaku a teploté distribuce daného prvku mezi
krystalickou fazi a taveninou konstantni. Tato skuteCnost nam umoznuje urcit stupen
krystalizace nebo vyvoj jednotlivych procesi vedoucich ke vzniku magmatické taveniny
(davkové nebo parcidlni taveni). Hodnota distribu¢niho koeficientu (Kd) je v tomto ptfipadu
pomérem koncentrace piislusné slozky v minerdlu a v taveniné (Mclntire 1963). Shodné
koeficienty lze definovat pro dvojice mineral-fluidni faze nebo mineral-mineral. Hodnoty Kd
vetsi nez 1 vykazuji stopové prvky, které se prednostné hromadi v pevné fazi, takovéto prvky
se oznacuji jako prvky kompatibilni. V piipad¢ hodnot nizSich nez 1 zlistavd dany stopovy
prvek v tavening, oznacuje se tudiz jako prvek inkompatibilni.

Pti studiu magmatickych procesti potfebujeme casto zjistit hodnotu distribucniho
koeficientu pro dany prvek v celé horninég, tj. pro souhrn mineralnich fazi. V tomto ptipadu je
souhrnny distribu¢ni koeficient (D) definovany jako soucet soucint dil¢ich distribu¢nich
koeficientl pro chemicky prvek (i) a mnozstvi dané mineralni faze:

D; = x;Kd; + x:Kd; + xoKds......
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V ptipad€ horniny obsahujici 50 % olivinu, 30 % ortopyroxenu a 20 % klinopyroxenu
ma rovnice souhrnného distribu¢niho koeficientu pro prvek (i) nasledujici podobu:

D; = 0,5Kd;” + 0,3Kd™ + 0,2Kd;™

Distribu¢ni koeficienty lze stanovit z analyzy vyrostlic minerald ve vulkanitech a
sklovit¢ zakladni hmoty wvzniklé rychlym zchladnutim pavodni taveniny. Alternativni
metodou stanoveni distribu¢nich koeficientl jsou cilené laboratorni experimenty umoziujici
vytvotit krystaly minerali uzavirané ve sklovité zékladni hmot€. Dnes existuje celd fada
publikaci s tabelovanymi distribu¢nimi koeficienty pro hlavni minerdlni faze kyselych,
piipadné prvky s kompatibilnim i inkompatibilnim chovanim (typicky Rb, Sr). Dobry piehled
distribu¢nich koeficientll nabizi ptirucka Rollinsona (1993), zejména vSak databaze piistupna

na internetu (http://earthref.org/ GERM/).

Dnes existuje celd tada studii vyuzivajici distribuéni koeficienty k charakteristice
magmatickych procesit konkrétnich horninovych komplexii nebo geochemickych modela
vzniku téchto komplext. Vzhledem k tomu, Ze existuje velké mnozstvi experimentalnich
studii vztahu distribu¢nich koeficientll ke zménam teploty, tlaku, sloZeni, oxida¢né-redukéni
aktivity a aktivity fluid, je nutné ke konstrukci konkrétnich modelti pfistupovat jednak se
znalosti vysledkt téchto studii, jednak s ur¢itou davkou opatrnosti. Tato opatrnost plati mimo
jiné 1 pro pouzivani konkrétnich hodnot distribu¢nich koeficienti publikovanych pro shodné
prvky a mineraly rtiznymi autory.

Nejdulezitéjsim  faktorem, kontrolujicim  hodnotu  distribuéniho  koeficientu
mineral/tavenina je sloZeni taveniny. Watson (1976), Ryerson a Hess (1978) zjistili, ze prvky,
které jsou obsazené v nemisitelné kyselé a bazické taveniné preferuji pouze jednu z téchto
tavenin. Z tohoto diivodu je pti vybéru vhodnych distribu¢nich koeficienti vzdy nutné vybirat
jejich hodnoty podle horninového typu (granity, gabra apod.). Rada experimentilnich
vyzkumi prokazala vyznamny vliv teploty na hodnotu distribu¢nich koeficientt. Naptiklad
Dunn (1987) prokazal sniZzovani hodnoty distribucnich koeficienti Lu a Hf mezi
klinopyroxenem a taveninou se vzrustajici teplotou. Nékdy je obtizné, zejména v piipadé
funkéni zavislosti teploty likvidu na slozeni taveniny, rozlisit vliv teploty a slozeni. Nékteri
autofi (napf. Leeman a Lindstrom 1978) pro takovyto piipad pouzivaji termin komplexni
distribu¢ni koeficient. Vliv tlaku na hodnotu distribu¢nich koeficientli byl studovan zejména
Greenem a Pearsonem (1983, 1986). Vliv fugacity kysliku na hodnoty distribu¢nich
koeficientl je nejlépe popsany pro rozdilné chovani dvojmocného a trojmocného europia v

systému plagioklas/¢edi¢ova tavenina (Drake a Weill 1975).
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Chovani stopovych prvki v jednotlivych typech magmatickych procesi je dnes
relativné dobfe popsdno prostfednictvim matematickych vztahti, které vyuzivaji jednak
hodnoty distribu¢nich koeficientt, jednak podil utuhlé taveniny nebo podil taveniny vzniklé
parcialnim tavenim. V téchto rovnicich jsou pouzivany pro jednotlivé c¢leny rovnice
nasledujici symboly:

CL koncentrace prvku v taveniné

Co koncentrace prvku v plvodni neroztavené horniné v piipad€ parcidlniho
taveni, v pfipadu frakéni krystalizace je to koncentrace prvku v ptivodni taveniné

Cr koncentrace prvku v pevné fazi vzniklé v priab&hu frakéni krystalizace

Cs koncentrace prvku v restitu po oddéleni taveniny

Ca koncentrace prvku v okolni hornin€ asimilované v priibéhu procesu AFC
(spojeni anatexe a frakeni krystalizace)

Dgs souhrnny distribu¢ni koeficient pro restit

Dy souhrnny distribu¢ni koeficient pro ptivodni pevnou fazi

D souhrnny distribu¢ni koeficient frakcionované hmoty v pribchu krystalizacni
diferenciace

F mnozstvi taveniny vzniklé v prubéhu parcionalniho taveni, v ptipadu frakcni
krystalizace mnozstvi zbyvajici taveniny (vyjadiuje stupei krystalizace)

f mnozstvi taveniny, které je soucasti zony tuhnuti v priibéhu krystalizace in situ
a jez je nasledné vracena do magmatického krbu

f' funkce hodnoty F, podil taveniny, ktera se Gi¢astni procesu AFC

M. celkové mnozstvi taveniny, ktera se podili na krystalizaci in situ

Mj Celkové mnoZstvi taveniny v magmatickém krbu pfi krystalizaci in situ

r Podil asimilace (anatexe) ke frak¢ni krystalizaci v procesu AFC

Davkové taveni je proces, v némz vznikld tavenina kontinualné reaguje s pevnym
reziduem a snazi se s nim byt stale v rovnovaze az do okamziku oddé€leni této taveniny.
Existence tohoto procesu se piedpokldda zejména pro magmatické procesy probihajici ve
spodni kiife a svrchnim plasti. Vztah koncentrace stopového prvku v taveniné k jeho
koncentraci ve zdrojové pevné horniné je vyjadien nésledujici rovnici:

C1/Co = 1/(Dgrs + F(1-Dgg))

a koncentrace stopového prvku v neroztaveném restitu ve vztahu k plivodnimu zdroji
lze vyjadfit rovnici:

Cs/C() = DRS/( Dgs + F(I-DRS))
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Pti frakénim tavenim dochazi k bezprostfednimu oddéleni taveniny od pevného rezidua.
Z tohoto divodu je zde zjiStovana koncentrace prvkll v oddélené taveniné a nasledné
Vv neroztaveném restitu:

CL/Co = 1/Dy(1-F)Py)

Cs/Co = (1-F)/PyD

V taveniné vzniklé davkovym nebo frakénim tavenim obvykle dochazi s poklesem
teploty k nésledné krystalizaci taveniny. Obvykle se setkdvame s tfemi procesy krystalizace —
rovnovaznou krystalizaci, frakéni krystalizaci a krystalizaci in situ. V procesu rovnovazné
krystalizace dochazi v prabéhu krystalizace k ustaveni rovnovahy mezi vSemi pevnymi
fazemi a taveninou. V zadném ptipad¢ se nejedna o piili§ Casty ptipad krystalizace ptirodnich
tavenin. S timto typem krystalizace se setkavame obvykle v lokdlnim méfitku pfi vzniku
chemicky homogennich krystalt z bazickych tavenin. Distribuce stopovych prvki v pribéhu
rovnovazné krystalizace je zrcadlovym obrazem jejich distribuce v pribéhu davkového
taveni. Pribéh tohoto procesu lze popsat nasledujici rovnici:

CL/Co=1/(D+F(1 -D))

V pribéhu krystalizace taveniny dochazi castéji k pfipadu, kdy jsou vykrystalované
minerdly oddéleny od taveniny a distribuce stopovych prvki v krystalech a taveniné neni
v rovnovaze. Tento typ krystalizace se oznacCuje jako frak¢ni krystalizace nebo krystalizace ve
smyslu Rayleighova zdkona. Tento model krystalizace minerali ztaveniny je nejcastéji
uvazovanym modelem popisujicim pribéh magmatickych procest. Slozeni taveniny
v prubehu frakéni krystalizace 1ze popsat nasledujici rovnici:

Cr/Co=FP

Stupent obohaceni stopovych prvkii v nové vzniklych minerdlech ve srovnani s jejich
koncentraci ve vychozi tavening je kontrolovan nasledujici rovnici:

Cr/Co = DF®

Celkovy obsah stopovych prvki ve vSech vykrystalovanych minerdlech ve srovnani
s jejich obsahem v plivodni tavening je kontrolovan touto rovnici:

Cr/Co = (1 - F)®P

Chovani inkompatibilnich prvka je ve frakéni krystalizaci podobné jako v pfipadu
rovnovazné krystalizace, kdezto v ptipadé kompatibilnich prvki dochézi k snizovani jejich
obsahu vyrazné rychleji, nez je tomu u rovnovazné krystalizace. Ve skutecnosti krystalizace
v pfirodnich podminkach probiha podle zakonitosti, které neodpovidaji zcela vySe uvedenym

krajnim podminkam, rovnovazné a frakeni krystalizaci.
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Nov¢jsi predstavy o prubéhu krystalizace minerdlii z magmatu predpokladaji existenci
zO6n prednostni solidifikace taveniny v magmatickych krbech, které se pohybuji napftic¢
magmatickym krbem do plné pfemény taveniny v pevnou horninu. Tento proces se oznacuje
jako krystalizace v in situ a Ize ji podle Langmuira (1989) popsat nasledujici rovnici:

CL/Co = (My/Mg)O-D/DU-0+0)

Extrémni hodnota f = 1,0 odpovidé4 frakcionaci podle Rayleighova zdkona. V piipadé
nizkych hodnot f obohaceni o inkompatibilni prvky a ochuzeni o kompatibilni prvky neni
v pribéhu in situ krystalizace tak extrémni, jako tomu je v pfipadé frak¢ni krystalizace.

Zvlastnim ptipadem frakeni krystalizace je komplexni proces zahrnujici vlastni frakéni
krystalizaci doplnénou asimilaci okolnich hornin. S asimilaci okolnich hornin, oznacovanou
Casto jako parcialni anatexi ve svém modelu magmatického procesu uvazoval jiz Bowen
(1928). Jeho myslenky detailné rozpracovali DePaolo (1981) a Powell (1984). Tento proces je
obvykle oznacovan zkratkou AFC (assimilation and fractionation crystallization). AFC proces
1ze popsat nasledujici rovnici:

C/Co=f' +1/(r— 1 +D) x Ca/Co x (1-f")

Hodnota faktoru je ur€ena touto rovnici:

£l = p-1+D)(-D)

Jestlize je pomér asimilace k frakéni krystalizace nizky (r = 0,2), chovani
inkompatibilnich prvk je podobné jako v pfipad¢ frakéni krystalizace. Ochuzeni o
kompatibilni prvky je vyrazné niz§i, zejména kdyz jejich koncentrace v anatektické taveniné
je vyS8i nez jejich obsah v origindlnim magmatickém krbu. V pfipadu, kdyz je podil
anatektické taveniny vysoky (r = 0,8), dochdzi ke koncentraci inkompatibilnich prvki a
k vyraznému ochuzeni o prvky kompatibilni. Detailni postupy modelovani magmatickych
procest s vyuzZitim matematickych modell lze najit zejména v monografii Janouska et al.
(2016).

VSechny ptfedchozi modely taveni a krystalizace podle Langmuira et al. (1977)
prestavuji statické procesy, s nimiz se v ptirod¢ prakticky nesetkavame. V souladu s touto
studii taveni a krystalizace v ur€itém misté a okamziku ptestavuje mnozinu jednotlivych
procest. Svoji pfedstavu demonstrovali na chovani prvkil vzacnych zemin v pribéhu vzniku
oceanické kiiry v prostoru stfedooceanského hibetu v Atlantiku. V soucasné literatuie
vénované magmatickym procesim se nejCastéji setkdvame s pouzitim modelovani
magmatickych procesi podle Rayleighova zakona nebo podle AFC modelu. Vlastni
modelovani vychazi obvykle ze zmén v distribuci prvkl skupiny LIL (Sr, Rb, Ba) a prvkl
vzacnych zemin (REE).
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Pivodni model frakcionace magmatu byl spojeny s Bowenovym schématem, podle
n¢hoz krystaluji nejprve bazické taveniny a jejich postupnou frakcionaci vznikaji granitova
magmata. Tato mySlenka zahy narazila na problém nadbytku granitovych hornin
v kontinentalni kiife nad gabrovymi horninami (Winkler 1962). Problém nadbytku graniti nad
bazickymi vyvielinami v kontinentalni kife se snazili fesit petrologové dvéma rozdilnymi
ptistupy. Transformisté vychézeli z pfedstavy, Ze granity vznikaji ze sedimentarnich a
metamorfovanych hornin metamorfnimi reakcemi v pevném stavu, piipadné za piispévku
fluid (Eskola 1939, Raguin 1946, Jung 1958, Mehnert 1959). U nas méla tato teorie,
oznacovana n¢kdy jako granitizace, velkou zastankyni v Palivcové (1965) a dnes stale jeste
ma ve Waldhausrové a Ledvinkové (2004).

Experimentalni prace von Plattena (1965) a Winklera (1967), pozdéji Johannese (1985),
Patino Douce (1999) a dalSich (Johannes a Holtz 1996), spolu s terénnimi vyzkumy, vedly
vsak ke zjiSténi, ze zdkladnim procesem vedoucim ke vzniku granitové taveniny a
prechodnych hornin oznacovanych jako migmatity, je parcialni taveni (anatexe) metamorfita,
provazend obvykle frakéni krystalizaci. Spojeni procesu parcidlniho taveni a frakéni
krystalizace se obvykle oznacuje jako proces AFC. Zdrojem vody sniZujici teplotu taveni jsou
predevsim slidy (muskovit a biotit), jejichz koncentrace v ptivodnim metasedimentu
vyznamné ovlivituje jak teplotu likvidu parcidlni taveniny, tak jeji mnozstvi (Johanes a Holtz
1996, Patino Douce 1999). Teplotu likvidu granitové taveniny vyznamné snizuje piitomnost
dalsich fluid, zejména fluoru (Manning 1981) a boru (Pichavant a Manning 1984).

Vyznamnou informaci o slozeni piivodni taveniny, z niz krystalovaly pfedevsim kyselé
horniny (granitoidy a pegmatity) podava studium taveninovych inkluzi. Taveninové inkluze
ptedstavuji mikroskopické az submikroskopické zbytky piivodni taveniny véetné obsahu fluid
v této tavenin€. Aktualni informace o této metod¢ lze najit v pfiru¢ce Webstera (2006).
Metoda taveninovych inkluzi byla v oblasti Ceského masivu vyuzita predevsim pii studiu

cinonosnych granith saxothuringika (Thomas a Klemm 1997, Webster et al. 2004).

Metamorfni procesy

Metamorfni procesy jsou spojené s mineralnimi a c¢asto i chemickymi zménami
probihajicimi obvykle za vysSich teplot a tlaki (Winkler 1967, Bucher a Frey 1994,
Konopések et al. 1998, Fettes a Desmons 2007). Na rozdil od magmatickych procest zde az
na vyjimky nedochazi ke vzniku taveniny a zékladni metamorfni reakce probihaji v pevném
stavu. Metamorfni procesy zahrnuji obvykle nasledujici ¢tyfti typy reakei:

a) Reakce v pevném stavu
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b) Dehydratace
c¢) Dekarbonizace
d) Oxida¢né-redukeni reakce

K metamorfnim reakcim lze rovnéz pficlenit piisobeni hydrotermalnich roztokd a
naslednou krystalizaci latek v nich rozpusténych. Hydrotermdlni procesy ptredstavuji typické
hrani¢ni procesy odehravajici se na rozhrani kiry a hydrosféry. Jejich ¢innost je spojovéna se
vznikem hydrotermdlnich lozisek nerostnych surovin. Z tohoto divodu je obvykle vyklad
téchto procestt zahrnovan do ucebnic loziskové geologie a pouze okrajové do ucebnic
geochemie nebo petrologie. V petrologickych ucebnicich (Winkler 1967, Bucher a Frey 1994)
se nejCastéji setkavame s hydrotermalnimi procesy spojenymi s aktivitou recentnich
geotermalnich  zdroji  (Island, Novy Zéland, Kalifornie, Japonsko). Geochemie
mineralizovanych vod je v pfipad¢ termalnich mineralnich vod (Karlovy Vary) soucasti
hydrogeochemie, geochemie hydrotermalnich vod na ocednickém dné (Cerni kutéci, black
smokers) je soucasti loziskové geologie, geochemie ocednické kiiry nebo geochemie oceanti.

Z hlediska latkové vymény se obvykle rozliSuje izochemickda a alochemickad
metamorfoza. Pti izochemické metamorféze se méni pouze fazové slozeni bez vyznamnéjsich
zmén chemismu, kdezto alochemickd metamorféza je provazena vyraznou zménou
chemismu. Typickou alochemickou metamorfézou je metasomatdza, resp. hydrotermalni
metamorfoza. Reakce v pevném stavu jsou izochemické fazové transformace. Typickym
ptikladem takovychto transformaci jsou transformace Al,SiOs (andalusit, kyanit, sillimanit).
Vzhledem k tomu, ze metamorféza probiha v pevném stavu, jsou uvedené fazové zmény
povazovany za dobry indikator teplotné-tlakovych podminek metamorfozy. Metamortni
reakce v pevném stavu nejsou ovlivitovany fluidy (H,O, CO,). Metamorfni reakce v pevném
stavu se graficky vyjadiuji pomoci standardnich fazovych diagramii a mnozina fazovych
diagramii se v metamorfni petrologie oznaCuje jako petrogenetickd mftizka (Suk 1979,
Konopasek et al. 1998). K zobrazovani jednotlivych mineralnich asociaci se pouzivaji AFM,
ACF a AKF diagramy, které vychdzeji z AKFM nebo ACFM tetraedru (Konopasek et al.
1998).

Dehydratace je velmi rozSifenou metamorfni preménou, spocivajici v uvoliovani
chemicky vazané vody ze struktury minerala. K typickym ptikladiim takovéto pfemény nalezi
pfeména jilovych minerdli nebo slid na minerdly bezvodé (silimanit, pyroxen, zivce).
Dekarbonizace je typickd pro preménu karbondtovych sedimentii, pfi niz dochazi
k uvolitovani CO,. Tento metamorfni proces je ovliviiovan nejen teplotou a tlakem, ale téz

mnozstvim latek schopnych vézat zbyvajici slozky, nejcastéji Ca, Mg, Fe a Mn.
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Dekarbonizace je Casto provazena metasomatézou. Metasomatdza predstavuje vyrazné
alochemickou metamorfézu, béhem niz se méni nejen slozeni jednotlivych fazi, ale i obsah
jednotlivych slozek, pifipadné objem horniny, spolu se zvySenim jeji porovitosti.
Hydrotermalni metamorfoza probihajici za pfitomnosti nadbytku vody, piipadné dalSich fluid
(COy, fludr, bor aj.), je Casto provazena jednak velkymi latkovymi pifeménami, jednak
velkymi zménami objemu. Jestlize jsou vodné roztoky dostate¢né agresivni (napt. alkalické
roztoky), dochazi nejen k rozkladu dobte rozpustnych mineralt (karbonaty, fosfaty aj.), ale 1
k rozpousteéni velmi stabilnich silikatl a oxidua (zirkon, rutil apod.).

Velmi cCasto jsou dehydratace a dekarbonizace spojeny v jediny proces, v némz se
uplatnuji obé fluida. Hojné ptitomnost akcesorickych sulfidii v metamorfovanych horninach
je zptsobena aktivitou sulfidické siry. Dominantnimi slou¢eninami, které se podileji na tomto
metamorfnim procesu, jsou H,S nebo SO,. Casto je vznik sulfidéi provazen oxidaéng-
redukénimi procesy. Metamorfni procesy probihajici za 0casti fluid predstavuji obvykle
komplexni procesy, vedouci ke vzniku vodnatych silikatd s piimési fluéru a chloru,
karbonati, sulfidi a oxidd. Uhlik v téchto procesech neni reprezentovan pouze CO,, ale tézZ
CH,4 nebo ¢istym uhlikem v podob¢ grafitu.

Oxidacné-redukcéni metamorfni reakce jsou spojené s preménou sloucenin prvku, které
mohou existovat v ptirod¢ v rizném oxidacnim stavu (mocenstvi). Mezi typické prvky, které
se podileji na oxidaéné redukénich metamorfnich reakcich, patii zejména Zelezo, ptipadné
mangan a nékteré dalsi prvky. V soucasné dobé Casto diskutovanym problémem je chovani
nékterych prvkl vzacnych zemin, které mohou vystupovat jak v dvojmocné, tak trojmocné
oxida¢ni formé (cér, europium). Metamorfni procesy spojené s aktivitou fluid a oxidacné-
redukénimi reakcemi se graficky zobrazuji pomoci diagrami zobrazujicich aktivity,
respektive fugacity jednotlivych kapalnych nebo plynnych fluid. Vzhledem k tomu, Ze
hydrotermalni metamorféza (hydrotermalni alterace hornin) je provdzena vyznamnou zménou
nejen latkového sloZeni, ale i objemovych zmén, jsou pro vypocet téchto zmén voleny
specifické postupy umoznujici zohlednéni obou zmén. Zakladem téchto postupii je vypocet
tzv. isocony (Gresens 1967, Grant 1986) a to bud’ plivodnim klasickym zptsobem nebo jeho
modifikaci (Leitch a Day 1990, Leich a Lentz 1994). K vypoctu isocony podle nékterého
z obou postupt Ize pouzit nékolik freeware programi (Leich a Day 1990, Sturm 2003, Coelho
2006). Uvedené postupy lze pouzit pro charakteristiku zmén jak v obsahu horninotvornych
prvkd, tak v obsahu stopovych prvk.

Modelovani metamorfnich procestt v minulosti probihalo zejména v laboratornich

podminkach, jejichz vysledkem bylo stanoveni stability minerall umoznujicich urceni
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teploty, tlaku, pfipadné parcidlniho tlaku CO, a kysliku (indexové mineraly). Podobné jako
v piipad¢ modelovani magmatickych procest, existuji dvé Skoly, americkd pracujici s Cistymi,
laboratorn¢ pfipravenymi slouceninami (Geophysical Laboratory, Washington, ale také
univerzita Bochum, Schreyer 1965) a evropska vyuzivajici pro modelovani pfirodni mineraly
(Univerzita Gottingen, Winkler 1967).

Nastup osobnich pocitaci a existence rozsdhlych databazi termodynamickych dat
(Berman 1988, Holland a Powell 1990) vedl k ndhrad¢ experimenti matematickym vypoctem
fazovych diagrami z tabelovanych termodynamickych dat. V souc¢asné dob¢ je pro tyto ucely
k dispozici vétsi pocet, prevazné freewarového, software (GE@-CALC Berman et al. 1987,
THERMO Perkins et al. 1987, PERPLEX Bucher-Nurminen 1990). Pokrocilej$i matematické
metody stanoveni termobarometrickych rovnovdh umoziiuji modelovat nejen reakce
v pevném stavu, ale veskeré typy metamorfnich procest (THERMOCALC Powell a Holland
1988, TWEEQU Berman 1991). Dnes nejcastéji pouzivany software pro termodynamické
modelovani (THERMOCALC, PERPLEX) umoznuje jednak vypocet PT podminek pro
uréitou mineralni paragenezi, jednak konstrukci petrogenetickych miizek a pseudosekei.
Petrogenetické mtizky reprezentuji klasické PT diagramy, kdeZto pseudosekce reprezentu;ji
PT diagramy, které jsou konstruovany pro znamé chemické slozeni systému (horniny).

Pro odhad PT podminek vzniku stabilnich mineralnich asociaci v metamorfovanych
hornindch se pouzivd soubor metod oznaCovanych jako termobarometrie. Mimo
termobarometrie zalozené na termodynamickém modelovani, kterd vyuzivd zejména
konstrukci pseudosekci, tj. poli stability mineralnich asociaci, jsou stale vyuzivany metody
konven¢ni termobarometrie zaloZené na frakcionaci nékterych prvka (napf. Fe-Mg) mezi
dvéma minerdly, zménach chemismu vétsiho poctu minerdlnich fazi se zménou podminek
nebo na nemisivosti vybranych mineralnich fazi. K odhadu PT-podminek 1ze pouZzit rovnéz
existenci polymorfnich fazi (napt. andalusit-sillimanit-kyanit, kalcit-aragonit, kiemen-coesit,
grafit-diamant), ptfipadné¢ dehydratatni a oxida¢ni reakce. Detailni charakteristiku
jednotlivych termobarometrii 1ze najit zejména v publikacich Essene (1982, 1989) a Bohlen,
Lindsley (1987). Geobarometrii granulitl jsou vénovany publikace Bohlena et al. (1983) a
Newtona (1983). Termobarometrii eklogitl jsou vénovany studie Newtona (1986), Carswella
a halleye (1989).

Termobarometrie zalozena na vyménnych reakcich (exchange-reactions), resp. na
frakcionaci Fe-Mg mezi dvéma mineraly je vyuzivana u dvojic granat-klinopyroxen, granat-
biotit, olivin-spinel, olivin-ortopyroxen, ilmenit-ortopyroxen, ilmenit-klinopyroxen, ilmenit-

olivin, ortopyroxen-klinopyroxen, ortopyroxen-biotit, granat-olivin, granat-ortopyroxen,
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granat-cordierit, cordierit-spinel, granat-phengit, granat-amfibol a granat-chlorit. Metody
zalozené na zménach vétSitho poctu minerdlnich fazi (net-transfer reactions) vyuzivaji
termobarometry  granat-rutil-Al,SiOs-ilmenit-kfemen,  klinopyroxen-plagioklas-kfemen,
granat-ortopyroxen, wollastonit-plagioklas-granat-kiemen, granat-spinel-sillimanit-kfemen,
granat-plagioklas-ortopyroxen-kiemen,  granat-plagioklas-klinopyroxen-kfemen,  granat-
Al,Si10s-kfemen-plagioklas, granat-amfibol-plagioklas-kiemen, granat-muskovit-plagioklas-
biotit, titanit-kyanit-plagioklas-rutil a granat-ortopyroxen-klinopyroxen-plagioklas-kiemen.
Prikladem termobarometrti zalozenych na nemisivosti minerdlnich fazi mohou byt systémy
ortopyroxen-klinopyroxen, plagioklas-K-zivec, kalcit-dolomit a muskovit-paragonit.

Pro matematické modelovani hydrotermalni metamorféozy se obvykle pouzivaji
programy vypoctu geochemickych rovnovah ve vodnych roztocich (Reed 1982, 1997, 1998,
Reed a Spycher 1984, Bethke 1996, 2008). Tyto vypocetni postupy dnes zatlacuji takika zcela
do pozadi experimentalni metody modelovani. Mimo téchto vypocta jsou pro urceni teplotné-
tlakovych podminek pouzivany rovnéz distribucni koeficienty, zejména distribucni
koeficienty hot¢iku a Zeleza (granat-biotit, granat-klinopyroxen, granat-amfibol, olivin-spinel
aj.).

Vliv a slozeni fluid, které jsou aktivni v pritbéhu metamorfnich procesi, je posuzovan
predevsim na zéklad¢ studia plynokapalnych uzavienin v mineralech, zejména v kiemeni,
topazu, fluoritu, méné Casto v karbonatech a dalSich mineralech. Studium plynokapalnych
uzavienin ma nejvétsi vyznam pii studiu hydrotermalni metamorfézy, kdy lze s vyuzitim
modernich analytickych metod (napf. Ramanova spektroskopie) pomérné piesné uréit i
chemické slozeni ptivodnich vodnych roztokti, z nichz dané¢ mineraly krystalovaly (Roedder
1984, Heinrich 2007 a, b, Liebscher a Heinrich 2007). V Ceském masivu je tato metoda
vyuzivdna predevsim pro studium procesi vzniku polymetalické (Durisova 1990, Zak a
Dobes 1991, Slobodnik et al. 1995), uranové (Kiibek a Hajek 2005) a fluoritové (Dolnicek

2005) mineralizace.

Zvétravaci procesy

Zvétravaci procesy zahrnuji chemické reakce, které jsou soucasti interakce zemské ktry
s atmosférou a hydrosférou. Voda je rozhodujici Cinitel jak mechanického, tak chemického
zvétravani pticemz v pribéhu chemického zvétravani piisobi dvojim zplisobem, hydrataéné a
hydrolyticky. V hydratacnich reakcich se voda uplatiiuje jako molekula s dipolovym
momentem, v hydrolytickych reakcich pasobi v disociovaném stavu ve formé ionti H,O" a

OH'". Rozpoustéci schopnost vody v piirod¢ se zvySuje predevSim se stoupajicim obsahem
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CO,. Aktivita jednotlivych iontl v pfirodnich roztocich se nejcastéji znazoriiuje pomoci pH-
Eh diagramt, pfipadné¢ diagrami zobrazujicich aktivity jednotlivych rozpusSténych latek
(Garrels a Christ 1965, Garrels a Mackenzie 1971, Brookins 1988). Jestlize voda obsahujici
disociovanou kyselinu uhli¢itou pisobi na karbonatové horniny, uvoliiuji se snadno prvky
alkalickych zemin, zejména vapnik, které vytvareji v pfirodnich roztocich siln¢ disociované
zasady. Slabé€ kyselé prostiedi se tak méni na prostfedi siln¢ alkalické. Hydrolyza Zivch vede
nasledné k vzniku jilovych minerali. Hodnota pH pfirodnich roztokl je vyznamné ovlivnéna
vySe uvedenymi disociovanymi kyselinami a zdsadami, ptipadné jejich rozpuSténymi solemi.
Koncentrace vodikovych iont mé podstatny vliv na oxida¢né-redukéni potencial vodnych
roztokli. V béznych pfirodnich roztocich shodnotou pH 4-9 klesd redukéné-oxidacni
potencial vyjadfovany hodnotou Eh s rostouci hodnotou pH. Proto oxidace Fe™ na Fe™
probiha snaze v alkalickém prostiedi. Jestlize je v pfirodnich roztocich pfitomny atmosféricky
kyslik, sméfuje redukéné-oxidacni potencial ke kladnym hodnotam, ptitomnost organickych
latek jej naopak posouvd do oblasti zapornych hodnot. Reakce mezi motskou vodou a
oceanickou klrou jsou oznacovany jako halmyrolyza. Ta se uplatiiuje pfedev§im v oblasti
aktivniho podmotského vulkanismu nebo v oblastech s aktivnimi zdroji hydrotermalnich,
¢asto proplynénych vod (black smokers, ¢erni kutaci).

Intenzita zvétravacich procest je siln€ ovlivnéna klimatem, kdy k velmi intenzivnimu
chemickému vétrani dochazi v oblastech deStnych pralesi. Naopak nejmensi rozsah
chemického zvétravani je charakteristicky jednak pro aridni oblasti, jednak pro semiarktické
(tundry) a arktické oblasti. V téchto oblastech se uplatituje pfedevsim mechanické zvétravani.
Zvyseny odnos kiemiku béhem zvétravani je podminény stoupajici rozpustnosti SiO;
s rostouci alkalitou roztoku. V oblasti s hodnotami pH 6-9,5 dochézi k vyraznému odnosu
sodiku, vapniku a hot¢iku a zbyvajici reziduum se relativné obohacuje zelezem, hlinikem a
titanem. Pohyblivost zeleza je v alkalickych a oxida¢nich podminkach vyrazné¢ omezend a
sloucCeniny zeleza jsou naopak rozpustné v redukénim nebo silné kyselém prostiedi.
V béznych pfirodnich roztocich je omezena rovnéZ rozpustnost Al,Os3, coz umoZiluje vznik
jilovych minerald.

Povrchové vody vzdy obsahuji rozpusténé ionty a molekuly, dispergované koloidy a
mikroorganismy. Céast molekul vody je disociovana na ionty H,O" a OH". Nékdy dochazi ke
spojovani jednoduchych iontl, vznikaji polymery, pozd¢ji koloidni €éstice. Pravé roztoky
povrchovych vod obsahuji pievazné ionty Na', Ca**, Mg®", CI, HCO;, NO;3, SO, a
molekuly H,SiO4. V mensim mnoZstvi se v pravém roztoku vyskytuji K*, NH;", Fe*", F" a

dalsi rozpusténé latky. Koloidni cCastice jsou nejCastéji tvofené¢ hydratovanymi oxidy a
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hydroxidy zeleza, manganu, hliniku, kfemiku, organickymi, piipadné organokovovymi
latkami. V interakci vodnych roztokl s okolim se Casto uplatiiuje adsorpce a membranova
filtrace. V kulturni krajiné, modifikované vice nebo mén¢ Clovékem, obsahuji povrchové
vody celou tadu dalsich latek, véetné syntetickych latek, v piirodé se nevyskytujicich (napf.
chlorované uhlovodiky, kyanidy apod.) (Sradek et al. 2002, Sradek a Zeman 2004).
Povrchové vody obsahuji rovnéz rozpusténé plyny, jejichZ maximalni koncentrace je zavisla
na jejich parcidlnim tlaku a teploté. Adsorpce se v ptfirodnich vodach uplatituje tam, kde se
vyskytuji mineraly a amorfni latky s velkym specifickym povrchem. K pfirodnim sorbentim
patii zejména amorfni alumosilikaty, jilové mineraly, oxidy a hydroxidy zeleza a manganu a
organické latky. Mezi sorbenty a ptfirodnimi roztoky dochazi Casto k iontové vyméne, kdy

jeden typ iontil je nahrazovén jinym typem.

Sedimentdrni procesy

Prostfednictvim sedimentarnich procesi dochéazi k transportu a ukladani produkta
zvétravani. Tato Cast sedimentarnich procesti vede ke vzniku klastickych sedimentarnich
hornin. Vyznamnad skupina sedimenti vznikd ukladdnim chemicky vysrazenych latek
z pravych a koloidnich roztokd. Ke vzniku sedimentil dochazi rovnéz ukladanim organického
materidlu, pfipadné¢ uklddanim schranek zivocichii. Posledni skupina sedimentii vznika
transportem a uklddanim vulkanického materidlu. Pfevazna cast sedimentli se tvofila a stale
tvoii v ocednech, intrakontinentalnich vodnich panvich a v okoli vodnich tokl. Transport
zvétralin nebo vulkanickych materiali mize ovSem zprostfedkovat také vitr, v pripadé
kontinentalnich zvétralin rovnéz transportni schopnost kontinentalnich ledovcil, v horach
zpusobuje lokalni transport pouhd zemské gravitace.

Vétsina hmoty korovych sedimentti, cca 98 %, je tvofend jilovymi sedimenty, piskovci
a karbonaty. VSechny ostatni sedimenty, mezi nimiz prevladaji silicity, tvofi pouze 2 %
objemu. V ocednu se roéné uklada asi 1,8 x 10" tun hmoty pochézejici z pevninské kiry,
mnozstvi hmoty dopravené do oceanu v roztocich &ni asi 3,9 x 10° tun. Produkce
organického uhliku fytoplanktonem &ini ro¢né 35-70 x 10" tun, SiO, 80-161 x 10" tun,
fosforu 1,5-3 x 10° tun a Zeleza 3,9-7,7 x 10’ tun. Ro&ni akumulace karbonatt organického
piivodu na moiském dné 1,4 x 10° tun a 452 x 10° tun organického SiO, je blizka ro&nimu
pfinosu materialu v roztoku z pevninské ktiry (Bouska et al. 1980).

Latkové slozeni klastickych sedimentli je urcovano slozenim zdrojovych hornin.

V psefitickych sedimentech ptevladaji horninové Ulomky a kiemen, psamity obsahuji



67

zejména kiemen spolecné s Zivci, slidami, chlority a dal§imi, pfevazné jen akcesorickymi
minerdly. Pro pelity je charakteristickd ptevaha jilovych mineralii nad jemnymi zrny kifemene,
slid a zivel. Informace o chemickém slozeni psefiti jsou vzacné, vétSina jejich
geochemickych analyz se orientuje na pfipadné sloZeni valounového materialu, zejména
v ptipad¢ materidlu exotického slozeni (ledovcové sedimenty kontinentalnich ledovct apod.).
Informace o chemickém sloZeni psamitli jsou vyrazné hojnéjsi (Garrels a Mackenzie 1971,
Pettijohn et al. 1972). Hodnoty obsahu SiO, a poméru K,O/Na,O jsou pouZivany pro analyzu
zdrojovych oblasti psamitickych sedimentl (Roser a Korsch 1986). Kiemenné piskovce jsou
charakteristické vysokym pomérem SiO,/Al,O3 a nizkymi obsahy alkalii, CaO, MgO a FeO;,
V drobach, obsahujicich ve srovnani s piskovci ¢etné horninové ulomky se pomér Si0,/Al,O;
vyznamné snizuje a roste rovnéZ obsah alkalii, MgO a FeO. Pro droby je rovnéz
charakteristickd pfevaha Na,O nad K,O. K analyze pivodniho sedimentdrniho prostiedi
piskovct a drob se rovnéz pouziva studium distribuce stopovych prvka (REE, Th, Zr, Ti, Sc)
(Bhatia 1985, Bhatia a Crook 1986, Floyd et al. 1991). V Ceském masivu bylo zkoumano
chemické slozeni drob ptfedevs$im v Barrandienu (Chab a Pelc 1973, Jakes et al. 1979, Drost et
al. 2004). Pro arkdzy je naopak vyznamny obraceny pomér alkalii (Pettijohn et al. 1972).
Z hlediska chemického slozeni klastickych sedimentt je k dispozici nejvétsi mnozstvi dat o
pelitickych sedimentech, zejména o jilovych btidlicich. Chemické slozeni jilovych sedimenta
je zavislé na fdzovém slozeni jilovych minerdlii a obsahu dalSich piimési (kiemen, slidy,
zivee, karbonaty, oxidy a hydroxidy Fe, Al a akcesorické minerdly). Jejich chemické slozeni
je kontrolovano zejména pomeéry SiO,/Al,03 a K;0O/Na,O (Wimmenauer 1984), které odrazi
mimo jiné stupen zvétrani zdrojovych hornin. Pro vyjadieni stupné zvétrani se nékdy
pouzivaji rizné indexy. Index CIA (Chemical Index of Alteration) navrZeny Nesbittem a
Youngem (1982) pouziva pro vyjadieni stupné zvétrani pomér Al,O3/(Na,0+K,0+Ca0). Jiny
index CIW (Chemical Index of Weathering) doporuc¢eny Harnoisem (1988) vychazi z poméru
Al,O3/(Na;O+Ca0). Vyznamnym indikatorem geotektonické pozice sedimentarni panve a
zdroje pelitickych sedimentl jsou stopové prvky, zejména prvky skupiny HFS (Taylor a
McLennan 1981, Wronkiewitz a Condie 1987).

Bauxity, ferrolity a manganolity piedstavuji sedimentarni horniny, jejichz zdrojem byly
zvétraliny subtropického pasma, kdy béhem zvétravani dosSlo k odnosu kiemiku, alkalii a
akumulaci hliniku, Zeleza a manganu. Ze stopovych prvkd je pro tyto horniny typicka
akumulace tranzitnich kovii (Mn, V, Ni, Co, Cr). Fosfority jsou pfevazné slozené z apatitu.
Silicity pfedstavuji chemogenni sedimenty vyznamné obohacené SiO,. Karbonatové

sedimenty, které¢ tvofi nejvyznamnéjsi skupinu chemogenich sedimentli, jsou tvoifené
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prevazné karbonaty véapniku, pfipadné hoiciku a Zeleza s variabilni pfimési manganu. Ze
stopovych prvkil se v nich vyskytuje zejména stroncium, které je povazovano za mozny
paleostratigraficky indikator sedimentace. Pro solné sedimenty (evapority) je charakteristicka
dominantni ptitomnost alkalickych chloridi a siranti, ¢asto se zvySenymi obsahy vapniku
(sadrovcové sedimenty), ptipadné hotciku. Stopové prvky byvaji zastoupené Br, Cs a Rb.
Specifické akumulace chemogennich sedimentli pfedstavuje ryzi sira, provdzena vyskytem
saddrovce a anhydritu.

Specifickou skupinu sedimentli tvofi organogenni sedimenty s pfevazujici organickou
hmotou na bazi uhliku, oznacované obvykle jako kaustobiolity. Kaustobiolity se podle své
povahy rozd€luji na pevné, kapalné a plynné. Jejich chemické slozeni je pfedmétem zkoumani
organické geochemie. Zakladnim klasifikaénim kritériem je jejich obsah uhliku, vodiku a
dusiku, pfipadné dalSich pfimési (sira, arzén, helium apod.).

Na sedimentarni procesy bezprostiedné navazuji procesy diagenetické, které vedou
k postupnému zpeviiovani klastickych sedimenti nebo k mechanickym a chemickym zménam
chemogennich sedimentti (Kukal 1986). Diageneze se obvykle rozdéluje podle stafi na ranou
a pozdni, podle zmén na mechanickou a chemickou. V pribéhu mechanické diageneze
dochazi k uspotradavani klastli do tésn&jsi sestavy, jejich ptipadné deformaci, ldmani zrn
kiehkych minerali a vS§eobecnému rozpousténi pod tlakem. Soucasti chemické diageneze je
vSeobecné rozpousténi zrn a novotvoieného tmelu, tmeleni novotvofenymi (autigennimi)
mineraly, metasomatické zatlatovani, decementace. Pfechodné stddium mezi diagenezi a
metamorfnimi procesy se obvykle oznacuje jako anchimetamorfoza (Winkler 1967, Kukal

1986).
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6. Geochemie hydrosféry

Hydrosféra je ¢ast zemského télesa, kterd je tvorend vodou, vodni parou a ledem. Voda
na zemském povrchu byva rozdélovana na Sest zdkladnich skupin - motska voda, pérova voda
v oceanskych sedimentech, kontinentalni povrchova voda, kontinentalni podzemni voda, voda
v atmosféfe a voda ve formé¢ ledu. VétSina vody, (97 obj. %), je koncentrovana ve svétovém
ocednu. Jind klasifikace rozdéluje hydrosféru na vody juvenilni, vzniklé pti frakcionaci
zemského plaste a vody recirkulované. Recirkulované vody jsou rozdélované na vody
magmatické, metamorfni, fosilni vody sedimentii a vody meteorické. Magmatické vody
vznikaly v pribéhu anatexe, metamorfni vody jsou produktem metamorfni dehydratace,
fosilni vody vznikaji v pribéhu diageneze a meteorické vody predstavuji vody, jejichz slozeni
se utvarelo interakci atmosféry a pedosféry s podzemnimi vodami. Zakladnimi fyzikalné
chemickymi vlastnostmi vod jsou teplota, tlak, pH a Eh. Teplota vod je dillezitym parametrem
geotermalnich systémil. Hodnota pH v ptirodnich vodach kolisa obvykle mezi 4-8, hodnota
oxidac¢né-redukéniho potencialu (Eh) mezi —200 a +450 mV.

Chemické slozeni povrchovych vod je urCovano reakcemi mezi srazkovymi vodami,
pudou a horninami. Ve srazkovych vodach pievladaji ionty Na” a CI', kdeZto v povrchovych
vodach prevladaji ionty Ca®" a HCOjs". Slozeni meteorickych podpovrchovych vod kolisa
v pomérné¢ velkych mezich, ur€ovanych horninovym prostfedim, biologickym pokryvem,
intenzitou zvétravani a hloubkou cirkulace. Na zaklad¢ téchto faktord lze povrchové vody
rozdélit na ¢tyti zakladni typy — vedy silikatovych terrdnit s omezenym transportem, vody
silikatovych terrdnii s omezenou rychlosti zvétravani, vody karbondtovych a evaporitovych
terrdanit (Berner a Berner 1996). Vody silikatovych terrdnd s omezenym transportem jsou
obohacené Si0O,, Al, Fe a organickymi latkami a je pro n¢ typické nizké pH. V téchto vodach
mimoto pievladaji alkalie nad bikarbonatovymi ionty. Pro vody ze silikatovych terrand
s omezenym zvétravanim jsou typické vysoké hodnoty rozpusténych pevnych latek (TDS),
které se pohybuji v rozmezi 50-500 mg/l. Vody z karbonatovych terrdni vykazuji nizky
pomér Na'/(Na™+Ca®") a vysoké obsahy Ca, Mg a HCO5". Do této kategorie spada vétsina
velkych svétovych fek (Nil, Amazonka, Niger, Mississippi). Vody z evaporitovych terrand
pochazeji z izemi bohatych na podpovrchové nebo povrchové vyskyty evaporitl. Pro tyto
vody je typicka vysokd koncentraci soli s obsahem TDS 400-700 mg/l. Zvlastnim piipadem
kontinentalnich vod jsou solanky, vznikajici hydrolyzou a oxidaci hornin srazkovou vodou a

naslednym vypafovanim vod evaporitovych terranti v bezodtokych jezerech. Takovéto
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solanky byvaji nasledn¢ zdrojem rtznych soli, v€etné soli vzacnych alkalickych kovl
(lithium, Chile, Argentina).

Nejvyznamnéjs$i soucast hydrosféry predstavuje ocedn. Mnozstvi rozpusténych latek
v moiské vod¢ se nejCastéji vyjadiuje jeji salinitou, coz je mnozstvi rozpusténych
anorganickych latek vyjadiené v gramech na jeden kilogram vody s korekcemi obsahu Br, J
na obsah Cl a korekcemi obsahu karbonatii na obsah CO,. Standardni motské voda vykazuje
salinitu 35 000 ppt neboli 35 %o, pficemZ salinita v otevieném ocednu kolisa v relativné
uzkych mezich (33-38 %o). V povrchové vrstvé ocednil, sahajici do hloubky 100-200 m
nejsou zmeény piili§ vyrazné. K vyraznéjsim zménam salinity dochéazi v hloubkach 200-1000
m, oblast vyraznéjSich zmén salinity se oznacuje jako haloklina. Pfevazujicimi ionty moiské
vody jsou Na®, CI', nasledované SO4*", Mg™, Ca®" a HCO;". Zmény slozeni moiské vody
v hlubSich oblastech svétového ocednu jsou ovliviiovany jednak vyskytem hydrologicky
izolovanych oblasti, jednak pifinosem latek ze solanek hlubinného ptvodu (podzemni
vulkany, podmotské geotermalni vody).

Obsah plynli v moiské vodé je kontrolovan pfedevsim jejich vyménou s atmosférou.
Nejvétsich koncentraci dosahuje kyslik, dusik, argon a kyslicnik uhli¢ity. Kyslik se
koncentruje v povrchové zoné, kde je dostatek svétla pro rozvoj fotosyntézy (foticka zona).
Nejvyssi koncentrace kysliku se vyskytuji ve vysSich zemépisnych Sitkach s vyskytem
chladnych vod. Nejmensi koncentrace rozpusStén¢ho kysliku byly nalezeny ve stfednich
zemépisnych Sitkach, v hloubkach 500-1000 m. Anoxické podminky panuji v hlubsich
Gisecich mofi s omezenou komunikaci se svétovym oceanem (typicky Cerné moie). V oblasti
Cerného mofe panuji anoxické podminky jiz v hloubkach nad 100 m. Podobné jako u kysliku,
jsou koncentrace a rozpustnost CO; ve svétovém oceanu kontrolovany biologickou aktivitou a
teplotou. Jeho vertikalni zondlnost v oceanu je kontrolovana pfedevs§im biologickou aktivitou.
V povrchovych vrstvach ocedanu se CO, méni na organickou hmotu prostiednictvim
fotosyntézy. VéEtSina takto vzniklé organické hmoty je ve svrchni vrstvé proménéna na
mineraly, 5 % této hmoty se vSak dostdvda do hlubSich vrstev. Neékteré planktonické
organismy, zejména foraminifery a fasy vytvaieji z ¢asti volného CO, véapnité schranky, které
se po umrti organismi dostavaji do hlubsich vrstev ocednu. Vzhledem k tomu, ze s hloubkou
rozpustnost karbonata stoupd, dochéazi v hlubsich oblastech oceanu k dalsimu zvysSeni obsahu
CO,. Vétsi ¢ast karbonatovych schranek se vSak dostava na ocednské dno, kde tudiz vznikaji
spiSe karbonatové sedimenty nez sedimenty organické. Transport CO, v podobé organické
hmoty nebo biogennich karbonati do hlubSich ¢asti oceanli se oznacuje jako biologicka

pumpa.
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Hodnota pH moftské vody je cca 8+0,3. Takovéto malé kolisani hodnoty pH ve srovnéani
s kontinentadlnimi vodami je zplsobeno ptedevsim biologickou aktivitou ve svrchni vrstvé
ocedanu. Hodnota pH klesé s hloubkou, pficemZ nejvyssi pokles jeji hodnoty je zhruba do
hodnoty rozpusténého kysliku. Jeho hodnotu ovliviluje rovnéz srdzeni a rozpousténi
karbonati. Mimo salinity, pH a urovné rozpusténych plynt je sloZzeni moiské vody ovlivnéno
rovnéz jeji alkalinitou. Hodnota alkalinity se méni s hloubkou, pficemz do hloubky se jeji
hodnota zvysuje.

Vyznamnym zdrojem kovovych prvkli v oceanu jsou podmotské zdroje horkych
mineralizovanych vod. VétSina téchto mineralizovanych vod ma teplotu v rozmezi 300-380
°C. Z hlediska jejich zbarveni a charakteru mineralizace jsou rozliSovani ,,Cerni a bili kufaci‘
(black, white smokers). V ¢erné zbarvenych hydrotermach pifevazuji sulfidy, oxidy a
hydroxidy zeleza, kdezto v bile zbarvenych hydrotermach je ptfitomny predevsim anhydrit.
Bile zbarvené hydrotermy jsou obvykle vyrazné chladnéjsi (200-300 °C).

Oceanské dno je pokryto riznymi sedimenty, mezi nimiZ pievladaji cervené jily. Jilové
castice pochézeji z kontinentdlni kiry a do ocednu byly pfineseny vétrem a fekami. Mimo
oxidu Zeleza, které jim daly jejich Cervenou barvu, obsahuji ¢ervené jily zvysené koncentrace
tranzitnich kovi. Jiné, na kyslicniky manganu bohaté sedimenty oceanského dna predstavuji
manganové konkrece a manganové kiry. Jejich hmota je tvofena 6MnO, (birnessitem),
todorokitem a amorfnimi hydrooxidy Zeleza. Manganové konkrece a kiiry mimoto obsahuji
zvySené obsahy Ni, Cu a Co. Jestlize konkrece a klry vznikaji vysrazenim z moiské vody,
oznacuji se jako hydrogenni, pokud vznikaji z porové vody ocednskych sediment, jsou
oznacovany jako diagenetické. VétSina konkreci vznikla obéma procesy. Rlist manganovych
konkreci je velmi pomaly, v priméru 3-5 mm/milion let. Rist diageneticky vzniklych
konkreci je rychlejsi a dosahuje az 200 mm/milion let. Hydrogenni konkrece obsahuji
zvysené obsahy Fe a Co, diagenetické konkrece obsahuji zvySené obsahy Cu, Ni a Zn. Mimo
téchto dvou typl manganovych konkreci wvznikaji tyto konkrece rovnéz vlivem
hydrotermalnich roztokt. Pro tyto konkrece je typicky vyssi obsah Zeleza a velky rozsah

poméru Mn/Fe.
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7. Geochemie atmosféry

Atmosféra predstavuje plynny obal Zemé, ktery je v dynamické rovnovaze se svym
okolim. VSechny slozky atmosféry jsou s okolnim prostiedim vyménovany vétsi ¢i mensi
rychlosti. Stalymi sloZzkami atmosféry, tvotici 99,96 % suchého vzduchu jsou dusik, kyslik a
vzacné plyny s vyjimkou helia. Fyzikalni a chemické vlastnosti atmosféry se vyznamné méni
do vysky cca 10 km. Nad troposférou se rozklada stratosféra, sahajici do vysky 50 km. Nad
stratosférou lezi jeSt¢ mezosféra a termosféra, ktera prechazi do kosmického prostoru
(exosféry). Jako ionosféra je oznaCovdna oblast atmosféry se zvySenou koncentraci
ionizovanych plyntl. Zadny z vyse uvedenych plynii neni v atmosféie trvale. Viechny plyny
byly do ni pied delSi nebo krat$i dobou zavedeny nebo v ni vznikly. Mezi nejvyznamnéjsi
zdroje jednotlivych slozek atmosféry patii odplynovani zemského plasté a kiry, odpafovani a
odtrhavani ¢astic z pevnych povrchli a hydrosféry, dychani a jiné biochemické aktivity,
atmosférické chemické reakce a injekce z kosmického prostoru. Obecné se predpoklada, ze
atmosféra jako celek je v dynamicky rovnovdzném stavu. Naprostd vétSina reakci
probihajicich v atmosféfe jsou fotochemické reakce. Dal§i vyznamné reakce zahrnuji
fotodisociaci vodni pary v mezosféfe, oxidaci metanu a dalSich uhlovodiki ve stratosfére.

Pivodni atmosféra Zemé vznikla soucasné se vznikem celé planety a byla
pravdépodobné velmi tidka. Skladala se pfevazné z vodiku a lehkych vzacnych plynd. Tato
atmosféra unikla prakticky zcela do kosmického prostoru. Dnesni druhotna atmosféra vznikla
naslednou diferenciaci planety, degazaci klry, plasté a snad 1 zemského jadra. Po primarnim
obdobi (pfed 5—4 miliardami let) nastal v obdobi pfed 4-3 miliardami let ohfev atmosféry
spolu s vytvofenim prvotniho ocednu. Nasledujici obdobi vyvoje atmosféry a hydrosféry,
provazené tvorbou kysliku 1ze rozdélit do tii az péti vyvojovych obdobi (Berkner a Marshall
1964, Holland 2006). V pribéhu prvniho stadia (3,85-2,45 miliardy let) dochazi v disledku
fotodisociace vodnich par ke vzniku kyslikovych 04z v povrchové vrstvé ocednu. V dalSim
stadiu (2,45-1,85 miliardy let) se mnoZstvi kysliku v moiské vodé¢ a v atmosfére vyrazné
zvySuje jednak v disledku zacdinajiciho procesu fotosyntézy (Brocks et al. 1999), jednak
redukci CO; zvySenou aktivitou vulkanickych plyni (Kasting et al. 1993, Holland 2002).
V tomto obdobi dosdhla troven kysliku v atmosféfe cca 0,02-0,04 atmosféry. Povrchové
vrstvy oceanu mély jiz oxidaéni charakter, hlubsi partie ocednu mély vSak stale anoxicky
charakter. Obdobi v rozmezi 2,3-2,0 miliardy let je nékdy oznacované jako velka oxidacni

udalost (great oxidation event, Holland 2002, Goldblatt et al. 2006, Kasting 2006). Tteti



73

stadium vyvoje atmosféry (1,85-0,85) je spojené s postupnym zvySovanim obsahu kysliku jak
v povrchové, tak v hlubsi vrstvé svétového ocednu. Nasledujici ¢tvrté stddium (0,85-0,54
miliardy let) je provazené vyznamnym intenzivnim neoproterozoickym zalednénim spojenym
se zvySenim barometrického tlaku a zvySenim obsahu CO, a N, v atmosféte. Hlubsi partie
oceanu maji stale anoxicky charakter. V patém stadiu (0,54 miliardy let — recent) se postupné
stavaji hlavnimi slozkami atmosféry kyslik a dusik. Dusik vznikal pfevdzné oxidaci
atmosférického NHs. V pribchu paleozoika se jeho koncentrace diky rozvoji zivota zvysila na
1 % dne$ni Grovné. V pribéhu vstupu zivych organismu, zejména rostlin na pevninu
koncentrace kysliku piekrocila 10 % dneSni urovné. Nejvyssi trovné 0,3 atm doséhla
koncentrace kysliku v pribéhu permokarbonu a nasledné¢ klesala na dnesSni troven.
Geochemicky vyvoj atmosféry se postupné stabilizoval, k dal§Sim zmé&nadm jejiho sloZeni
dochazi az v disledku primyslové revoluce v poslednich dvou stoletich. Na druhé strané
existuji periodické zmény ve slozeni a teploté troposféry, které jsou vyvoldvany zménami
v draze Zem¢ a zménami ve slune¢ni Cinnosti. VSechny tyto zmény jsou obvykle shrnovany
pod pojem Milankovicovy cykly (Milankovi¢ 1930, Cilek 1995). Jedna se o periodické zmény
(glacialt a interglacialtl). Zmény jsou vyvolavany s riznou periodicitou precesi zemské osy,
zménami naklonu zemské osy vii¢i obézné ose a excentricitou obézné drahy Zemé. V obdobi
zvySené teploty se v atmosféfe zvySuje koncentrace CO,, ktery se uvoliiuje piedevsim
z korédlovych tutesti a z jeho dalSich akumulaci v ocednu. Zmény v obsahu atmosférického
CO; v pribc¢hu stfidani ledovych a meziledovych dob jsou zaznamenany v antarktickém
ledovci (Petit et al. 1999, Veizer 2005).

V soucasnosti je vliv clovéka na slozeni atmosféry diskutovan zejména z hlediska
klimatickych zmén a zmén koncentraci tzv. sklenikovych plynii (vodni para, CO,, metan,
kysli¢nik dusny, ozon, NH,, chlorované uhlovodiky a SF¢), zejména zmén koncentrace CO,.
Podle udajii mezivladniho panelu pro klimatické zmény (IPCC) vzrostla primérnd teplota
povrchu Zemé od roku 1901 o0 0,74 °C. Teplota svrchni ¢asti severoamerické a sibifské tundry
se v letech 1980-2005 zvysila dokonce o 3 °C. Koncentrace CO, v troposféte vzrostla od roku
1750 z ptivodni urovné 280 ppm na 383 ppm v roce 2007. V uplynulém obdobi se rovnéz
vyznamné meénilo absolutni mnozstvi uvoliiovaného CO, lidskou cinnosti. Jestlize v roce
1860 bylo celkové mnozstvi CO, produkovaného spalovanim fosilnich paliv 342 miliont
tun/rok, v roce 2005 to jiz bylo 27,3 miliard tun/rok. Koncentrace metanu v troposféie se od
roku 1750 zvysila dokonce o 148 % a aktudlni ro¢ni produkce metanu v disledku lidské

¢innosti je cca 500 miliont tun. Globalni oteplovéani atmosféry a oceanti je v soucasné¢ dobé



74

predmétem rozsahlé, Casto znacné kontroverzni diskuse (Mann 1998, Mclntyre a McKitrick
2005, Klaus 2007, Mann et al. 2009). Aktualni data o vyvoji atmosférickych teplot 1ze ziskat

z klimatologickych servert (www.cru.nea.ac.uk, http://data.giss.nasa.gov, www.chmu.cz).

Vyznamnou soucasti atmosféry je rovnéz atmosféricky aerosol, ktery je tvoreny
dispergovanymi pevnymi nebo kapalnymi ¢asticemi. Velikost téchto ¢astic se pohybuje od
shluku né€kolika molekul az po ¢astice o poloméru cca 20 um. VEtsi Castice se oznacuji jako
prach, kter¢ se pfi standardnich meteorologickych podminkach vyskytuji jen v blizkosti svého
zdroje. Atmosférické Castice se do ovzdusi dostavaji jednak celou fadou ptirodnich procest,
jednak lidskou c¢innosti. Na pevniné vznikaji obvykle aerosolové castice zachycenim
mikroskopickych ¢astic zvétralych hornin, vulkanickou Cinnosti, pfipadné lesnimi pozary.
Cinnosti zivych organismii vznikaji bioaerosoly, obsahujici pylovad zrna, spory nizsich
organismil a jednobunécné organismy. Aerosolové Castice jsou z atmosféry odstranovany
vodnimi srazkami, gravitaéni sedimentaci nebo adsorpci. Pfirodni koncentrace aerosoli

v pevninskych oblastech jsou odhadovany v mnozstvi 3—6 pg/m”.
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8. Organicka geochemie

Organicka geochemie se zabyva identifikaci organickych latek v kontinentalni kure,
hydrosféie a atmosféfe a analyzou jejich ptivodu (Kiibek 1981, Mihaljevic a Moldan 2000).
Z hlediska vzajemné interakce organickych latek s jejich okolim lze rozlisit organické latky,
jejichz vznik souvisi se vznikem okolni hmoty, organické latky, které se vytvoftily v disledku
prostiedi. Organické latky lze rovnéz rozdé€lovat podle zplsobu vzniku na biogenni a
abiogenni. Z hlediska jejich mozného pienosu v geologickych formacich jsou rozliSovany
organické latky ve vodnych roztocich rozpustné a nerozpustné.

Nejjednodussi formou organickych latek, vyskytujicich se v pifirodnich podminkach,
jsou wuhlovodiky, které se rozd€luji na alifatické a aromatické uhlovodiky. Alifatické
uhlovodiky jsou tvofeny jednoduchymi uhlik-vodikovymi ftetézci, zakladni strukturni
jednotkou aromatickych uhlovodikii je benzenové jadro. Typickym zastupcem alifatickych
uhlovodiki je metan (CHy4). Dalsi typy organickych latek jsou tvotfené pfipojenim dalSich
atoml nebo stavebnich prvkid k zdkladni uhlovodikové struktufe. Pfipojenim OH skupiny
k alifatickym uhlovodikim vznikaji alkoholy, k aromatickym uhlovodikim fenoly.
Z geochemického hlediska jsou vyznamnou skupinou karboxylové kyseliny, vzniklé
ptfipojenim karboxylové skupiny COOH. Do této skupin organickych kyselin patii kyseliny
octovd, Stavelovda a mravenci. Patfi sem rovnéz mastné kyseliny, které tvoifi zakladni
komponentu lipidii. Spojenim karboxylovych kyselin s alkoholy vznikaji estery. Jinou,
geochemicky vyznamnou, skupinou organickych latek jsou aminokyseliny, vzniklé
pfipojenim aminové skupiny NH,. Aminokyseliny jsou zikladnim stavebnim kamenem
proteint.

Organické latky vyznamnym zpisobem ovlivituji pH piirodnich vod. Jejich kyselost je
ovlivilovana zejména charakterem pfipojené skupiny k zdkladnimu uhlovodikovému fetézci.
Karboxylové skupiny maji tendenci vyznamné snizovat hodnoty pH, fenoly vedou ke stfedné
kyselym roztokiim. Alkoholy, estery, ketony a aldehydy se chovaji neutralné, dusik v aminech
a amidech véaze volné vodikové ionty a tudiz zvySuje bazicitu ptirodnich roztokt. Toto
chovani je rovnéz v pfimé zavislosti k rozpustnosti organickych latek ve vodnych roztocich.
Siln€ bazické nebo siln€ kyselé slouCeniny jsou vice rozpustné neZ slouceniny s neutralnim
chovanim. Tudiz karboxylové kyseliny jsou ve vodé velmi dobfe rozpustné, aminy jsou o

néco mén¢ rozpustné a estery vykazuji nejnizsi rozpustnost.
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Piirodni organické latky

Z hlediska zastoupeni jednotlivych organickych latek v pfirodnich podminkich maji
nejvetsi vyznam uhlohydraty, proteiny, lipidy, nukleotidy a nukleové kyseliny. Uhlohydrdty,
které vznikaji jako primy produkt fotosyntézy, tvoii z biologického hlediska nejvyznamné;si
skupinu organickych latek. Uhlohydraty ptedstavuji uhlovodiky, kde jsou atomy vodiku
nahrazené hydroxylovou skupinou. Mezi nejjednodussi uhlohydraty patii cukry glukéza a
fruktéza, které patii do skupiny monosacharidii. Molekuly obsahujici deset nebo vice
polysacharidy jsou celulosa a Skrob. Do této skupiny patii rovnéz chitin, kde na rozdil od
celulosy je hydroxylova skupina nahrazena skupinou amidi. Ve vod¢ rozpustné Skroby se
skladaji z relativné kratkych fetézcli, nerozpustné Skroby obsahuji naproti tomu delsi fetézce.
Sacharidy se vyskytuji bézn¢ v sedimentarnich hornindch a jejich vyskyt byl zjiStén i
v prekambrickych hornindch. Rostlinné fosilie obsahuji zejména glukézu a galaktozu, které
vznikly pravdépodobné z celulosy a Skrobu. Dominantnim polysacharidem kontinentéalni flory
od terciéru je celulosa, k vyznamnym motskym polysacharidiim nalezi hemicelulosa a
alginaty (Degens 1965). Chitin, ktery pochéazi z mikroorganisml, nizsich rostlin, ¢lenovct a
mékkyst byl nalezeny rovnéz ve spodné kambrickych sedimentech.

Zékladnim stavebnim kamenem proteinii jsou aminokyseliny. Existuje cca dvacet
obecné rozsifenych aminokyselin, které jsou charakteristické pfitomnosti jak amino skupiny
(NHy), tak pfitomnosti hydroxylové skupiny (-COOH). Nejjednodussi aminokyselinou je
glycin a alanin. Aminokyseliny se v pfirodnich roztocich projevuji kyselym, neutrdlnim i
bazickym chovanim. Studium obsahu jednotlivych druht aminokyselin v pfirodnich
sedimentech l1ze pouzit k urceni salinity (Degens a Bajor 1962, Bouska et al. 1979), ptipadné
k datovani (Bada a Schroeder 1975). Proteiny vznikaji kondenzaci vétstho mnozstvi
aminokyselinovych jednotek do polymeru ozna¢ovaného jako peptid. Nejjednodussi protein
jednotek. Dvacet zdkladnich stavebnich blokl ddvd moZnost neomezeného poctu kombinaci.
Proteiny jako kolagen a keratin jsou vyznamnou stavebni soucasti téla vysSich zivoc€icht.
Ptibuznymi latkami proteint jsou nukleové kyseliny. Nukleové kyseliny DNA
(deoxyribonukleova kyselina) a RNA (ribonukleova kyselina) jsou nositeli genetického kddu
a kontroluji syntézu proteint v buiice.

Lipidy ptedstavuji chemicky zna¢né riznorodé latky, jejichz spole¢nou vlastnosti je
nerozpustnost ve vodé a rozpustnost v organickych rozpoustédlech (chloroform, toluen,

aceton a éter). Patfi k nim mastné kyseliny, alkoholy, estery (vosky), estery glycerinu
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(glyceridy) a glykoll (steroidy) a tada dalSich, komplikovanéjSich sloucenin (fosfolipidy,
lipoproteiny a glykolipidy). Hlavni slozkou lipida jsou alifatické monokarboxylové kyseliny
vyskytujici se v tzv. homologickych tadach, kde se jednotlivé ¢leny (homology) od sebe
odliSuji o jednu CH, skupinu. Typicky rozsah téchto fad se pohybuje od Ci; po Cse.
Nesaturované kyseliny, jako je kyselina olejova, ptevladaji v rostlinach, kdezto saturované
kyseliny, jako kyselina stearova, pievladaji v téle Zivocichd. Kutin, jez tvofi ochranny obal
fady rostlin, pfedstavuje polymerizovanou hydroxyl mastnou kyselinu. Dalsi skupinu lipida
tvoii terpenoidy, jejichz zakladni stavebni jednotkou je pétiuhlikaty isopren. Isopren dokazou
organismy spojovat s rozlicnymi funkénimi skupinami za vzniku vétsiho poctu alifatickych a
cyklickych sloucenin. Terpenoidy tvoii feromony, hormony, antibiotika a jsou rovnéz
soucasti zivociSnych oleji. Necyklické terpenoidy, casto oznacované jako acyklické
isoprenoidy jsou vyznamnou soucasti pfirodni organické hmoty. V riznych geologickych
materidlech se casto setkdvame s isoprenoidy fytanem a pristanem, které piedstavuji
pozustatky diterpenového alkoholu fytolu, ktery je soucasti chlorofylu. Isoprenoidy jsou
produkovany piedevS§im rostlinami, méné cCasto ZzivoCichy. Isopreonoidni tetraterpenicka
barviva, karotenoidy jsou soucasti zelenych rostlin, nékdy i zivociSnych tukli a maji uzky
vztah k fotosyntéze. S ohledem na malou chemickou stalost se vyskytuji zejména v mladsich
sedimentarnich horninach. Isoprenoidy jsou c¢asto pouzivany k rekonstrukci vzniku ropnych
lozisek a oznacuji se proto jako biomarkery. Jinym biologickym markerem jsou porfyriny.
Porfyriny predstavuji heterocyklické slouceniny, které v kruhovém uhlikovém fetézci
obsahuji jesté jiné atomy nez uhlik, zejména dusik, siru a kyslik. Vétsina heterocyklickych
sloucenin se vyskytuje zejména v rop¢ a uhli.

Vyznamnou skupinu piirodnich organickych latek ptedstavuji huminové latky, které
predstavuji komplexni smés latek prevazné aromatického charakteru. Tvofi hlavni organickou
souCast pudniho humusu. Huminové latky vytvareji pfirodni iontoménie a obstaravaji
pravdépodobné 1 transport kovovych iont v piadach a v povrchovych vodach. V uhli se
vyskytuji pfedevs§im v malo prouhelnénych typech. Huminové latky jsou organické latky
s vysokou molekulovou hmotnosti, které vznikly degradaci komplexnich biogennich molekul
a spojenim téchto produktii s jednoduchymi organickymi molekulami. Jejich pfesna struktura
neni zndma a je obvykle velmi variabilni. Huminové latky tvoii podstatnou ¢ast organickych
latek rozpusSténych v ptirodnich vodach. Huminové latky rozpusténé v ptirodnich vodach se
déli na fulvo kyseliny a huminové kyseliny. Obsah huminovych latek v fi¢ni vodé je 0,5-4,0

mg C/l, v podzemnich vodach 0,03-0,10 mg C/I a jejich obsah v moiské vod¢ je 0,06-0,60
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mg C/l. Pfitomnost huminovych kyselin v sedimentech je obvykle dokladem rostlinného
puvodu organické hmoty, spiSe kontinentalniho nez moiského ptivodu.

Denaturovanou formou huminovych kyselin je kerogen, tvotici vice nez 95 % veskeré
organické hmoty v sedimentarnich horninach. Z hlediska analytického je kerogen definovany
jako organicka latka nerozpustnd ve vodé¢, louhu, kyselindch bez oxidacniho ucinku a
organickych rozpoustédlech jako je benzen, methanol, toluen a methylenchlorid. Pyrolyzou
jej lze rozlozit na uhlovodiky, které jsou obvyklé v pfirodnich ropach. Kerogen bohaty na
alifatické uhlovodiky, jenz vznikl ze sladkovodnich a motskych fas, pfedstavuje vyznamny
potencial pro vznik ropy a oznacuje se jako sapropelovy kerogen. Kerogen odvozeny
z vyssich rostlin, bohaty na aromatické uhlovodiky se nékdy oznacuje jako huminovy kerogen
a je z hlediska vyskytu ropy méné nad&jny. Obsah vodiku v kerogenu je obvykle 5-18 at. %,
obsah kysliku 0,25-3 at. %. Kerogen obvykle obsahuje rovnéz 1-3 at. % dusiku a 0,25-1,5 at.
% S. Ze stopovych prvki se v kerogenu nejcastéji setkavame s V a Ni.

Mikroskopicky vyzkum kerogenu, ktery je zdkladem uhelné petrologie (Stach et al.

1975, www.iccop.org), rozliSuje identifikovatelné rostlinné zbytky, amorfni materiadl a

zivocisné zbytky. Identifikovatelné rostlinné zbytky se oznacuji jako maceraly. Macerdly jsou
rozdélovany na jednotlivé skupiny - inertinit, vitrinit, huminit a liptinit (ICCP 1963-1993),
které jsou detailné Clenény na celou fadu podskupin (ICCP 1998, 2001, Sykorova 2005).
Existuje rovnéZz chemické klasifikace kerogenu zaloZena na poméru H/C a O/C (at. %). Na
zékladé téchto dvou pomérii se kerogen rozdéluje do tii skupin (I-1II) (Whelan a Thompson-
Rizer 1993).

Jako bitumen jsou oznaCovany organické latky, které jsou rozpustné v sirouhliku.
Pyrobitumeny jsou latky, které nejsou primarné rozpustné v sirouhliku, ale méni se na
rozpustné slouceniny nésledkem pyrolyzy. Bitumeny obsahuji obvykle asfalteny, pryskyfice a
ropné uhlovodiky. Jednotlivé uhlovodikové frakce obsahuji jak alifatické, tak aromatické
uhlovodiky. Pfitomné alifatické uhlovodiky lze rozdé€lit na parafiny a nafteny. Zajimavou
formou organickych latek jsou pfirodni fosilni pryskyfice (jantar, valchovit), které jsou

tvofené témer vyhradné isoprenoidy.

Geochemie uhli

Hoflavé organogenni sedimenty jsou oznacovéany jako kaustobiolity. Kaustobiolity se
obvykle rozd€luji na dvé velké skupiny — skupinu uhli, obsahujici raSelinu, hnédé uhli, cerné
uhli, antracit, plyny uvolilované z uhli a skupinu pfirodnich uhlovodikii zahrnujici zemni

plyn, ropu, asfalt a zemni vosky. Vznik kaustobioliti uhelné fady souvisi s rozsifenim
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suchozemskych rostlin, k némuz doslo piedevs§im v karbonu. Z hlediska obsahu organickych
latek jsou rozliSovdna sapropelova a humitova uhli. Vyrazné¢ hojnéj$i humitova uhli jsou
bohat4 na aromatické latky a vznikala ze zbytkl vysSich rostlin. Vzacnéjsi sapropelova uhli
vznikla z organickych latek bohatych na lipidy, jako jsou fasy nebo spéry. Primarni skupinou
maceralti v humitovych uhlich je vitrinit, v pfipadé sapropelovych uhli je to exinit. Vznik uhli
lze rozdélit na dv¢ stadia, raSelinni a prouheliiovani. Prouheliiovani 1ze nasledné rozdélit na
biochemické a geochemické stadium. RaSelinni a biochemické stddium prouheliiovani
odpovidaji diagenetickému stddiu vzniku ostatnich sedimentli, geochemické stadium
prouheliiovani Ize korelovat s katagenezi ostatnich sedimentli. V prubéhu raselinni dochézi
s pfispénim bakterii a hub k depolymerizaci pivodni organické hmoty. Na rozkladu organickeé
hmoty se podileji anaerobni organismy, néasledované anaerobnimi bakteriemi v reduk¢nich
podminkach. Pfeména organické hmoty je provazena vznikem plynt (CO,, NH3, N, CHy) a
kondenzaci vznikaji huminové latky, lignin, tannin, pfipadné lipidy. V pribéhu biochemické
faze prouheliiovani se snizuje pomér O/C a dochazi i k mirnému poklesu poméru H/C.
Finalnim produktem biochemické faze prouheltiovani je hnédé uhli, které obsahuje 50-60 %
C a 5-7 % H. V hnédém uhli se vyskytuje rovnéz mensi mnozstvi bitumenu, ktery vznikl
rozkladem lipidi.

V pribéhu geochemické faze prouheliiovani dochézi k dalSimu poklesu poméru O/C a
velmi malému poklesu poméru H/C. Vysledny produkt se oznacuje jako cerné (bitumindzni)
uhli. Jeho obsah uhliku je nad 75 % a obsah vody klesa pod 10 %. Jeho uhlik je tvofen z vice
nez 70 % aromatickymi latkami. V priabéhu dalSiho prouheliovani se zvySuje obsah
aromatickych latek, dochazi k uvolfiovani metanu a rychlému poklesu poméru H/C. Vznika
antracit, jehoZz hodnota poméru H/C je nizsi nez 0,5. Obsah uhliku v antracitu je nad 90 % a
obsah aromatickych latek v jeho uhliku je rovnéz vyssi nez 90 %.

V prubéhu raSelinni a prouheliiovani dochédzi rovnéz ke zvySovani obsahu nékterych
stopovych prvki, zejména Ge, As, Mo a U. Pro né¢kterd uhli je rovnéz vyznamna vyssi
koncentrace sulfidl, piipadné siry vdzané na organickou hmotu. Vyznamné mnozstvi Ge je
znamo z n&kterych typii uhli sokolovské a plzetiské panve. Cast téchto prvki vytvaii zejména
s huminovymi a fulvo kyselinami komplexni metalorganické slouceniny (chelaty).
Vyznamnym procesem umoznujicim akumulaci stopovych prvkl v uhli je chemickd sorpce
z prosakujicich vod. Diky sorpci dochéazi v nékterych typech uhli k akumulaci prvka jako je
Be, Ag, Ga apod. Vyznamné akumulace Be byly zjiStény ve spodni casti uhlonosného

souvrstvi sokolovské panve. Jednotlivé typy uhelné hmoty byvaji rozdélovany na hemityp,
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ortotyp a metatyp (Dopita et al. 1985), které se vzajemné 1i$i obsahem uhliku. Geochemii uhli

je vénovana zejména monografie Bousky (1977).

Geochemie ropy

Primyslova loziska ropy a zemniho plynu vznikla pfeménou disperzné rozptylenych
organickych latek. Vychozi organickou hmotou ropnych uhlovodikli je pravdépodobné
biogenni hmota smiSeného Zzivocisné-rostlinného plivodu. Pfeména rozptylené organické
hmoty na ropu probihd pod vlivem ptlisobeni fyzikalné-chemickych a biochemickych faktort.
Na pocatecnich procesech vzniku ropy se podileji baktérie, kdy se ptivodni kerogen rozklada
na fadu jednodussich uhlovodikti. Naslednymi termokatalytickymi reakcemi pfi teploté 100—
150 °C vznikd komplexni smés pievazné kapalnych uhlovodikii, doprovazenych vznikem
mensiho mnozstvi bitument, asfaltenii a pryskyfic. Kapalné uhlovodiky tvotici ropu obsahuji
zejména alkany, cykloalkany, aromatické a polyaromatické uhlovodiky. Ptiznivé podminky
pro vznik ropy jsou kontrolovany pomérem H/C (< 1) a pomérem O/C (< 0,1).
Termokatalytické reakce dosahuji obvykle maxima v hloubkdch 2-3 km. Pfi dalSim
zvySovani teploty na 150-180 °C, odpovidajici hloubce 3—4 km, dochazi ke vzniku metanu,
resp. plynného kondenzatu s ptevahou metanu. Pti vyssich teplotach se plynné uhlovodiky
Stépi na Cisty metan a grafit, coz v ptirod¢ probihd obvykle v hloubkach 6-7 km. Pfiznivé
podminky pro vznik ropnych uhlovodiki jsou tudiz dany jednak akumulaci dispergované
organické hmoty, jednak geotermickym stupném, resp. rychlosti klesani piivodni sedimentarni
panve. Pro vznik ropnych akumulaci jsou zvlasté ptiznivé rychle klesajici sedimentacni panve
s relativné vysSim geotermickym stupném (25-50 °C/km). Diskusi podminek vhodnych pro
vznik ropnych uhlovodikii se zabyva zejména monografie Tissota a Welteho (1984). Ropa
obsahuje vpriméru 57 % alifatickych uhlovodikli, s mirnou pievahou acyklickych
uhlovodikti nad uhlovodiky cyklickymi, 29 % aromatickych uhlovodikii a 14 % pryskyfic a
asfaltenti. Z hlediska elementarniho slozeni ropa obsahuje 82-87 % C, 12-15 % H, 0,1-5 %
Sa O a 0,1-1,5 % N. Destilaci ropy v ropnych rafinériich 1ze z ropy primérného sloZeni
ziskat 27 % benzinu, 13 % kerosinu, 12 % motorové nafty, 10 % tézkych topnych oleji a 20
% mazacich oleji. Na zakladé¢ poméru mezi lehkymi a tézkymi uhlovodiky jsou ropy

z primyslového hlediska rozdélovan na tézké a lehké ropy.
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9. Geochemie Zivotniho prostredi

Geochemie zivotniho prostfedi se zabyva studiem nejsvrchnéjsi casti zemské kiry,
oznacované jako pedosféra, hydrosféry a troposféry predevsim z hlediska vyskytu a Sifeni
lidskému zdravi kodlivych latek (Garrels et al. 1975, Sragek et al. 2002, Sra¢ek a Zeman
2004). Zvlastni pozornost je veénovana studiu starych zatézi Zivotniho prostiedi a
zneskodnovani odpadl z hlediska dopadii na ptirodni prostfedi. Vyznam je rovnéZz ptikladan
studiu prachovych ¢astic a aerosolli v troposféfe a koncentraci tzv. sklenikovych plyna

v disledku lidské ¢innosti (Moldan 1995, Suk 1996, Forstner a Grathwohl 2003).

Kriticka zona

Soubor procesit ovlivitujicich vyvoj rostlin a zivodichti v pedosféie, hydrosféie a
troposféfe se nékdy oznacCuje jako tzv. kriticka zéna (Brantley et al. 2007). Mc¢titko
potencidlniho znecisténi jednotlivych geosfér v oblasti kritické zony se vyjadiuje indexem
potencialniho znecisténi, coz je pomér mezi rocni svétovou spotiebou prislusného prvku a
méd’, zinek, olovo, kadmium a rtut, u nichz se hodnota indexu potencialniho znecisténi pro
pedosféru pohybuje v rozmezi 10-35 (Forstner a Miiller 1973). Rozsahly datovy material o
rozsiteni Pb, Cu, Zn, Ni a Cd v pedosféte, hydrosféte a atmosféfe lze najit v publikacich
Nriagu (1990) nebo Nriagu a Pacyny (1988). Ze studie Ngriagu (1990) vyplyva:

a) Tézba nerostnych surovin vede k vyraznéjSimu uvoliiovani vyse uvedenych kovi do
pedosféry nezli zvétravaci procesy (u Cd azZ ctyfnasobnému).

b) Nasledné primyslové zpracovani vytézenych surovin se podili u Cr, Pb, Cu a Zn na
dal$im znecisténi pedosféry a hydrosféry pouze 15-20 % zatéze vzniklé tézbou
primarni suroviny. U kadmia a rtuti je naopak index zatiZzeni okolnich geosfér vysoky,
protoze vyznamn¢ poklesla té€Zzba a spotfeba surovin obou prvki, znecisténi vsak
zustalo.

¢) Hutnické zpracovani kovonosnych surovin je spojeno s vyznamnéjSim zatizenim
atmosféry nez hydrosféry, kdezto standardni primyslové zpracovani surovin se podili
piedevsim na znecCistovani hydrosféry.

d) Nejvyznamnéjsi znec€isténi zpracovani kovonosnych surovin je zjistovano v pedosféte.

Nejvétsi znecisténi pedosféry olovem pochéazi z primyslové cinnosti (292 000 tun/rok),
z atmosférického spadu (232 000 tun/rok) a ze spalovani uhli (144 000 tun/rok). Na znecisténi

pedosféry kadmiem se dnes podili pfedevsim spalovani uhli (7 tun/rok), atmosféricky spad (5
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tun/rok) a komundlni odpad (4 tuny/rok). Mnozstvi Pb a Cd v ovzdusi velkych mést je
stonasobné vyssi nez jejich mnozstvi v ovzdu$i ve volné krajiné. Problém kontaminace
pedosféry byl podrobnéji sledovan u kadmia, kde bylo zjisténo, ze v némeckych piadach se
pramérnd koncentrace Cd zvysila z 0,16 mg/kg v susin¢ v 30-tych letech 20. stoleti na 0,32
mg/kg v roce 1970. Soucasné¢ bylo konstatovano jeho snazsi uvoliiovani do potravniho fetézce
zvySovanim kyselosti pid. Bylo zjisténo, Ze pii pH = 7 lze tolerovat obsah 2,5 mg/kg Cd v
susing, pii pH = 6 klesa tolerovatelny obsah na 0,5 mg/kg Cd v suSin¢ (Barkowski et al.
1991).

V soucasné dob¢ je soustiedéna pozornost na omezeni pouzivani rtuti, ktera patii rovnéz
k vyznamnym toxickym tézkym koviim. Podle odhadt tidici rady Programu OSN pro zivotni
prostiedi (UNEP) se kazdoro¢né dostava do atmosféry cca 6 000 tun rtuti, z toho 2 000 tun
spalovanim uhli v tepelnych elektrarnach. Dal$im vyznamnym zdrojem znecisténi atmosféry
rtuti je technologie vyroby chléru amalgamovou elektrolyzou a amalgamace zlatych rud.
Roc¢ni svétova spotieba rtuti je odhadovéana ve vysi 3 000 tun. Evropska unie zakazala vyvoz
rtuti od roku 2011, v USA mé podobny zdkaz nabyt platnosti v roce 2013. Na vyro¢ni
konferenci UNEP v bfeznu 2009 byla pfijata rezoluce o ptipravé mezinadrodni dohody
omezujici pouzivani rtuti, kterd by méla byt ptipravena do roku 2013.

Znecisténi  svrchni  kontinentdlni kiiry se nejCastéji  zjiStuje sledovanim zmén
koncentraci Skodlivych latek v recentnich a subrecentnich sedimentech. Poprvé byly tyto
metody pouzity pro studium distribuce umélych radionuklidi v fe€istnich sedimentech fek
Columbia a Clinch v USA v souvislosti s posouzenim znecisténi pochazejiciho z obdobi 2.
sveétove valky v pribéhu vyroby plutonia pro atomovou bombu (Sayre et al. 1963). Na konci
60-tych let minulého stoleti byl zahdjen rozsdhly vyzkum znecisténi vod a sedimenti Ryna
tézkymi kovy (De Groot 1966, Hellmann 1970). Nasledné byla sledovéana distribuce rtuti
v jezernich sedimentech kanadskych a §védskych jezer (Thomas 1972, Hakanson 1973).

SoucCasné¢ s vyzkumem distribuce tézkych kovlu v feCistnich, ptipadné jezernich
sedimentech byl zahijen vyzkum distribuce toxickych organickych latek, pfedevSim
chlorovanych uhlovodikd. Prvni takovy vyzkum v jezernich sedimentech severni Ameriky
provedl Frank et al. (1977). Velkd pozornost je vénovana uletim vznikajicich pii spalovani
uhli, pfipadné tézkych topnych oleji. Mnozstvi téchto uletli v atmosféie se zvySovalo
pozvolna od druhé poloviny 19. stoleti, vyrazny narlst nastal po roce 1940. Soucasné
s tézkymi kovy jsou do ovzdusi uvolilovany polycyklické aromatické uhlovodiky (PAK).
Velké nebezpe¢i pro zivotni prostiedi predstavuji zejména chlorované uhlovodiky

(polychlorované bifenyly, PCB) a pesticidy (DDT). Vyznamnou zatéz zivotniho prostiedi
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predstavuji rovnéz meziprodukty vznikajici pfi vyrobé umélych hmot, piredevsim pii vyrobé
PVC.

Vyznamny podnét pro sledovani tUrovné umélych radionuklidi v pedosféie
piedstavovala havarie jaderného reaktoru v Cernobylu. Zatizeni pedosféry témito
radionuklidy, zejména *°Sr a '’Cs vznikalo jiz v pribshu zkousek jadernych zbrani
v atmosféte, predevSim v letech 1952-1963, nez doSlo k zdkazu zkouSek v atmosféte
(Santschi et al. 1988).

Sifeni t&zkych kovii a dalsich toxickych latek je podporovidno vétsim mnoZstvim
ruznych faktorti. Mobilita té¢zkych kovi je podporovéna nizkou hodnotou pH dulnich vod
(Kopfiva 2002, Slesarova 2004, Sraéek a Zeman 2004), resp. kyselych srazek, vyssi
koncentraci rozpusténych soli ve vodach, piitomnosti komplexotvornych sloucenin,
umoziyjicich vznik rozpustnych metalorganickych chelatti a zménami oxidaéné-redukcnich
podminek. Sifeni organickych toxickych latek je podporovano pfitomnosti rozpustnych
organickych latek.

Zneskodiovani starych zatézi Zivotniho prostiedi

V souvislosti s moznym vznikem provoznich havarii v =zafizenich tézebniho a
zpracovatelského primyslu jsou v dnesSnich legislativnich normach taxativné vyjmenovéna
zafizeni, kterd podléhaji zvySené kontrole a soucasné jsou sestavovany seznamy zvlasté
nebezpecnych latek, jejichz uvolnéni do Zivotniho prostfedi podléhd okamzité ohlaSovaci
povinnosti a pfijeti nezbytnych opatieni pti zneSkodiiovani havarijnich zatézi. V zemich EU
je od roku 2007 platnd norma REACH, kterda upravuje vesSkeré nakladani s
toxickymi chemikaliemi. Podle americké legislativni normy o starych zatézi Zzivotniho
prostiedi (Superfund Amendments and Reauthorization Act, SARA) je minimalni mnozstvi
nebezpecné latky, vyzadujici sledovani vymezeno 0,5-1 kg ptislusné latky. VétSina programii
zneSkodnovani starych zatézi zivotniho prostiedi v primyslové vyspélych zemich se vénuje
pfedevsim vyhledavani, oceiovani a tfidéni starych zatézi z hlediska ohrozeni zdravi lidské
populace a Skodlivych vlivli na jeji zdroje potravy. Se sanaci starych zatézi a stanovenim
kontaminace pedosféry souvisi zjisténi meze koncentrace Skodlivych latek, ktera jiz vyzaduje

sanaci.

Limity znecisténi horninového prostiedi.
Maximalni ptipustné koncentrace Skodlivych latek jsou stanovovany ptredev§im pro

tézké kovy (Cd, Cu, Hg, Ni, Pb, Zn), nékteré zvlasté toxické prvky nebo slouceniny (As,
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kyanidy) a vybrané organické latky (ropné uhlovodiky, PCB, AOX). Vyzkumné studie, které
se soustfedily zejména na ochranu zemédé€lského pidniho fondu, vedly k sestaveni
legislativnich norem, obsahujicich maximalni pfipustné limity téchto latek. Maximalni
pripustné obsahy uvedenych latek v zemédélsky vyuzivanych ptidach lze odvodit predevsim z
tzv. Holandského seznamu, ktery byl poprvé vydan v roce 1983 holandskym uradem pro
hospodafeni s pldnim fondem. Seznam byl novelizovany v roce 1988 a predstavuje
nejuplnéjsi seznam limit kontaminace jednotlivych chemickych latek anorganického a
organického charakteru v zemédélsky vyuzivanych ptadach. V seznamu jsou rozliSeny
hodnoty normalni (A), mirné zvysené (B) a asanaci vyzadujici (C) hodnoty (v mg/kg susiny):
A B C
As 29 30 50
Cd 05 5 20
Cr 100 250 800
Cu 36 100 500
Hg 03 2 10
Ni 35 100 500
Pb 85 150 600
Zn 140 500 3000
CN°(celk.) 5 50 500
Polycykl. Uhlovodiky 1 20 200
PCB <0,01 1 10
Pesticidy < 0,01 2 20
Ropné latky 50 1000 2000
Mimo sledovani kontaminace pedosféry zne€isténim pochdzejicim ztézebniho a
zpracovatelskému primyslu je velkd pozornost vénovana kontrolovanému znecistovani
zemédélskych pud prostfednictvim syntetickych hnojiv, pesticidi a kali pochazejicich
z Cistiren odpadnich vod. Aktudlné je toto sledovani rozSifeno na kontrolu toxickych latek
dostavajicich se do zemédélské pudy prostiednictvim kompostovanych biologickych odpadi.
Pokud jde o cistirenské kaly, prvni evropské doporuceni bylo vydano radou EHS jiz v roce

1986 (vztazeno na pH 6-7, maximalni povolené obsahy, mg/kg suSiny):

Cd 1-3
Cu 50-140
Ni  30-75

Pb  50-300
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Zn 150-300
Heg 1-1,5
Soucasna Ceska legislativa piipousti pro pouzivani Cistirenskych kalli bez nésledné

upravy v zemédélstvi nasledujici maximalni povolené obsahy toxickych kovi (mg/kg susiny):

Cd 5

Cu 500
Pb 200
Zn 2500
Hg 4

Pii stanoveni limitd kontaminace se objevuji rovnéz pravné technické problémy,
spojené s pravnim vykladem limitl. Z pravniho hlediska je ziejmé, Ze koncentrace lezici pod
nejvyssi ptipustnou (mezni nebo kritickou) hodnotou jsou tolerovatelné a nevyzaduji zadné
sledovani. Z vyzkumi sledovani koncentraci vybranych prvki v zéavislosti na casu vsSak
vyplyva, Ze dochazi jak k postupnému, tak skokovému naristu podilu jednotlivych
Skodlivych latek v padé. U fady prvkid a slouCenin nejsme dosud schopni odhadnout vliv
trvalého plisobeni malych koncentraci, které jsou jako koncentrace mezni povazované jesté za
unosné. Zatim nejrozsahlejsi vyzkum vlivu malych zatézi se uskutecnil u vybranych
radioaktivnich latek (*°Sr a *’Cs) a ani v tomto piipadu nebylo pii interpretaci vysledkii
dosazeno jednoznacného stanoviska.

Pro posouzeni kontaminace pid v Ceské republice byl vroce 1992 v souvislosti
s privatizaci primyslovych zavodi vydan metodicky pokyn tehdejSiho ministerstva pro
spravu narodniho majetku a jeho privatizaci CR a ministerstva Zivotniho prostiedi CR, kterym
se upravoval postup vyhodnocovani zavazkl podniku z hlediska ochrany Zivotniho prosttedi
pii zpracovani privatizacnich projektd. Soucésti tohoto pokynu byly normativy pro pudy,
pudni vzduch a podzemni vody. Podobné jako v holandském seznamu, byly normativy
rozdélené do tfi skupin - A - hodnoty pozadi nebo pozadované meze citlivosti pouzité
analytické metody, B — hodnoty, pfi jejichZ piekroceni je potfebné provést prizkum, C -
hodnoty, které vyzaduji zahdjeni sanacnich praci. Hodnoty kategorii A, B, C se téméf
shodovaly s vyse uvedenymi hodnotami holandského seznamu.

Zkusenosti, které¢ byly ziskdny pii ocenovani starych zatézi v prostiedi velkych
méstskych aglomeraci v zahrani¢i, dokladaji, ze pro hodnoceni rizika téchto zatézi je nutné
pouzit mekéich limith (Hamburg). Nasledné byly vypracovany rizné metodické navody k
hodnoceni kontaminace pud, predevSim pud zemédélskych nebo pid na uzemi méstskych

aglomeraci (parky, détskd htisté, stavebni pozemky). Takovéto systémy hodnoceni, vCetné
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limitd koncentraci vybranych toxickych prvkl a sloucenin byly vypracovany predevsim ve
Velké Britanii, Holandsku, Svycarsku, Rakousku, jednotlivych spolkovych zemich SRN a v
USA.

V navaznosti na rozsahlé projekty sledovani distribuce prvkl v feciStnich sedimentech,
které¢ se ptiivodné uskutecnily s ohledem na ocenéni surovinového potencialu dané¢ho uzemi
(napt. projekt NURE v USA), jsou vytvafeny narodni geochemické atlasy (Velka Britanie,
Rakousko, Ceské republika). Tvorba takovychto narodnich atlasii byla rovnéz pfedmétem

mezinarodniho projektu IGCP-259 Mezinarodni unie geologickych véd (IUGS).

Zneskodiiovani odpadii

Zneskodnovani odpadi je jednim ze stéZejnich problémli moderni spole¢nosti. V
predindustridlni spolecnosti bylo mnozstvi odpadd relativné malé. Mnozstvi komunélniho
odpadu, které Ize odhadnout u méstského obyvatelstva na pielomu 19. a 20. stoleti ve vysi
100-200 kg/obyvatel/rok nevyvoldvalo vétsi tlak na spolecnost a odpadové hospodaistvi bylo
na okraji spoleCenského zajmu. Rovnéz rozvijejici se primyslova vyroba ovliviiovala svymi
odpady regionaln¢ omezené oblasti (Porufi, Ostravsko, Horni Slezsko). Prudce se zhorSujici
zivotni prostiedi v 60-tych letech minulého stoleti bylo vymezeno jako jeden z rozhodujicich
omezujicich faktorti rozvoje lidské spolecnosti (Meadows et al. 1972). Vyznamny narust
mnozstvi, zejména komunalnich odpadt, vedl jak vétSinu zdpadoevropskych statl, tak organy
Evropského spolecenstvi (ES) k zavadéni legislativnich norem jednak omezujicich zvySovani
objemu odpadl, jednak upravujicich jejich zneSkodiiovani bez negativnich duasledkti na
ptirodni prostfedi. Prvni pfedpisy ES o zneSkodnovéani odpadi byly vydany v letech 1975-
1979. V téchto pravnich norméch je zdlraziiovany princip pivodce odpadi, ktery musi
prevzit veskeré naklady na sbér, ptepravu, zpracovani, skladovani a kone¢né ukladani odpadu.
Pro dalsi vyvoj odpadového hospodaistvi ES a nasledné¢ dneSni Evropské unie mélo zasadni
vyznam usneseni Rady ES o odpadové politice zroku 1990. Spole¢na odpadova politika
spolecenstvi musi vést k recyklaci odpadi, redukci jejich objemu a ke spolecnému vyzkumu a
zavadéni bezodpadovych technologii. Odstraiiovani a ukladani dale jiz nevyuzitelnych
odpadl nesmi poskozovat ptirodni prostfedi. Z hlediska dneSniho pfistupu ke zneSkodnovani
odpadl bylo vyznamné doporuceni spalovani odpadd jako vhodné technologie ke snizovani
objemu odpadil.

Postupné byly vytvofeny katalogy odpadti, odd€lujici nebezpecné odpady od ostatnich
druht odpadt. Soucasné¢ byly zavadény normativy a technologie umoziujici snizovani

celkového objemu odpadi jejich tfidénim a néslednou recyklaci nékterych odpadi (kovovy
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Srot, papir, plasty, biologické odpady, kompozitni obalové materialy, elektrosrot, baterie).
Zbytkovy odpad je bud’ uklddan na zabezpefené skladky, nebo spalovan. Skladkovani je
v tad¢ stath EU omezovano ve prospéch spalovani (Némecko, Francie, Rakousko aj.),
programy odpadového hospodaistvi MZP CR donedivna upiednostiiovaly skladkovani
zbytkového odpadu pied jeho spalovanim. V soucasné dobé se i v Ceské republice zvysuje
postupné objem odpadi, které jsou zneSkodilovany jejich spalovanim. Vystavba skladek,
jejich provoz a nésledna rekultivace je legislativné upravena tak, aby byl minimalizovan vliv
skladky na okolni pfirodni prostfedi. Minimalizace tohoto vlivu spocivd ve vystavbé
ochrannych bariér blokujicich migraci nebezpecnych latek do okolniho ptirodniho prostredi,
v kontrolovaném odvadéni, resp. energetickém vyuzivani skladdkovych plyna a
kontrolovaném odvodu skladkovych vod. Vyhledavani a ocetlovani vhodnych materiald pro
vystavbu ochrannych bariér a sledovani, resp. ¢isténi skladkovych vod ma tuzkou vazbu na
geochemii Zivotniho prostfedi. V piipadé materialii vybiranych pro budovani geochemickych
bariér je sledovana predevSim jejich sorpcéni kapacita a voleny materidly s piiznivymi
sorpnimi vlastnostmi (montmorilonitové jily, zeolity apod.). V piipadé¢ zneSkodinovani
zbytkovych odpadii vznikajicich spalovanim komunalniho odpadu je sledovdno jejich
mineralni sloZeni a kontrolovana jejich stabilita, resp. uvolfiovani toxickych prvka do okoli
(Garrels et al. 1975, Forstner a Grathwohl 2003).

Velka pozornost je vénovdna odpadiim vznikajicim pifi primyslovém spalovani uhli
(popilky) a jinym primyslovym odpadim (zbytkové louzence po upravé rud, upravarenské
pisky apod.). Zvlastni oblasti nakladani s odpady je zneSkodnovani radioaktivnich odpadi,
zejména vyhotelych palivovych &lankd. Siroce je diskutovana moznost ukladani vyhotelych
palivovych ¢lankli do geologickych formaci (Herrmann 1983, Brookins 1984, Krauskopf
1988). V soucasné dob¢ existuji viadé stati (USA, Kanada, Svycarsko, Svédsko, SRN)
podzemni laboratote sledujici mimo jiné moznosti migrace radioaktivnich latek v horninovém
prostiedi (granitoidy, pyroklastika, jilové sedimenty, solné pné). V Ceské republice tyto
aktivity koordinuje Sprava tlozist radioaktivnich odpadi (SURAO).

Ochrana atmosféry

V soucasné dobé je vénovana velka pozornost zneciStovani atmosféry plynnymi,
aerosolovymi a prachovymi exhalacemi souvisejicimi s lidskou c¢innosti, v ndvaznosti na
zajisténi energetickych potieb lidstva. Z hlediska geochemie Zivotniho prostfedi je zvlaste
vyznamné sledovani koncentraci tzv. sklenikovych plyni (zejména CO,, CH4, NH;) a

snizovani hodnot pH atmosférickych srazek (kyselé desté). Jak jiz bylo uvedeno vyse, od
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pocatku pramyslové revoluce v 19. stoleti vyznamné stoupa koncentrace CO, v atmosféte.
Tento nardst je Casto uvadén do piimé zavislosti s klimatickymi zménami, pfedevSim se
zvySovanim teploty na zemském povrchu (globalni oteplovdani). Piima zavislost mezi
klimatickymi zménami a vzristem obsahu CO, v atmosféte je predmétem rozsahlych diskusi,
vedenych Casto se silnym politickym podtextem. Z iniciativy Valného shromézdéni OSN byl
vroce 1988 vytvofen mezivladni panel o klimatickych zménach se sidlem ve Svycarsku
(Intergovernmental Panel on Climate Change, IPCC, www.ipcc.ch) a v roce 1992 byla do Ria
de Janeiro svoldna celosvétova konference OSN o Zivotnim prostiedi a rozvoji (UNCED). Na
této konferenci byla pfijata rdmcova umluva o zméné klimatu (Moldan 2003). Na treti
konferenci ¢lenskych stath IPCC v Kyotu v prosinci 1997 bylo pfijato usneseni, jimz se
primyslové staty zavazaly ke sniZzeni emisi sklenikovych plynii v letech 2008-2012 o 5-8 %
(EU vcetné CR o 8 %, USA o 7 %, Kanada, Madarsko a Polsko o 6 %). Toto usneseni
vstoupilo v platnost po nésledné ratifikaci clenskymi staty IPCC v tinoru 2005. Na vrcholném
politickém zasedani EU bylo v bfeznu 2007 pfijato usneseni o snizeni urovné sklenikovych
plynt v ¢lenskych statech EU do roku 2020 ve srovnani s rokem 1990 o 20 %. Soucasné byl
zptisnén obchod s povolenimi na vypousténi téchto emisi do ovzdusi. Na 13. konferenci
¢lenskych stati IPCC na ostrové Bali v prosinci 2007 byl ptijat novy plan, ktery by mél vést
k celosvétovému sjednoceni norem ochrany ovzdu$i. Nova norma méla byt piijata na 15.
konferenci ¢lenskych stath IPCC konané koncem roku 2009 v Kodani. V prib¢hu jednani
konference se jednak vyostfily rozpory mezi hlavnimi producenty emisi (USA, Cina), jednak
se ukazalo, ze tada dat pouzivanych panelem IPCC neni zcela vérohodnd nebo jsou
nevérohodnym zplsobem interpretovana (zmény teploty atmosféry v pribéhu poslednich
dvou tisic let, zmény rozsahu ledovci v Himal4jich apod.). SniZeni emisi sklenikovych plynt
ma byt provazeno pfechodem na obnovitelné energetické zdroje, predevsim vodni, sluneéni
energii a vitr. V roce 2006 dosahoval celosvétovy podil obnovitelnych zdroji 18 %. V EU je
soucasny podil obnovitelnych energii cca 6 %, ale do roku 2020 ma vzrist na 20 %. ZvySujici
se podil obnovitelnych energii v EU je aktudlné pfedmétem politickych diskusi poukazujicich
zejména na nevhodnost vyrazného riustu produkce elekttiny z vétrnych a fotovoltaickych
elektraren. Alternativou k vyuzivani obnovitelnych energetickych zdroju je ukladani CO, do
geologickych formaci. V soucasné dob¢ je tato technologie (CCS — Carbon Capture and
Storage) ovéfovana na riiznych pilotnich projektech (ukladani do solnych formaci, jilovych
sedimentt aj.).

Snizovani pH v atmosférickych srazkach provazené absorpci okyselujicich plynnych

slozek a spadem kyselych aerosolovych Ccastic zplisobuje vyznamné Skody v lesnich,
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predevsim smrkovych porostech. Hlavni pfi¢inou tohoto okyselovani jsou antropogenni emise
oxidii siry a dusiku do ovzdu$i, kdy v evropském ovzdusi je asi 90 % veSkeré siry
antropogenniho ptivodu. Nadmérnou kyselou atmosférickou depozici je postizena zejména
oblast stfedni, severni a zdpadni Evropy a severovychodu Severni Ameriky. Diky instalaci
odsifovacich jednotek na velkych energetickych zdrojich bylo dosazeno sniZzeni emisi siry,

coz se projevuje 1 v pomalu klesajici koncentraci siranovych iontl ve srdzkovych vodach

(Moldan 1995).
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10. Geochemie radiogennich izotopi

Geochemie radiogennich izotopli vyznamné ovlivnila vyvoj geologickych véd ve 20.
stoleti. Jeji zédklady jsou spojené sobjevem radioaktivity na sklonku 19. stoleti H.
Becquerelem a rozvojem atomové fyziky v prvni poloviné 20. stoleti. AZ do konce 2. svétové
valky bylo studium radiogennich izotopl témét vyluénou zélezitosti jaderné fyziky. Prvni
aplikace geochemie radiogennich izotopi jsou spojeny se jmény A. Niera a H. Ureye
z chicagské univerzity, ktefi polozili zaklad moderni izotopové geochronologie. Podstatou
geochronologie je vyuziti radioaktivniho rozpadu prvki pro kalibraci chronostratigrafické
stupnice. Na rozdil od relativniho biostratigrafického postupu, izotopova geochronologie
umoziiuje prifazeni konkrétnich ¢asovych udaji (standardné v milidonech let). Diky pokroku,
ktery geochronologie zaznamenala od objeveni Stépeni prvkl, zname i celkové staii Zemé,
které¢ je dnes odhadovano na 4,6 miliardy let. RozliSovaci schopnost datovani zaloZené¢ho na
radioaktivnim rozpadu prvki je dano rychlosti rozpadu a pouZitelnost téchto dat je ovlivnéna
vlastnostmi matefského a dcetfiného prvku a vlastnostmi mineralnich fazi, v nichz jsou tyto
prvky chemicky vazané. Pro radioaktivni izotopy, na rozdil od izotopu stabilnich, je typické
samovolné Stépeni jejich atomtl.. K rozpadu radioaktivnich izotopti dochdzi zejména emisi
hmotnych ¢astic nebo spontdnnim Stépenim.

Nuklidy s vy$s$i hmotnosti, nez ma vizmut dosahuji stabilniho stavu emisi ¢astic a, které
obsahuji dva protony a dva neutrony. K dosazeni energetického minima pti rozpadu tézkych
radionuklida, U a Th je ¢asto nutnd kombinace emise o ¢astic a izobarického rozpadu, kde je
elektron emitovan z jadra jako P Castice. Atomy s velkym poctem protonti a neutronil v jadie
se mohou Stépit spontanné na dva dcefiné prvky, obvykle s riznym atomovym c¢islem. U
vétsiho poctu tézkych radionuklidl je spontanni Stépeni indukovdno bombardovanim jejich
jader dostatecné velkou energii, pficemz kromé S$tépnych produkti mohou vznikat dalsi
Castice schopné reakce s jadry ostatnich atomti. Spontanni Stépeni tézkych radioizotopt je
podstatou fetézové Stépné reakce, na jejimz principu byly zpocatku konstruovany jaderné
zbran€, pozdéji energetické jaderné reaktory. V jadernych reaktorech se sniZeni energie
produkovanych neutronii udrzuje s pomoci tzv. moderatord (t¢zka voda, grafit, normalni
voda) konstantni rychlost §tépeni. Pokud se ovSem regulace §t€pné reakce vymkne kontrole,
muze dojit k havarii, jak tomu bylo napt. v ptipad¢ ¢ernobylského grafitového reaktoru.

Rychlost radioaktivniho rozpadu je imérna poc¢tu dosud nerozpadlych atomli N v Case t.
Z této zavislosti Ize odvodit zékladni rovnici radioaktivniho rozpadu, ktera je zakladem vsech

radioaktivnich geochronologickych metod:
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DN/dt = -AN,
kde A ptedstavuje rozpadovou konstantu, ktera je pro jednotlivé typy radioaktivnich rozpada
konstantni. Kombinace nékolika radioaktivnich rozpadl, kdy se radiogenni produkty dale
rozpadaji na dcefiné prvky, se nazyva rozpadova tfada. Rychlost rozpadu dcefinych prvki
v rozpadové tadé je urCovana rychlosti prvniho (nejpomalejsiho) rozpadu. Tento stav se
nazyva izotopické rovnovaha v rozpadové fadé. Rozpadova konstanta A tedy urcuje i rychlost
ptiriistku posledniho, jiz stabilniho nuklidu v rozpadové tad€. Typickymi rozpadovymi
fadami, pouzivanymi v geochronologii jsou **U — **Pb, °U — *’’Pb, **Th — ***Pb.
Vypocet stafi na zakladé stanoveni mnozstvi prvniho a posledniho nuklidu v rozpadové fadé¢
lze vSak pouzit jen v pfipad¢, kdyz byla ustavena izotopicka rovnovéha a tato rovnovaha
nebyla porusena jinymi geochemickymi procesy. V uzavienych systémech dochézi k ustaveni
izotopické rovnovahy ve vyse uvedenych rozpadovych fadach pfiblizné po 400-500 tisicich
letech. Izotopova geochronologie vyzaduje pouziti hmotové spektroskopie a relativné
naro¢nych separac¢nich metod, jejichz detailn€jsi popis lze najit v u¢ebnim textu Koslera et al.
(1997). Mimo klasickych hmotovych spektrometri se dnes stale Castéji pouziva hmotova
spektrometrie sekundarnich iontl v podobé iontové mikrosondy s konstrukci vhodnou pro
geochronologické ucely (SHRIMP), ptipadné¢ ICP MS s laserovou ablaci (LA-ICP-MS).
Mimo bodového méfeni izotopickych pomért,, pouzivané pro stanoveni stari jednotlivych
mineralnich zrn (napt. zirkonu) se u metod stanovujici celkové stafi horniny (whole rock,
WR) pouziva vypocet stafi metodou izochrony. Tato metoda, napf. v pfipad¢ stanoveni
poméru izotopt *’Rb/*Sr je zaloZena na homogennim izotopickém poméru v riznych astech
zkoumaného horninového bloku, kdy jednotlivd meéfeni vykazuji v disledku frakéni
krystalizace rizné poméry Rb/Sr. Pokud od momentu utuhnuti magmatické taveniny do
soucasnosti nedoslo ke zménam poméru Rb/Sr a piinosu nebo odnosu radioaktivniho *’Sr,
dnesni izotopické slozeni kogenetickych vzorki lezi na regresni piimce proménnych *’Sr/*Sr
a 'Rb/*°Sr. Sklon piimky je umérny stafi intruze. Vypodet regresni primky se provadi
metodou linedrni regrese nebo metodou véazené linedrni regrese s korekci chyb. Rozptyl
experimentalnich bodl kolem regresni piimky je zptisobeny chybami analytického stanoveni,
rozdilnym inicidlnim izotopickym sloZenim jednotlivych vzorki, rozdilnym stafim vzorka
nebo kombinaci uvedenych faktord. Pokud je rozptyl experimentdlnich hodnot zplisobeny

pouze analytickymi chybami, oznacuje se vysledna regresni ptimka jako izochrona.
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Radionuklidové geochronologické metody
V nasledujici tabulce jsou uvedeny radionuklidy, jejichz stanoveni se standardné

vyuziva pro geochronologické ucely:

Mateisky prvek  Typ rozpadu Rozpadova Polocas (roky)  dcefiné prvky Pomeér
konstanta

YK B, P 5,543x 10"rok" 1,28 x10’roku YAr, “Ca AT/ °Ar
Rb B 1,42x 10" 'rok™ 4,8x10'"roku 7Sr 7Sr/%Sr
97Sm a 6,54x 10" %rok’  1,06x10"'roku "Nd Nd/Nd
7Lu B 1,94x 10 'rok™! 3,6%10"roku 76Hf TSHE/ THE
""Re B 1,64x 10" 'rok"  4,23x10"’roku 05 "¥710s/'%0s
22Th a 4,948x 10""rok"  1,4x10'"roku 2%pp, ‘He  2®Pb/*"Pb, *He/'He
2y a 9,849x 10"rok™  7,07x10%r0oku 27pp, *He 27pp/2PY, *He/*He
=y o 1,551x10"rok™ 4,47 x 10°roku 2%pp, *He  *Pb/**Pb, *He/'He

Analyticky zjisténé staii jednotlivych minerald a tudiz i hornin je uréovano nejen hodnotami
vyse uvedenych rozpadovych konstant jednotlivych radionuklidd, ale 1 teplotni historii hornin,
zejména momentem, kdy dochdzi k uzavieni izotopického systému. Uzavienim izotopického
systému se rozumi stav, kdy se mineral nebo ur¢ity objem horniny chové jako uzavieny
systém vzhledem k matefskému a dcefinému izotopu. Teplota, pii niz dochazi k uzavieni
systétmu je pro rtizné izotopy a minerdly rtizna a tato teplota se oznacCuje jako blokujici

teplota.

Metoda datovani K-Ar

Draslik patii do skupiny alkalickych kovi a je osmym nejhojnéjsim prvkem zemské
ktry. V korovych hornindch se akumuluje pfedevsim v zivcich, slidach a jilovych mineralech.
Draslik mé tfi piirodni izotopy — *’K (93,2581 % veskeré hmoty K), *K (0,0117 %) a *'K
(6,7302 %). Radioaktivni izotop je *°K, rozpadajici se na *°Ca a *°Ar. Argon je &len skupiny
vzacnych plynt a tieti nejhojnéjsi slozkou atmosféry (0,934 obj. %). Prirodni argon je tvoteny
tfemi izotopy — “°Ar (0,337 %), **Ar (0,063 %) a **Ar (99,6 %). Hodnota poméru *Ar/*°Ar =
295,5 je pouzivana jako konstanta pro korekci izotopického sloZeni argonu v minerdlech a pro
rozeznani piispévku atmosférického argonu. Rovnice pro stanoveni stafi s pomoci poméru
Y Ar/*K ma nasledujici tvar:

t = 1,804 x 10° x In (9,540 x “Ar®/*K + 1), kde **Ar® = *Ariu — 295,5 x **Almezeny,
coz je korekce na atmosféricky argon.
Obsah *K se ve vzorcich hornin (whole rock, WR) a mineraléi obvykle uréuje ze stanoveni

celkového obsahu drasliku. Argon se uvoliiuje z praskovych vzorkli zahfivanim v indukéni
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peci a extrakci se odd€luje ze smési plyni. Vzhledem k tomu, Ze extrakce atmosférického
argonu je obtizna, kontroluje se piisp&vek z atmosféry stanovenim obsahu **Ar. Metoda K-Ar
se pouziva zejména pro stanoveni stafi hornin mladSich nez 30 000 let, kdy se vyuziva
kratkého polo€asu rozpadu “’K. S ohledem na plynnou povahu argonu, lze tuto metodu pouZit
s uspéchem jen u nezvétralych hornin a minerali. Jinym omezenim pouziti této metody jsou
relativné nizké blokujici teploty, které se pohybuji v rozmezi 200 °C (K-zivec) az 500 °C
(amfibol). Na druhé stran¢ Ize nizkych blokujicich teplot vyuzit ke studiu tepelné historie
chladnuti rozsdhlejSich magmatickych téles. V geologickych jednotkach s polyfazovym
magmaticko-metamorfnim vyvojem odpovidaji vyslednd stafi obvykle posledni teplotni
udalosti, kterou doty¢na hornina nebo mineral prodé¢laly. Metoda datovani K-Ar byla pouzita
v Ceském masivu pro stanoveni staii deformacénich procesti v zapadni ¢asti Ceského masivu
(Wemmer 1991) a pro datovani hydrotermdlnich alteraci nékterych rudnich lozisek (Kiibek a
Hajek 2005).

Metoda datovani Ar-Ar

Zakladem této metody je ozafeni vzorku v jaderném reaktoru proudem rychlych
neutront, pfi némz se *’K méni na **Ar, pipadng postupné zah¥ivani vzorku v picce, kdy se
argon postupné uvoliluje z ¢asti mineralnich zrn. Z vysledného spektra izotopického slozeni
argonu lze ziskat informace o teplotni historii dané horniny. Tato metoda datovani se vyuziva
ke sledovani chladnuti magmatickych a metamorfovanych horninovych komplexi. S vyhodou
1ze datovani metodou K-Ar nebo Ar-Ar vyuzit pro datovani sedimentarnich hornin, predevsim
hornin s vy$§im obsahem draslik obsahujicich minerald, vzniklych v pribéhu diageneze
(napt. glaukonit). Metoda datovani Ar-Ar byla vyuzita v Ceském masivu pro datovani
chladnuti variskych granitoid (Frank a Scharbert 1993, Kosler et al. 1995, 2001), datovéani
variskych metamorfnich procesti (Maluski et al. 1995, Maluski a Pato¢ka 1997) a pro

datovani hydrotermalnich alteraci uranového loziska Rozna (Ktibek a Hajek 2005).

Metoda datovani Rb-Sr

Rubidium, podobné jako draslik, patfi do skupiny alkalickych kovii a draslik Casto
v jeho minerélech zastupuje (Zivee, slidy). V pfirodé se vyskytuje ve dvou izotopech -*’Rb
(72,1654 %) a *’Rb (27,8346 %). Izotop *'Rb je radioaktivni a rozpada se na stabilni izotop
¥7Sr. Stroncium nalezi do skupiny alkalickych zemin, na rozdil od rubidia ma vysokou afinitu
k vapniku. Proto se s vy$§imi koncentracemi stroncia setkdvame zejména v plagioklasech a

karbonatech. Stroncium v pirod& tvoii Gtyfi izotopy — **Sr (0,56 %), **Sr (9,86 %), ¥'Sr (7,0
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%) a **Sr (82,58 %). Poméry stronciovych izotopi jsou v &ase proménlivé, coZ je ovlivnéno
vznikem radiogenniho *’Sr na ukor radioaktivniho *’Rb. Izotopické sloZeni stroncia je tudiz
zavislé na poméru Rb/Sr a na Case. Pro Gspésné datovani magmatickych téles musi vSechny
datované horniny mit identicky inicialni pomér ¥’Sr/**Sr. Datované horniny se musi chovat
jako uzavieny systém jak pro Rb, tak pro Sr. Stafi vzorku horniny nebo mineralu lze stanovit
pomoci nasledujici rovnice:

*7St/*%Sr)0 = (FSt/*0Sr) + ("RBA%S1)0 ¥ (M = 1),

kde (87Sr/868r)t0 je mnozstvi izotopli v soucasnosti, (87Sr/86Sr)tX je mnozstvi izotopl

v dobé€ vzniku mineralu nebo horniny, A je rozpadova konstanta a t je stafi vzorku.

Pro stanoveni staii vzorku je tudiz potiebné znat soudasné obsahy *’Rb, *’Sr a **Sr. Vypocet
izotopickych pomért z koncentraci Rb a Sr je mozné provést podle nasledujiciho vzorce

S7Rb/*Sr = Rb/Sr x (2,69295 + (0,28304 x *’Sr/**Sr))

Pro vypocet stafi je viak nutné rovnéz stanovit inicialni pomér (*’Sr/*°Sr);, neboli pomér
v Case vzniku mineradlu nebo horniny. Stanoveni inicidlniho poméru Ize obejit stanovenim
poméru *’Sr/*Sr v nékterém koexistujicim mineralu, neobsahujicim Rb (napf. v apatitu).
Vzhledem k analytickym problémim takovéhoto stanoveni, pouzivad se Castéji stanoveni
inicialniho poméru (*’Sr/*Sr); vypottem metodou izochrony. Diagram s prom&nnymi
YRb/*°Sr a ¥'Sr/*Sr je konstruovan pro kogenetické vzorky mineraléi nebo hornin s riznym
pomérem Rb/Sr. Regresni ptimka, vznikla proloZenim stanoveni obou poméri v jednotlivych
kogenetickych vzorcich, ma prise¢ik sosou, na niz je vynesen pomér °'Sr/*°Sr v bodg
odpovidajicim hodnot& inicialniho pomé&ru (*’Sr/**Sr);. Pro konstrukci mineralnich izochron se
pouzivaji data ziskana z plagioklast a K-zivce, jako mineralt s nizkym pomérem Rb/Sr a slid,
jako mineralt s vysokym pomérem Rb/Sr. VSechny analyzované mineraly musi nalezet ke
kogenetické mineralni asociaci uzavieného systému.

K vlastnimu stanoveni Rb a Sr se pouzivaji standardni chemické analytické postupy.
Stanoveni jednotlivych izotopti vyzaduje dokonalou chemickou separaci jednak obou prvki
od mineralni matrice, jednak vzajemnou separaci Rb a Sr. Metoda stanoveni stafi Rb/Sr se
pouziva obvykle pro stanoveni stafi mineralti a hornin nad 10 miliont let. Jeji nevyhodou,
podobné jako u metody K-Ar, jsou relativné nizké blokujici teploty jednotlivych mineralt
(biotit-300 °C, muskovit-500 °C) a problémy s cCasto se vyskytujici neuzavienosti
izotopického systému, zejména u datovani metodou izochrony. Diky témto problémiim jsou
n¢kdy stanoveni stafi touto metodou zatizena piili§ velkou chybou (+ 10 miliona let).

Problémy neuzavienosti izotopického systému obvykle souvisi srelativné hojnym
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postmagmatickym postizenim mineralti vyuzivanych pro toto datovani (chloritizace biotitu,
argilitizace Zivell), pficemz vyznamné mobilnim prvkem je pfedev§im rubidium. Z téchto
divodl je tato metoda stile Castéji nahrazovdana metodou stanoveni stati U-Pb. Metoda
datovani Rb-Sr byla pouzita v Ceském masivu pfedeviim pro datovani variskych granitoidi
moldanubického batolitu (Scharbert 1998, Klétzli et al. 1999) a granitoid zdpadniho okraje
Ceského masivu (Siebel et al. 1999) a pro datovani variské metamorfozy na rozhrani

saxothuringika a moldanubika (Teufel 1988).

Metoda datovani Sm-Nd

Neodym a samarium jsou soucasti skupiny lehkych vzacnych zemin s vyrazné litofilnim
chovanim. Neodym je v pfirodé¢ pfitomny ve formé sedmi jak radiogennich, tak
radioaktivnich izotopt s dlouhym polo¢asem rozpadu — "*Nd (27,13 %), '"*Nd (12,18 %),
MINd (23,80 %), "°Nd (8,30 %), "Nd (17,19 %), "*Nd (5,76 %) a "°Nd (5,64 %).
Samarium ma rovnéz sedm, v piirodé se vyskytujicich izotopt — '**Sm (3,1 %), '¥’Sm (15,0
%), "¥Sm (11,3 %), "*Sm (13,8 %), *°Sm (7,4 %), **Sm (26,7 %) a '**Sm (22,7 %). Izotop
8Sm se radioaktivnim rozpadem méni na '**Nd. Tento rozpad je viak pfili§ pomaly, nez aby
mél vyznam pro geochronologii. Mnohem vyznamn&jii je rozpad '¥’Sm na '**Nd. Zakladnim
predpokladem pouzité Sm-Nd metody je, ze vSechny kogenetické vzorky mély v daném case
v minulosti (ty) identické izotopické slozeni Nd ("**Nd/"**Nd). Vzhledem k rozdilnym
hodnotdm poméru Sm/Nd v &ase t, jejich soudasné (to) poméry “*Nd/'**Nd jsou rozdilné a
projekéni body stejné starych vzorki lezi na regresni piimce (v idedlnim ptipadu izochron¢)
v diagramu '"Nd/"*Nd vs. '"¥Sm/"**Nd. Sklon ptimky je umdrny staii t. a jeji prusecik
s osou, na niz je vynesena hodnota poméru "*Nd/"**Nd, udava hodnotu inicialniho poméru
neodymovych izotopii. Rovnici vySe uvedené regresni piimky lze vyjadfit ndsledujicim
vztahem:

("PNd/M*Nad)ty = (PN N + (TSm/M N x (e 1).
Vzhledem k tomu, Ze pro presné urceni stafi je nezbytné, podobné jako u ostatnich metod
vyuzivajicich regresni piimku (izochronu), piesné stanoveni sklonu této pfimky, je tfeba, aby
poméry Sm/Nd byly v daném horninovém masivu dostate¢né variabilni. V magmatickych
horninach jsou typické nizké hodnoty poméru Sm/Nd pro Zivce, apatit nebo monazit, vysoké
hodnoty poméru Sm/Nd naopak vykazuji amfiboly, pyroxeny, granaty, titanit a zirkon. Pro
stanoveni obsahi Sm a Nd je nutné odd¢lit oba prvky od zbyvajicich prvki vzacnych zemin a

nasledné provést jejich vzdjemnou separaci. Blokujici teploty obou prvki jsou sice relativné

vysoké (550 °C pro granat), mobilitu prvki vzacnych zemin vSak Casto zvySuji agresivni
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postmagmatické, napt. siln¢ alkalické roztoky. Jak u metody Rb-Sr, tak zejména u metody
Sm-Nd se ¢asto pouzivaji vypocty tzv. modelového stafi. Pomoci téchto vypoctl se zjistuje
Casovy interval, ve kterém studovand hornina méla stejné izotopické slozeni jako jeji
predpokladany zdroj nebo zdrojovy rezervoar, typicky uniformni plastovy rezervoar (UR).
Metoda stanoveni stafi Sm-Nd se vyuziva zejména pii stanoveni staii bazickych a
ultrabazickych magmatitti, resp. jejich metamorfovanych ekvivalenti. V Ceském masivu byla
tato metoda pouzita napt. pro datovani moldanubickych eklogit (Beard et al. 1992, Klétzli et
al. 1999). Pro stanoveni stafi variskych granitoida byl pouzit dvojstupiiovy model Liewem a

Hofmannem (1988).

Metody datovani U-(Th)-Pb

Uran predstavuje litofilni prvek ndlezejici do skupiny aktinidd. V ptirod€ se vyskytuji
tf izotopy uranu — >*U (0,005 %), >°U (0,770 %) a **U (99,275 %). *°U a U jsou
matefskymi radionuklidy dvou riznych rozpadovych fad, **U je piechodnym ¢&lenem
rozpadové fady ***U. Koneénym produktem rozpadové fady **°U je izotop olova **’Pb a

koneénym produktem rozpadové fady ***U je izotop olova 2°°

Pb. Thorium patii do stejné
skupiny jako uran a ma rovnéz litofilni charakter. V piirod¢ se thorium vyskytuje v Sesti
izotopech, ale jen izotop **Th ma dostatené dlouhy pologas rozpadu. Kone¢nym produktem

thoriové rozpadové fady je izotop olova ***Pb. Dalsi izotopy thoria (**’Th, **Th, %*°Th, **'Th

234 232
a

Th jsou piechodnymi &leny rozpadovych fad U, 2*U a ***Th a vyznatuji se velmi
kratkymi polocasy rozpadu. Olovo je typickym chalkofilnim prvkem a v pfirodé je
zastoupené &étyfmi izotopy - 2*Pb (1,4 %), 2°Pb (24,1 %), *'Pb (22,1 %) a***Pb (52,4 %).
Podil ***Pb vyjadfuje mnozstvi neradiogenniho (oby&ejného) olova ve vzorku.

Metody datovani U-(Th)-Pb se stale ve vétSim méfitku vyuzivaji k datovani
magmatickych a metamorfnich procest a to bud’ s pomoci metody izochrony nebo kombinaci
dvou riznych rozpadovych fad. Mimo to lze zobsahu neradiogenniho olova vypocitat
modelova stafi. Metoda vychdzi ze shodného predpokladu jako ostatni izotopové metody, ze
kogenetické vzorky mély v ur€itém case v minulosti (ty) identické poméry radiogenniho a
oby&ejného olova (*°’Pb/%Pb, *°Pb/**Pb, ***Pb/***Pb). Vzhledem k rozdilnym pomé&rim
U/Pb a Th/Pb v jednotlivych vzorcich v Case ty jsou v dneSnich horninach (tp) rozdilné
poméry izotopt olova a kogenetické vzorky lezi v diagramech **’Pb/***Pb vs *U/***Pb,
26pp2%pp vs Z8U/PH* a 2%Pb/2Pb vs Z2Th/***Pb na regresni primce, v idedlnim piipadu
na izochrong. Sklon pfimky (jeji smérnice) je umérny stafi (tx) a jeji prusecik s osou y je

hodnotou inicialniho poméru izotopt olova v Case ty. Pro stanoveni stafi se pouzivaji rovnice
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zalozené na pomerech izotopl olova a na poméru izotopii olova a uranu, resp. thoria (metody
U-Th-Pb) nebo rovnice, které jsou zalozené pouze na pomért izotopti olova (metoda Pb-Pb).
Nasledujici rovnice vyuziva izotopického poméru *°U/*Pb:

C7PbA%Pb)g = (CTPb2%Pb)y + (SULMPb)g x (¢ —1)
Obdobné jsou konstruovéany rovnice pro zbyvajici poméry izotopti ***U a 2°°Pb, resp. 2**Th a
298pp. Rovnici pro vypodet staii zaloZzena na pomérech izotopii radiogenniho a neradiogenniho
olova lze vyjadfit nasledujicim zptisobem:

CPb%Pb)g = (C7PbA%Pb)e + (TUAU) x (€5 —1)/(2* -1))
Pro datovani minerdli bohatych uranem, které obsahuji jen zanedbatelné koncentrace
inicialniho olova, se pouZiva obvykle kombinace dvou chronometrii — 2°U — **’Pb a **U —
2%pp. V tomto piipadu lze staii odvodit ze vzajemné polohy sloZeni vzorki a kiivky pro
konkordantni stafi (konkordie) v diagramu **’Pb/**°U (osa x) vs. **°Pb/**U (o0sa y) (Wetherill
1956). Podobnym zptsobem lze kombinovat metodu **°Th — *%Pb s ndkterym z vyse
uvedenych U-Pb chronometrii. Piedpokladem pouziti tohoto postupu je rozpad **°U a ***U na
kone¢né produkty *’Pb a *“Pb v izotopicky uzavieném systému, tudiz obé& staii jsou
identicka (konkordantni). Kombinace dvou riznych U-Pb rovnic umoziuje takto testovat
1zotopickou uzavienost syst¢ému. OdliSnou metodu grafického zobrazeni U-Pb dat s konkordii

pouzili Tera a Wasserburg (1972), ktefi na ose x zobrazuji pomér **U/**

Pb a na ose y pomér
27pb/2%Ph. V izotopicky otevienych systémech dochazi obvykle ke ztratd olova, kterd se
projevuje odchylkami od konkordantni kiivky, které 1ze vyjadtit v podobé kiivky oznacované
jako diskordie. Mira diskordance je Umérna velikosti ztraty olova. V pfipadé vyskytu
diskordantnich dat je nutné zjistit pfi¢iny diskordance, coz se provadi zejména studiem
jednotlivych analyzovanych minerdlnich zrn pomoci katodové luminiscence (REM-CL) nebo
studiem elektronového obrazu odrazenych elektronti (BSE), obvykle v kombinaci s pouzitim
iontové nebo laserové mikrosondy. Uran-(Th)-Pb metody jsou nejvice pouzivany pro
datovani U nebo thoriem bohatych mineralt jako jsou uraninit, monazit, zirkon, ptipadné
allanit nebo xenotim.

Kritickym bodem datovani metodou U-(Th)-Pb je stanoveni izotopického slozeni olova.
Pro stanoveni stafi touto metodou je snaha ziskat mineralni koncentraty uranem nebo thoriem
bohatych minerdlii, které maji konkordantni nebo témét konkordantni slozeni. K separaci
minerald se pouzivaji standardni metody izolace tézkych mineralt (natfasné stoly nebo
separace v tézkych kapalinach). Pro vlastni separaci U, Th a Pb se pouzivaji standardni
chemické separaéni metody. Rada laboratornich metod vyuZiva pro stanoveni staii U-Th-Pb

metodu zjiStovani izotopického sloZeni jednotlivych zrn minerdli (napt. evaporacni metoda
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stanoveni poméru **’Pb/**°Pb). Tato metoda je relativné jednoduch4, je viak zalozena na
ptedpokladu, ze veskeré olovo v analyzovaném zrnu zirkonu je radiogenni a zirkon mé jako
celek konkordantni slozeni. Pfedpoklad konkordantniho sloZeni neni obvykle splnény u
vyrazné zonarnich zirkonovych zrn. Proto se stale Castéji pro izotopickou analyzu zirkonu
vyuzivd iontova mikrosonda v upravé SHRIMP (sensitive high mass-resolution ion
microprobe) (Compston et al. 1983). Casto pouzivanou metodou je rovnéz metoda
izotopického tedéni s analyzou izotopického sloZeni na hmotovém spektrometru s termalni
ionizaci (ID-TIMS). Vyrazné levnéjsi variantou takovéto metody je hmotovy spektrometr,
kde iontovym zdrojem je induk¢né vazana plasma a analyzovany mineral se rozklada pomoci
laseru (laserova ablace). Pouziti této metody (LA-ICP-MS) je mezi izotopovymi
geochronology stale oblibenéjsi (Fryer et al. 1993, Kosler a Sylvester 2003, Kosler 2007).
Uranem a thoriem zvlast¢ bohaté minerdly jako je uraninit a monazit lze datovat rovnéz
pomoci klasické elektronové mikrosondy (Montel et al. 1994). Metoda, kterd je obvykle
oznacovana jako CHIME U-(Th)-Pb, vychazi z ptfedpokladu, Ze veskeré stanovované olovo je
radiogenni. PouZiti této metody je vhodné pfedevsim pro stanoveni staii vyssich nez je 500
miliont let, pfipadné stafi uranem zvlast€¢ bohatych minerdlti (uraninit), kdy Ize takto
s uspéchem datovat i mineraly s podstatné niz§im stafim (Romer et al. 2007).

Z oblasti Ceského masivu je dnes k dispozici nejvétsi mnozstvi U-Pb dat ze zirkonu,
pfipadné monazitu, pofizenych evaporaci zirkonovych zrn (Kréner et al. 1988, 2000, 2001,
Kosler et al. 1993, Dorr et al. 1998, Klo6tzli et al. 1999, 2001, Kalt et al. 2000, Wendt et al.
1993, Tichomirova et al. 2005), mén¢ Casto metodou SHRIMP (Friedl et al. 1998, 2003,
Oberc-Dziedzic et al. 2003, Drost et al. 2004, Linemann et al. 2004, Mingram et al. 2004,
Teipel et al. 2004), ptipadné metodou ID-TIMS (Dorr et al. 2002, Gerdes et al. 2003, 2006,
Timmermann et al. 2004). Publikovéna byla rovnéz stafi ziskand datovanim monazitu na
elektronové mikrosond¢ (Zulauf et al. 1999, Timmermann et al. 2006, Finger et al. 2007,
René 2008), ptipadn¢ data ziskana metodou LA-ICP-MS (Gerdes et al. 2002, Kosler et al.
2004, Janousek et al. 2006b, Finger a Krenn 2007, Slama et al. 2007).

Metoda datovani Lu-Hf

v Vv

dvéma izotopy 'Lu (97,4 %) a '"°Lu (2,6 %). Radioaktivni izotop '"°Lu se rozpada na '"°Hf

176

a '"°Yb, pti¢emz pro geochronologické ucely se pouziva rozpad na '"°Hf. Hafnium nalezi

k tranzitnim prvkim a patii mezi nekompatibilni prvky. Jeho vlastnosti jsou podobné zirkoniu
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a spolecné s nim byva zatazovano ke skupiné¢ HFS prvki. Pfirodni hafhium je tvofeno Sesti
izotopy - "*Hf (0,16 %), '"°Hf (5,2 %), """Hf (18,6 %), '"*Hf (27,1 %), '""Hf (13,74 %), a
BOHF (32,5 %).
Rozpad '"°Lu na '"°Hf 1ze popsat nasledujici rovnici:

TeHf = "0Lu x (™ -1).
Hodnotu izotopového poméru '"*Hf/'”’Hf a tudiz mmnozstvi inicidlniho Hf lze vypogitat
z ptislusné rovnice izochrony:

(T°HE TH)o = (TOHE TH)y + (7°Lu/ T Hbo x (e <1),
vniz je pomér (‘"°Hf/'""Hf)y definovéan prisetikem izochrony s osou y. Podobné jako u
ostatnich metod zaloZenych na vypoctu izochrony, je tato rovnice platna pro kogenetickou
skupinu vzorki. Metoda Lu-Hf je vhodnd zejména pro datovani mineralt vzacnych zemin,
které neobsahovaly primarni Hf (napf. xenotim), pfipadné horninotvornych mineralt, v nichz
se prednostné hromadi tézké prvky vzacnych zemin (granat). Pro datovani touto metodou je
nutné stanovit jednak koncentrace obou prvki, jednak izotopovy pomdr '"°Hf/'”’Hf. Pro
stanoveni stafi metodou Lu-Hf se nejcastéji pouzivaji metody ID-TIMS nebo MC-ICP-MS, t;.
induktivné vazaného plazmatu a hmotového spektrometru vybaveného multikolektorem (MC)
(Jacobsen et al. 2005). Stanoveni stafi metodou Lu-Hf se nejcastéji pouziva na stanoveni stari
bazickych a ultrabazickych hornin, kde se obvykle neda pouZit metoda Rb-Sr (Scherer et al.
2003, Chen et al. 2006). V Ceském masivu byla tato metoda pouzita k datovani jihodeskych
granulitd (Slama et al. 2007).

Metoda datovani Re-Os

Rhenium patii do skupiny tranzitnich kovii a ma typicky chalkofilni chovéani. Rhenium
se proto Casto vyskytuje v ne€kterych sulfidech, zejména v molybdenitu. Rhenium ma dva
ptirodni izotopy — '**Re (37,398 %) a '*'Re (62,602 %). Radioaktivni izotop '*’Re se rozpada
na stabilni izotop '®’Os. Osmium patii mezi prvky skupiny platiny (PGE), mé siderofilni
povahu a v pfirod¢ Casto tvoii slitiny s iridiem, pfipadné dal$imi platinoidy. Osmium se
v piirodé vyskytuje v sedmi stabilnich izotopech — "**Os (0,02 %), '*0s (1,58 %), *"0s (1,6
%), "0s (13,3 %), '¥0s (16,1 %), '*°0s (26,4 %) a '"*Os (41,0 %).

Geochemické chovani obou prvkil pfedurcuje tuto metodu piedev§im pro datovani
meteoritickych zelez a sulfidl, zejména uz zminéné¢ho molybdenitu. Za ptredpokladu, ze ve
studovaném vzorku nebylo Zadné osmium v momentu izotopického uzavieni systému Re-Os,

Ize pirastek radiogenniho '*’Os popsat rovnici:
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8705 = "¥TRe x (e -1).
Pro uréeni stafi a zji§téni inicidlniho poméru ®’0s/*°0s se podobné jako u piedeslych metod
pouziva metoda izochrony, jejiz rovnice ma v piipadu metody Re-Os nasledujici tvar:

(3708/'"%0s)0~ (*¥70s/' %608 + (FTRe/'*0s)0 x (¢ ~1),
kde ("*0s/'™0s), odpovida prisetiku izochrony sosou y a udava hodnotu inicialniho
poméru obou izotopi. Tuto rovnici lze pouzit za piedpokladu, Ze mnozstvi '*°Os v piirods je
konstantni. Izotop '*®Os je vsak téZ produktem rozpadu '*°Pt, coz mize hrat vyznamnou roli
pii datovani rud platinovych kovi, kdy je pouzivana pro ur€eni stari izochrona Pt-Os (Walker
stanoveni osmia. NejCastéji se proto pouziva hmotova spektrometrie stermalni ionizaci
zéporn¢ nabitych iontd (NTIMS) v kombinaci s izotopovym fedénim (ID-NTIMS) (Stein
2006). V Ceském masivu byla tato metoda pouzita k datovani molybdenitu na loZiscich zlata
(Stein et al. 1997, Zacharias et al. 2001, Kosler et al. 2003) a cino-wolframovych rud (Romer
et al. 2007).

Thermochronologie

Thermochronologie je relativné novéjsi metodou urcenou pro datovani mladSich
geologickych procesi, jako jsou pohyby na zlomech, subrecentni vulkanismus apod. Metoda
je zalozena na stanoveni koncentraci He ve vybranych minerdlech (apatit, zirkon, titanit,
hematit, fluorit, kalcit). Heliumje mimotadné mobilni prvek s nizkou blokujici teplotou (60 °C
v apatitu, 170 °C v zirkonu). Metoda je zalozena na stanoveni He, U a Th ve vybranych
minerdlech, zejména v zirkonu (Reiners 2005) a apatitu (Mclnnes et al. 1999). Stanoveni He
se provadi na specializovanych jednoucelovych zafizenich, které uvolni He v minerdlech
obvykle pomoci laserového paprsku (Alphachron). Obsah U a Th se nasledné stanovi na
hmotovych spektrometrech vybavenych multikolektorem nebo na jednodussich hmotovych
spektrometrech metodou izotopického fedéni. Metodou (U-Th)/He bylo stanoveno stafi
pliniovské erupce Vesuvu (Aciego et al. 2003) nebo stafi pohybl na vyznamnych zlomovych

strukturach v Ceském masivu (Siebel et al. 2010, Danisik et al. 2012).

Pouziti radiogennich izotopui pro interpretaci geochemickych procesii

Radiogenni izotopy, resp. poméry radiogennich a stabilnich izotopil se Casto vyuzivaji
pro interpretaci geochemickych procest, zejména magmatickych procesti odehravajicich se
v plasti, na rozhrani plast-ktra a v kiife. K témto Gcelim se vyuzivd zejména studium zmén

izotopickych poméra *’Sr/*°Sr, '*Nd/"**Nd a '"°Hf/'""Hf. Izotopicky pomér *’Sr/*°Sr ma
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vyznam rovnéZz pro studium vyvoje karbonatovych, ptipadné evaporitovych sedimenti. Vyvoj
izotopického poméru ¥'Sr/**Sr moiské vody od pocatku paleozoika do soulasnosti byl
ovlivilovan rozdilnym izotopickym sloZenim piivodni moiské vody, kontinentalni kiiry a
mladych vulkaniti (Faure 1986). V Ceském masivu byla tato metoda vyuzita k datovani
karbonatové sedimentace moldanubika (Frank et al. 1990). Podobné jako stroncium se
v sedimentarnim prostfedi chové rovnéz osmium (Peucker-Ehrenbrink et al. 1995).

Vyznamnéj$i je pouziti vySe uvedenych izotopickych poméri Sr, Nd a Hf pro
posuzovani pivodu zdrojového materialu, frakcionace, miSeni a AFC procesti magmatickych
hornin. K témto u&elim se pouZivaji zejména diagramy ®'Sr/*°Sr vs. '*Nd/'**Nd. Pro 1épe
patrnéj$i srovnani je izotopické slozeni prezentovano nikoliv vynesenim vySe uvedenych
pomeri, ale parametra €, ktery se pro jednotlivé izotopické poméry vypocita nasledujicim
zpisobem:

& = (“*NA/™MN)'ore/ (NN cur)-1)) x 10°,

kde hodnota ('*Nd/'**Nd)'cuur) reprezentuje izotopicky pomér jednotného
chondritového rezervoaru (chondritic uniform reservoir) pro dany cas t (DePaolo a
Wasserburg 1976, Jacobsen a Wasserburg 1980). Pied vypoctem parametru ¢ je tudiz nutné
provést korekci zvoleného izotopického poméru na urcité stati, obvykle na stari zkoumané
intruze. Hodnotu CHUR pro izotopicky pomér '"®Hf/'""Hf vypo¢itali Patchett a Tatsumoto
(1980). Pro stanoveni hodnoty parametru € u izotopického poméru *’Sr/**Sr se pouziva
hodnota jednotného plastového rezervoaru UR (uniform reservoir) (DePaolo a Wasserburg
1976).

Uvedené metody modelovani procesti frakcionace a AFC byly v Ceském masivu
aplikovany zejména Janouskem et al. (1995, 2000, 2004) pro charakteristiku vyvoje
sttedoceského magmatického komplexu, Gerdesem et al. (1996), Matéjkou a JanouSkem

(1998) pro charakteristiku vyvoje moldanubického batolitu.
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11. Geochemie stabilnich izotopi

Podobné jako v ptipadé radiogennich izotopii, rozvoj geochemie stabilnich izotopi byl
stimulovan objevy jaderné fyziky v prvni poloviné 20. stoleti a zejména prukopnickymi
pracemi H. Ureye (1947) a jeho zdka A. Niera (1950). Urey (1947) vytvoiil nejen teoreticky
zaklad teorie frakcionace izotopll, ale pfedpovédél i jeji vyznam v oblasti geochemickych
aplikaci. Vyznamnymi prvky, jejichz stabilni izotopy maji rozhodujici vyznam v geochemii,
jsou H, Li, B, C, N, O, Si a Cl. Nejvétsi vyznam maji izotopy O, H, C a S. Vétsinu téchto
prvki 1ze charakterizovat nizkou atomovou hmotnosti, relativné velkym rozdilem hmotnosti
jednotlivych izotopl, pfevazujici kovalentni vazbu, u nékterych prvki existenci vétSiho
mnozstvi mocenstvi (C, N, S), pfipadné velkym mnozstvim typt sloucenin (O). Zastoupeni
vzacnych izotopu je relativné velké, coz usnadiuje jejich dobré analytické stanoveni. Nové
analytick¢é metody, zejména MC-ICP-MS (hmotova spektrometrie s multikolektorem a
induktivné vazanou plazmou), umoznuji se vénovat stanoveni izotopil, které maji v ptirodé
vyrazné mensi zastoupeni (Mg, Ca, Ti, Cr, Fe, Zn, Cu, Ge, Se, Mo a T1) (Johnson et al. 2004).

Geochemie stabilnich izotopi ma celou fadu aplikaci, zejména v oblasti
geotermometrie, urceni latkového zdroje a poznani vyvoje hmoty. Napftiklad izotopy uhliku
nam umoznuji sledovat migraci uhliku od ptemény CO, v organickou hmotu a jeho cestu az
do etapy rozkladu organické hmoty. VSechny tyto zmény jsou provdzeny zménami
izotopického poméru uhlikovych izotopti. Obdobné studium izotopi kysliku umoziuje
rekonstruovat zdroje korovych magmatickych hornin a historii vzajemného miSeni
jednotlivych magmat.

Vzhledem k tomu, Ze zmény pomérii jednotlivych izotopl jsou z absolutniho hlediska
malé, bylo zavedeno vyjadfovani téchto zmén prostfednictvim parametru & jehoz hodnota se
stanovuje z nasledujici rovnice:

8'°0 = ((""0/"*O)viorek - (07" *O)standara / (°O/ *O)sandara) x 10°,
pricemz hodnota parametru o se vyjadiuje v hodnotach promile (%o).

V nasledujici tabulce jsou uvedeny parametry & pro vyznamné pomeéry stabilnich izotopi,

pouzivané mezinarodni standardy a absolutni hodnoty téchto pomért:

Prvek Vyjadfeni Izotopicky pomér Standard Absolutni
poméru hodnota poméru
Vodik 8D D/H (*H/'H) SMOW 1,557 x 10™*
Lithium 8'Li "Li/°Li NIST8545 12,285
(L-SVEC)
Bor "B "B/''B NIST951 4,044
Uhlik §°C Be/t e PDB 1,122 x 10
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Dusik 3N PN/MN atmosféra 3,613 x 107

Kyslik 80 0/0 SMOW, PDB | 20052 x 107

Kyslik 80 Y0/"°0 SMOW 3,76 x 10™
Sira 8*'S S/°%S CDT 443 x 10

Faktor frakcionace a je pomérem izotopickych pomért dvou fazi a vyjadiuje se nasledujici
rovnici:

oa-B = Ra/Rp,

Casto se vSak také vyjadiuje touto rovnici,

Aa-B = 4 - Op a vzéjemny vztah obou rovnic je nasledujici:

A= (o -1)x 10°, nebo A~ 10° x In a
Frakcionace stabilnich izotopli je zavisld na teploté, coz umoziiuje vyuzivat frakcionaci
izotoptl v riiznych mineralnich fazich jako geotermometru. Kinetickd izotopickéa frakcionace
se vyskytuje v riznych geochemickych procesech, jako jsou evaporace, difuse, disociacni
reakce a reakce biogenni. [zotopicka frakcionace miize byt, ale nemusi byt provdzena zménou
hmotnosti jednotlivych izotopl. Frakcionace, pii nichz nedochazi ke zméné hmotnosti, jsou
vzacngjsi.

Zékladni analytickou metodou stanovovani jednotlivych izotopickych pomért stabilnich
izotopt, je podobné jako u radiogennich izotopl, hmotova spektrometrie. Mimo ni se pouziva
rovnéz laserova mikrosonda (Kyser 1995) nebo iontova mikrosonda se zdrojem sekundéarnich
iontli (secondary ion mass spectrometry, SIMS). V poslednich letech zaznamenala velky
rozvoj metoda spojujici plynovou chromatografii a hmotovou spektrometrii do jediného
analytického pfistroje (GC MS). Podrobnosti stanoveni jednotlivych stabilnich izotopi a
jejich vzajemnych pomért lze nalézt v monografii Hoefse (1997), ktery vybudoval na
Univerzité¢ v Gottingen (SRN) jednu znejvyznamnéjSich evropskych Skol geochemie

stabilnich izotopt.

Vodik

Existenci dvou izotopti vodiku prokazal Urey et al. (1932), coz byl prvni impuls
k naslednému rozvoji geochemie stabilnich izotopt. Vodik se v ptirod¢ vyskytuje v podobé
dvou stabilnich izotoptli, vodiku 'H (99,9844 %) a deuteria D (*H) (0,0156 %). Mimoto se
v ptirodé vyskytuje jesté radioaktivni izotop, tritium T (*H), jehoZ pologas rozpadu je 12,5
roku. Izotopova geochemie vodiku je zajimava zejména proto, Ze vodik se v ptirodé vyskytuje

v riiznych oxida¢nich stavech, kdy je soucasti H,O, OH', H, nebo CH,. Diky témto velmi
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rozdilnym vazbam je vodik ptfitomny ve velkém mnozstvi ptirodnich latek anorganického a
organického plvodu. Mezi jeho dvéma stabilnimi izotopy existuje znacny rozdil v jejich
hmotnostech. Zakladnim analytickym standardem je V-SMOW (primérnd moiskd voda
poskytovana Mezindrodni agenturou pro atomovou energii ve Vidni, [AEA). Studium izotopti
vodiku je vyuzivano ptfedevSim k analyze zdrojii vody v geologickych procesech (moiska,
meteorickda, magmatickd, metamorfni, juvenilni aj. voda). Izotopicky pomér D/H vyjadieny
parametrem & D kolisa v Sirokych mezich od +50 do —350 %o. Diky témto rozdilim ma
stanoveni izotopického poméru D/H nejvétsi vyznam pii studiu hydrotermalnich,
metamorfnich a sedimentarnich procesti a pii studiu vyvoje organické hmoty. V organické

hmot¢ vykazuji nejvyssi hodnoty D/H aminokyseliny.

Lithium

Piestoze prvni studie izotopickych pomért lithia provedl jiz Urey (1947), moderni
vyzkum jeho izotopického slozeni odstartovala teprve prace Chana a Edmonda (1988).
Lithium se v ptirods vyskytuje ve dvou izotopech — °Li (7,52 %) a 'Li (92,48 %). Relativné
velky rozdil hmotnosti obou izotopi umoziuje relativné velkou frakcionaci izotopt lithia
v pfirodnich podminkach. Na druhé stran€ analytické problémy, které se podafilo recentné
piekonat analyzou izotopickych pomérti pfevedenim na tetraborat Li, vedly k tomu, Ze neni
dosud pfili§ dat izotopického slozeni lithia v ptirodnim prostiedi. Z dosud provedenych studii
je ziejmé, Ze rozptyl izotopického poméru 'Li/°Li (8'Li) se pohybuje v rozmezi od —15 do
+40 %o0. Nejvétsi pozornost byla vénovana izotopickému sloZeni motské vody a ocednické
ktry (Chan a Edmond 1988, Chan et al. 1992), kdezto informace o izotopickém poméru v

horninach kontinentalni kiiry jsou spiSe vzacné (Teng et al. 2004).

Bor

Rovnéz studium izotopického slozeni boru bylo mozné az po osvojeni modernich
analytickych metod (Bassett 1990). V pfirodé se bor vyskytuje ve dvou izotopech — '°B
(18,98 %) a ''B (81,02 %). Variabilita (5''B) se pohybuje u p¥irodnich materiald v rozmezi od
—30 do +40 %o, pficemz izotopické slozeni kontinentdlni kiry kolisd mezi —13 az —8 %o
(Chaussidon a Albarede 1992). Znacna pozornost byla vénovana izotopickému slozeni béru
v horninach oceénické klry a jejich reakci s motskou vodou (Chaussidon a Jambon 1994).

Znacna pozornost byla vénovana rovnéz izotopickému slozeni boru v turmalinu, ktery patii
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k nejvyznamngj§im mineraltim boru v horninach kontinentalni kiry (Chaussidon a Albarede

1992).

Uhlik

Uhlik pfedstavuje jeden znejvyznamnéjSich prvkl zemské kiry, kde se vyskytuje
jednak v siln€ redukénim prostfedi organickych sloucenin, jednak v silné¢ oxidacnich
slou¢eninach jako jsou CO, a karbonaty. Siroké spektrum oxidaéné-redukénich podminek,
které provazi pritomnost slouc¢enin uhliku v pfirodé, ptredstavuje idedlni prostfedi pro
izotopickou frakcionaci. Piirodni variabilita 8"°C ptesahuje 100 %o — od +20 %o u karbonatd
do —80 %o u methanu. Mechanismy izotopické frakcionace uhliku jsou pomérné dobie znamé
a jejich znalost je vyuzivana zejména pfi studiu karbonatové sedimentace, vyvoje organické
hmoty a slozeni karbonati v hydrotermalnich procesech. Karbonaty nabizeji s ohledem na
svoji dobrou rozpustnost a relativné snadné stanoveni izotopickych poméra uhliku a kysliku
idedlni piirodni materidl pro geochemii stabilnich izotopd. Tato skutecnost, spolu
s vyznamnou frakcionaci izotopického slozeni uhliku v organické hmoté, vedla k tomu, ze
izotopy uhliku patii k nejlépe prozkoumanym stabilnim izotoptim. Kalcit-grafitovy termometr
patii k oblibenym termometriim zaloZzenym na frakcionaci izotopt uhliku (Kitchen a Valley
1995). Tento geotermometr je Casto pouzivany pro stanoveni teploty v mramorech
metasedimentarnich jednotek, véetnd moldanubika a silezika v Ceském masivu (Losos a
Hladikova 1995).

Frakcionaci izotopického slozeni uhliku v organické hmoté je vénovana pozornost
zejména ve vztahu k jeho frakcionaci v procesu fotosyntézy, kdy se méni hodnota 8°C od —8
%0 v atmosférickém CO, na hodnoty —17 az —40 %o, které nachazime v organické hmoté
suchozemskych rostlin (O'Leary 1981). K nejvétsi izotopické frakcionaci dochéazi v pribéhu
inicidlni tvorby organické hmoty v autotrofnich organismech (vSechny rostliny a fada druhti
bakterii). V této etapé¢ dochazi k velké izotopické frakcionaci jak uhliku, tak dusiku.
K nésledné, méné vyznamné izotopické frakcionaci dochazi v pribéhu potravniho fetézce
heterotrofnich organismii. V rostlindich v pribéhu fotosyntézy dochédzi k izotopické
frakcionaci ve dvou riaznych procesech. Prvnim procesem je Calvinlv cyklus a rostliny
s timto typem fotosyntézy se oznacuji jako rostliny typu Cs. Tento typ rostlin tvoii cca 90 %
viech rostlin a patii knim rovnéz fasy a autotrofni bakterie. Hodnota 8"C v téchto
organismech je —25 az —35 %o (primér -27 %0) Druhym fotosyntetickym procesem je Hatch-

Slacktv cyklus, ktery se vyskytuje u tropickych trav, kukufice a cukrové titiny, rostlin typu
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C4. Hodnota 8"°C v téchto organismech je —10 az —15 %o (pram&mé hodnota —13 %o).
Naésledn& hodnota 8'°C —20 %o je povazovana za hrani¢ni hodnotu pro organicky pavod
zkoumané horniny. V recentnich motskych sedimentech je priméra hodnota 3°C —25 %o,
v methanu mofskych sedimentt je jeho hodnota —110 az —60 %o, v methanu sladkovodnich
sedimenttl je viak hodnota 8"°C —65 az —60 %o.

Uhlik se vSak vyskytuje i magmatickych horninach, kam se dostal jak z juvenilniho
CO,, tak zuhliku organického pivodu. V cediCovych horninach, zejména v Cedicich
oceanické kiry se hodnoty 8"°C pohybuji v rozmezi —3 az —10 %o. Primémé hodnota §'"°C
cedicdt MORB je —6,5 %o, v OIB bazaltech je —2 az —4 %o, v diamantech se pohybuje
v rozmezi —2 az —8 %o a v karbonatitech je jeho hodnota blizkd —4 %o. Uhlik patii k izotoplim,
jehoz frakcionace je sledovdna rovnéz v hydrotermalnich karbonatech. V hydrotermalnich
karbonatech z polymetalickych lozisek Harzu byla zjisténa hodnota 8"°C v rozmezi —4 az —9
%o0. (Zheng a Hoefs 1993). V karbonatech z polymetalického loziska Horni BeneSov na
severni Moravé byla zji§téna hodnota 8"°C v mineralizovanych karbonatech v rozmezi —3 az —
12 %o, v karbonatech okolnich hornin v rozmezi —1 az +3 %o (Hladikova et al. 1990).
V mineralizovanych karbonatech Moravského krasu se 8'°C pohybuje v rozmezi —2,7 aZ
+0,6%0 , v mineralizovanych karbonatech moravsko-slezského kulmu ¢ini tato hodnota —1,9

az —0,5 %o (Slobodnik et al. 1995).

Dusik

VétSina dusiku se na Zemi vyskytuje v plynné formé v atmosféie nebo rozpusténa ve
formé molekul N, v oceanu (vice nez 99 % veskerého dusiku). Pouze mensi ¢ast je vdzané na
slouceniny kysliku, uhliku a vodiku. Slouc¢eniny maji plynnou formu (NH3) nebo podobu
pevnych sloucenin s ionty NOs”, NO,” a NH,". Dusik tvofi dva pfirozené izotopy — "N (99,64
%) a N (0,36 %). Izotopickym standardem je sloZeni atmosférického dusiku.
Parametr 8°N se v pfirodnich materidlech pohybuje nejlastdji v rozmezi —10 az +20 %o.
Atmosféricky dusik mohou pievadét na organicky dusik pouze nékteré bakterie a fasy.
Degradaci organické hmoty vznikd amoniak nebo dusi¢nany. Fixace dusiku, nitrifikace a
denitrifikace jsou tudiz fizeny mikrobiologickymi procesy. V organické hmoté je dusik
vyznamnou soucasti aminokyselin, proteinti a klicovych sloucenin nesoucich genetické
informace jako jsou RNA a DNA. Nase dosavadni znalosti o izotopické frakcionaci dusiku
jsou, ve srovnani s uhlikem, vyrazné¢ mensi. Béhem svého riistu vétSina rostlin vstiebava

dusik ve form¢ amonnych iontil prostfednictvim bakterii. Mnoho rostlin, zejména moiské fasy
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mohou pro své potfeby vyuzit oxidické formy dusiku jako jsou dusi¢nanové nebo dusitanové
ionty. N&které rostliny, jako jsou modrozelené fasy a luSténiny, mohou vSak zpracovat dusik
v plynné formé N, molekul. Izotopické slozeni motského planktonu se pohybuje v rozmezi —3
a7z +12 %o 8N, sloZeni terestrickych rostlin se pohybuje v rozmezi +6 az +13 %o 8"N.
Izotopické slozeni terestrickych rostlin, které jsou schopné zpracovat atmosféricky dusik je
v rozmezi —2 aZ +4 %o 8'"°N. Zajimavy posun v hodnotich 3"°N byl zaznamenan v organické
hmoté fanerozoickych a proterozoickych silicitii ve srovnani s archaickymi silicity (Marty a
Dauphas 2003).

V pevnych ptirodnich latkdch dusik mize ptimo zastupovat uhlik (napf. v diamantech,
které obsahuji az 0,2 % N) nebo ve formé iontu NH," zastupuje draslik zejména ve slidach a
dalsich draselnych mineralech. Nejvyssi koncentrace NH4 ™ byly zjistény v biotitu (Honma a
Itihara 1981). Hodnota 8N se v ¢edi¢ich MORB pohybuje v rozmezi —10 az +8 %o, s
pramérnou hodnotou -3 az —5 %o. Podobné hodnoty vykazuji diamanty z eklogitd, kdezto
v diamantech z peridotitd je hodnota 8°N v priméru -12 aZ -6 %o. Cedi¢e oceanskych
ostrovi, které pravdépodobné reprezentuji magma plastovych chocholti, vykazuji hodnoty
8N vrozmezi +3 az +4 %o. V metasedimentech stoupi hodnota 8N se stupném
metamorfézy a izotopické studium dusiku lze rovnéz pouzit pro ocenéni otevienosti Ci
uzavienosti systému (Héndel et al. 1986, Bebout a Fogel 1992). K podobnym zavérim
dospéli rovnéz Mingram a Briuer (2001), ktefi studovali distribuci hodnot &N
v metasedimentech saxothuringika a zoény Erbendorf-Vohenstrauss na zépadnim okraji

Ceského masivu.

Kyslik

Kyslik jako nejhojnéjsi prvek na Zemi je soucasti plynnych, kapalnych i pevnych
sloucenin, z nichZ vétSina je stabilni ve velkém rozsahu teploty a tlaku. Z tohoto diivodu patii
kyslik k nejzajimavejSim prvkim izotopové geochemie. Kyslik tvofi v pfirodé tfi stabilni
izotopy — '°0 (99,763 %), 70 (0,0375 %) a 0 (0,1995 %). S ohledem na v&t3i rozsiteni a
soucasné vétsi hmotnostni rozdily se nejéastéji stanovuje pomér izotopti '*0/'°0. Ve vétsing
laboratofi se pro stanoveni jeho izotopického slozeni pouziva CO,, pfi€emz mimo standardu
SMOW je uzivan rovnéz standard PDB (kfidovy belemnit z formace Pee Dee, univerzita

Chicago). Pro pievod hodnot 8180(1:1313) na hodnoty SISO(SMOW) se pouziva nasledujici rovnice:

8" 0smow) = 1,03091 x 80 ppp) + 30,91
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Izotopické frakcionaci kysliku je vénovana pozornost zejména ve vztahu k jeho frakcionaci
v organické hmoté¢ a jeho frakcionaci ve vodnych roztocich. V rostlinném materidlu je
izotopicka frakcionace kysliku kontrolovand ptedevS§im vymeénnou reakci probihajici mezi
vodou a CO,. V celuloze je hodnota BISO(SMOW) +2743 %o. Izotopické slozeni vody kolisa
mezi hodnotou 8'*0 —55 %o v arktickych regiénech a hodnotou 0 %o v oceanech. Z vyzkumu
izotopického slozeni vody v ocednech a v kontinentdlnich ledovcich bylo odvozeno
izotopické slozeni kysliku v prabéhu kvartéru. Emiliani (1955) zjistil, Ze izotopicka
frakcionace kysliku méla v pleistocénu cyklicky charakter s periodicitou cca 100 tisic let
(Milankovictuv cyklus). Tento cyklus pravdépodobné koreloval s periodicitou zmén v rotaci
Zemé. Dalsi rozdily v izotopické frakcionaci vody, tj. vodiku a kysliku byly zjistény pfi
vyzkumu variability 8D a 8'*0. Na zékladé tohoto vyzkumu byla stanovena regresni piimka
frakcionace obou izotopll jednak pro meteorické vody (meteoric water line), jednak pro
kaolinit (kaolinite line). Rovnici slozeni meteorické vody lze vyjadrit nasledujicim vzorcem:
8D =8x3"0+10

Slozeni juvenilni vody, vzniklé degazaci svrchniho plasts Ize vyjadtit hodnotou 8'°O
+6+1 %o (Ohmoto 1986). Hodnota 8'®0 magmatickych vod vzniklych degazaci korovych
magmatitii je udavana v rozmezi 6-10 %o. Hodnota 8'*0 metamorfnich vod kolisa v rozmezi
+5-25 %o (Taylor 1974). Studie izotopického sloZeni jilovych mineralll prokazaly posun
izotopického slozeni kaolinitii ve srovnani se sloZzenim meteorické vody. Kaolinity jsou ve
srovnani s meteorickou vodou obohaceny o cca 27 %o v piipadu *O a o cca 30 %o v ptipadu
’H. Podle Lawrence a Meauxe (1993) kyslik v kaolinitech reprezentuje piivodni hodnotu 8'%0
a lze tudiz vyzkum izotopické frakcionace kysliku v jilovych minerdlech vyuZit
k paleoklimatologickym, pfipadné¢ ke geochronologickym ucelim. Jinym piikladem
izotopické frakcionace vodiku a kysliku ve vodach jsou vody kontinentalnich geotermalnich
systému (Island, Yellowstone). Vyzkum téchto vod prokazal, ze voda v téchto geotermalnich
systémech je meteorického ptivodu, nikoliv voda magmaticka (Craig 1963).

Izotopické slozeni MORB ¢&edi¢ti vykazuje hodnotu 8'0 +5,2-54 %o, &editt
oceanskych ostrovit +4,6-7,5 %o, Cedicii ostrovnich obloukii +5,3-7,5 %o a kontinentalnich
bazalti +4,3-11,4 %o (Hoefs 1997). Z vyzkumu izotopického slozeni granitickych hornin
vyplyva rozdéleni graniti podle hodnoty §'*0 do t#{ skupin — normalni granitické horniny +6-
10 %o, granitické horniny s vysokou hodnotou 80 (> 10 %o) a granitické horniny s nizkou
hodnotou 80 (< 6 %o). Zdrojem graniti s vy$si hodnotou 80 byly metasedimentarni

horniny, kdeZto u granitickych hornin s niz§i hodnotou 8'°0 se pfedpokladaji spodnokorové
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zdroje nebo zdroj v podobé hydrotermalné alterovanych hornin, ovlivnénych hydrotermalnimi
roztoky ochuzenymi 'O (Taylor 1978). Izotopicka frakcionace kysliku je rovnéz
kontrolovana procesy magmatické asimilace a frakcionace a zmény hodnoty 8'°0 lze tudiz
vyuzit k tvorbé AFC modelli magmatickych systému (Taylor a Sheppard 1986). Vzhledem
k tomu, ze izotopickéd frakcionace kysliku je kontrolovana rovnéz teplotou, jsou rozdily v
8'%0 zejména oxidi a silikati velmi Gasto vyuzivany téz k geotermometrickym u&eliim
(Bottinga a Javoy 1973, Javoy 1977).

V Ceském masivu bylo studium izotopti kysliku aplikovano zejména k vyzkumu zdrojt
vody karbonattl, ptipadné kiemene hydrotermélnich loZisek (Zak a Dobe§ 1991, Kiibek a
Hajek 2005). Vyzkumy izotopického slozeni kysliku karbonati prokézalo miSeni juvenilnich
a meteorickych vod. Na uranovém lozisku Rozna byla zjistény hodnoty 8'°0 v karbonatech

v rozsahu +7 az +20 %o (Kiibek a Hajek 2005).

Sira

Sira je obsaZena v horninadch zemského plasté a kiry pfedevsim v sulfidech a siranech,
pripadné ve vulkanickych exhalacich, kde se vyskytuje predevSim ve formé plynného H,S.
V piirodé se sira vyskytuje ve &tyfech stabilnich izotopech — **S (95,02 %), **S (0,75 %), **S
(4,21 %) a *°S (0,02 %). V sulfidické formé je sira zastoupena v rudnich loziscich, v siranové
formé se vyskytuje v evaporitech a rovnéZz je zastoupena v organickych slouceninach.
Analytika izotopického slozeni siry je zalozena jednak na hmotové spektrometrické analyze
SO,, jednak na analyze SF. Jako standardu pro stanoveni hodnoty 8**S se pouziva izotopické
sloZeni troilitu z Zelezného meteoritu Canyon Diablo (CDT).

Piirodni variabilita izotopického slozeni siry je ovlivnéna jednak kinetickou frakcionaci
v prub¢hu redukce sirant vlivem bakterii, jednak vyménnymi reakcemi mezi sirany a sulfidy
v prubehu riznych geochemickych procest. Zakladnim procesem pifemény sirand na sulfidy
je redukce vlivem anaerobnich bakterii rodu Desulphovibrio, kterd je spojend s oxidaci
organické hmoty. K redukci siran na sulfidy mize dochazet rovnéz abiotickou
termochemickou redukci. Vyménné reakce mezi jednotlivymi sulfidy Ize vyuzit téz ke
geotermometrickym uc€elim (napf. par galenit-sfalerit, Czamanske a Rye 1974). Typicka
hodnota &S sedimentarnich siranti je cca +17 %o, typicka hodnota &*'S sedimentarnich
sulfidii je —18 %o. Hodnota &°'S Zivé biomasy je cca 0 %o. Sirany recentni moiské vody
vykazuji hodnotu 8**S +20 %o. Hodnota &°*S v MORB ¢&edicich je +1,3 az —1,0 %o. Izotopické

sloZeni hydrotermdlnich sulfidii je kontrolovéano teplotou krystalizace, izotopickym sloZenim
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fluid, chemickym sloZzenim hydrotermalnich roztokli a relativnim mnozstvim ukladanych
minerdlt (Ohmoto 1986).

V Ceském masivu byla analyzovana izotopicka frakcionace siry celé fady sulfidickych
lozisek, kde bylo analyzovano jednak sloZeni sulfidd, jednak sloZeni barytu (Smejkal et al.
1974, Hladikova a K¥ibek 1988, Hladikova et al. 1990, Bernard a Zak 1992, Hladikova et al.
1995). Z t&chto vyzkumtl vyplynulo typické slozeni §**S hydrotermalnich sulfiddi v rozmezi —

2 a7 -8 %o a hodnoty 8°*S hydrotermélnich barytii v rozmezi +17-28 %o.



111

12. Geochemicka prospekce

Geochemické metody vyhledavani a prizkumu lozisek nerostnych surovin vychazeji
z nehomogenit geochemického pole, které indikuji pfitomnost mozného nahromadéni
uzitkového nerostu (Jelinek et al. 1988). Geochemickym polem se rozumi geochemicky
stejnorodd oblast svrchni zemské kuiry, kterou lze charakterizovat homogenni plosnou
distribuci urcitého chemického prvku nebo urcité prvkové asociace. Nekdy se vymezuji
geochemicka pole rozptylu a geochemicka pole koncentrace. Pole rozptylu se ¢asto oznacuje
téz jako klidné geochemické pole, které¢ se vyznacuje jen ojedin€lymi nesystematickymi
fluktuacemi hodnot koncentrace prvki od jeho primérného obsahu ve svrchni zemské kufe.
Naopak pole koncentrace se nekdy oznacuje jako poruSené geochemické pole, které je
charakteristické pfitomnosti anomalnich akumulaci danych prvkt (koncentraénich anomadlii)
nebo pritomnosti neobvyklych prvkovych asociaci (konstitucnich anomalii). Geochemické
pole 1ze rozdélit na oblasti geochemického pozadi s koncentraci prvkl neodliSujici se od
primérnych obsahti v zemské kire (klarku), oblasti slabé zvySenych koncentraci prvkl
s geochemicky specializovanymi horninovymi komplexy (napf. cinonosné granity,
ultrabazika s vy$sim obsahem Ni, Co, Pt-kovll) a oblasti s anomalnimi obsahy sledovanych
prvka. Posledni skupina zahrnuje jednak bodové vyskyty uzitkovych minerdld, jednak
akumulace, které lze na zakladé ekonomicko-geologickych kritérii hodnotit jako loZiska
nerostnych surovin.

V oblastech s anomalnimi obsahy sledovanych prvki je zakladnim problémem
stanoveni geochemického pozadi a jeho odliSeni od geochemické anomadlie. Geochemické
anomalie se projevuji koncentraci daného prvku vyrazné vyssi nebo vyrazné niz$i nez je
hodnota geochemického pozadi. Pro rozliSeni geochemické anomalie od geochemického
pozadi se pouzivaji rizné statistické metody opirajici se o pfislusné statistické modely
(normalni, logaritmické aj.). Pro geochemické metody prospekce rudnich 1 nerudnich lozisek
se Casto vyuzivaji vhodné indikaéni prvky, pfipadné indikacni prvkové asociace. Na zakladé¢
geochemické specializace hornin byla v minulosti definovdna geochemicka kritéria
rudonosnosti. Jedna se o kritéria vychazejici ze zvlastnosti distribuce obvykle stopovych
prvklt v horninach, distribuce stopovych prvka v minerdlech (napf. Sn v biotitu) a kritéria
zalozend na vztazich obsaht riznych prvkl v horninach a mineralech.

Pro potfeby prognézni ocenéni a regiondlniho vyhledavaciho prizkumu se pouziva
geochemické mapovani zalozené na vyzkumu plosné distribuce daného prvku nebo prvkové

asociace. Pro odbér vzorkli se pouziva obvykle vzorkovaci sit’ rizné hustoty, univerzalni
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pravidlo vychazi zhustoty jeden vzorek/cm’ mapy. Etapy zékladniho a podrobného
geochemického prizkumu jsou provadény obvykle v méftitcich 1:5000 az 1:25 000.

Z hlediska vzorkovaného prostfedi jsou geochemické metody vyhledavani nerostnych
surovin obvykle rozdélovany na metody litogeochemické, hydrogeochemicke,
atmogeochemické a biogeochemické. Metody litogeochemické se dale deli na metody
horninové litogeochemie a metody pudni litogeochemie (metalometrie). Metody horninové
litogeochemie jsou vyuzivany jednak pii sledovani geochemické specializace vybranych
horninovych komplexti (cinonosné granity, ultrabazika s platinovymi kovy), jednak pfi
sledovani vyskytu primarnich geochemickych aureol. Primdrni geochemické aureoly
vznikaji jako syngenetické aureoly kolem lozZiskovych akumulaci sledovanych prvkd.
S ohledem na jejich vztah ke klidnému geochemickému poli se Casto rozliSuji pFfinosové a
vynosové aureoly. Jejich velikost, zejména jejich Sitka velmi kolisa a obvykle se pohybuje
v fadu metrii az nékolika stovek metrii. Metody horninové litogeochemie se pouzivaji ve
vSech etapach geochemickych metod vyhleddvani a prizkumu. V regionalni etap¢ se odebiraji
kusové vzorky, pokud moZno nezvétralych hornin ze vSech dostupnych vychozl. Jejich
hmotnost by méla byt nejmén¢ 1-2 kg, v pfipad¢ hrubé zrnitych hornin 4-5 kg. V etapé
podrobného geochemického prizkumu se obvykle odebiraji vzorky vrtnych jader nebo
ptlenych vrtnych jader. Délka vzorkovaného jadra ¢ini obvykle 1 m/vzorek, pokud neni nutné
z divodid pestrého litologického vyvoje vzorkovat kratsi intervaly. V piipadé velmi
homogenniho litologického vyvoje se nékdy pouziva metoda tzv. bodové brazdy, kdy je
odebirano v ramci jednoho vzorku 5-6 usekd jadra o délce 5-10 cm. Podrobnou
charakteristiku metod horninové litogeochemie lze najit zejména v monografii Govetta
(1983).

Sekunddrni geochemické aureoly, které vznikaji ve zvétralinovém plasti nad
anomalnimi koncentracemi uzitkovych nerostii jsou nejlépe indikovany s vyuzitim padni
litogeochemie. Nejvétsi koncentrace sledovanych prvk se obvykle vyskytuji v ptidnim
horizontu ozna¢ovaném v pedologii horizont B. Tento horizont je tudiZ nej¢astéji vzorkovan,
pricemz pro vlastni analytické stanoveni se oddé€luje zrnitostni frakce piidy pod 0,07-0,18
mm. V ptipadé obou typl litogeochemické prospekce se vzorkovani v etapé zakladniho a
podrobného geochemického prizkumu provadi v pravidelnych profilovych sitich se
vzdalenosti jednotlivych profild 500-200 m a hustotou odbéru vzorkl na profilu 50-20 m.
V etap¢ regionalniho geochemického prizkumu, kdy se vyuZzivd zejména metoda horninové
litogeochemie, se obvykle vzorkuje v nepravidelné siti vychazejici z moznosti odkrytosti

terénu. V etapé podrobného geochemického prizkumu se vyuziva naopak predevsim metoda
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pudni litogeochemie. V tomto ptipadé¢ se obvykle odebira pidni vzorek ze spodni cCasti
horizontu B, pfipadné z rozhrani horizontli B a C. Hmotnost odebiranych vzorkl je obvykle
cca 500 g. Dalsi uprava vzorki litogeochemické prospekce se provadi az v chemickych
laboratotich.

Zvlastnim typem litogeochemické prospekce, ktera neni zaloZzena na sledovani
distribuce vybranych prvki, nybrz na sledovani jednotlivych, nej€astéji akcesorickych nebo
ekonomicky zajimavych minerali (zlato, scheelit, baryt, diamant, pyrop) je metoda sledovani
distribuce tézkych mineralll. Jednd se o klasickou prospekéni metodu, pouzivanou jiz ve
starovéku a raném stfedoveéku pii vyhledavani lozisek zlata a cinovych rud. Tato metoda,
oznacovana v Ceské literatuie t€z jako ryZovdani nebo slichova prospekce, je kromée klasického
vzorkovani vodote¢i vyuzivana rovnéZ pii prizkumu geochemické specializace horninovych
komplexti a jako dopln€k standardni horninové nebo piidni litogeochemie. V tomto piipadé je
tato metoda vyuzivana zejména v etapé regionalniho geochemického prizkumu, ptipadné
v etap¢ zdkladniho geochemického prizkumu. V méfitcich 1:500 000 — 1: 100 000 je vhodna
vzdélenost mezi jednotlivymi vzorky 5-1 km, pro vétsi métitka 1:50 000 — 1:10 000 je krok
vzorkovani obvykle 500-100 m. Odbér vzorkd pro potieby Slichové prospekce je vhodné
provadét predevsim v mistech s mirnym proudénim nebo v blizkosti narazového biehu. Pro
ryzovani jsou vhodné zejména sedimenty s Sirokym zrnitostnim spektrem, s vyskytem vétSich
valountl 1 jemnozrnného piscitého podilu. V ¢lenité siti vodnich toki je nezbytné respektovat
vliv sedimentace podél hlavniho toku a pfitoky se proto zacinaji vzorkovat vySe nad
soutokem. Vzorkovani se provadi v mistech s nejvétsSim predpoklddanym nabohacenim
tézkych minerald, z hloubky maximélné 50 cm. Optimdlni hloubka odbéru je 2040 cm.
ryzovani, které spociva v odplavovani jednak jilového podilu, jednak lehéich mineralt. Pro
ryzovani se nejcastéji pouzivaji klasické ryzovnické misky tvaru ,,Cinského klobouku®.
Ryzovnickou techniku je nutné pfizpisobit hustot¢ hlavnimu minerdlu nebo skupiny
minerall, které chceme Slichovou prospekei sledovat. Pfed ryzovanim se obvykle odebrany
vzorek preseje pod vodou pies sito s velikosti ok 2 mm. Nadsitna frakce se po peclivém
prohlédnuti odlozi. Ziskany vysledny Slich obvykle Sedé¢ barvy, v némz jsou zachované i
svétlé tézké mineraly jako je zirkon, scheelit, topaz aj. se odebere pro dalSi laboratorni
zpracovani. Zakladnim pracovnim postupem laboratorniho zpracovani je mineralogicka
analyza, doplnéna chemickou analyzou vybranych, obvykle nejjemnéjsich zrnitostnich frakci
pod 0,1 mm. Pied mineralogickou analyzou se vzorek rozdé¢li na obvykle Ctyfi zrnitostni

frakce, které se nasledn¢ déli podle magnetickych vlastnosti a podle hustoty s pouzitim
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permanentniho magnetu, resp. elektromagnetu a spouzitim tézkych kapalin. Pfi
mineralogické analyze se provadi jednak identifikace jednotlivych minerald, jednak odhad
relativniho mnozstvi zajmovych minerald.

Hydrogeochemicka prospekce vyuziva sledovani anomalnich koncentraci rudnich nebo
indikac¢nich prvkl ve vodotecich (pramenech, potocich, fekach, jezerech). Mimo koncentrace
indikac¢nich prvkl je pfimo pii odbéru sledovdna rovnéz hodnota pH a Eh vody, ptipadné
métfeny koncentrace sledovanych prvk (napt. fluoru) s vyuZzitim iontovych selektivnich
elektrod. Prednosti metody je snadné vzorkovani a v pfipad¢é pouZiti terénnich analytickych
pristroji rychlé ziskani vysledkli. Nevyhodou je nutnost vyuzivani analytickych procedur
umoziujicich stanoveni velmi nizkych koncentraci sledovanych prvkii a zna¢né nebezpeci
ovlivnéni antropogennimi kontaminacemi. Sit” odbéru vzorkl vychdzi z hustoty vodni sité¢ a
vzorkovani se provadi pokud mozno v obdobi sucha, v kratkém casovém tuseku, aby byl
vyloucen neptiznivy vliv klimatickych zmén. Pfi vzorkovani je vhodné odebirat z jednoho
mista nejméné tfi vzorky o minimalnim objemu jednotlivého vzorku 100 ml. Odbér je
provadén do polyethylenovych lahvi¢ek, predem vymytych kyselinou dusi¢nou a
redestilovanou vodou. Pfi kazdém odbéru je nutné lahvicku jeSté dvakrat vyplachnout
vzorkovanou vodou. Lahvi¢ky musi byt naplnény az po okraj, nema zbyt vzduchova bublina.
Vodu ve dvou lahvickach je nutné jesté v terénu stabilizovat kyselinou dusi¢nou v poméru 2,5
ml HNOs/litr vody. Tim se voda okyseli na pH 2—4 a zabrani se vysrdZeni kovl pred
zpracovanim vzorkill v laboratofi. Tteti odebirany vzorek se v terénu neupravuje. Na kazdych
100 odebiranych vzorkl je vhodné odebrat 3-5 vzork( o objemu pét litri pro komplexni
analyzu vody. Na kazdém odbérovém misté se rovnéz méii teplota vody a vzduchu, hodnota
pH, pfipadné se zaznamenava vyskyt CO,, srazenin a celkova charakteristika mista odbéru.
Odebrané vzorky by mély byt analyzovany vco nejkratsi dobé od dne odbéru.
Hydrogeochemicka prospekce je obvykle spolu s metodou fecistnich sedimenti soucasti
komplexni geochemické prospekce a podle rozsahu je nékdy rozliSovan rekognoskacéni
hydrogeochemicky prizkum v métitku 1: 200 000 az 1: 500 000 (hustota vzorkovani
vzorek/3-35 km?®), ploiny hydrogeochemicky priizkum v méfitku 1: 100 000 az 1: 50 000
(hustota vzorkovéni vzorek/0,5-2,5 km?) a podrobny hydrogeochemicky priizkum v méfitku
1:25 000 az 1: 5 000.

Na vzorkovéni vodote¢i je rovnéz zaméfend jiz vySe uvedend metoda Slichové
prospekce a geochemickd prospekce ieciStnich sedimentii (stream sediments). V tomto
ptipadé je vzorkovana jemna pisCito-jilovita frakce fecistnich sedimentt pod 0,18 mm. Nékdy

je doporucovdno odebrany vzorek v laboratofi dodatecné sitovanim rozdélit na vice
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zrnitostnich frakci a ty analyzovat samostatné. Pro odbér vzorkil se vybiraji jilové polohy
pokud moZno bez rostlinnych zbytkii. Vzorky se odebiraji pokud mozno ve stfedu proudnice,
z urovné nejcastéj$i polohy vodni hladiny. Dava se pfednost mistim, v nichz dochéazi ke
koncentraci tézkych mineralt, kde tudiz lze ocekavat pfitomnost jejich tlomkd i v jemném
podilu fecistniho sedimentu. Takovymi misty jsou Casto ostrivky aluvia v fecisti, jesepy a
mista s pfirozenymi piekazkami. Vzorek se odebird z vice poloh, tak aby z daného mista
odbéru byl odebran pokud mozno reprezentativni vzorek. Ve vétSiné ptipadl postacuje
velikost o hmotnosti do 100 g. Odbér vzorki fecistnich sedimentd by mél byt pokud mozno
doprovazen métenim pH vody, ptipadné dalSich velic¢in. Vzhledem k tomu, Ze tato metoda je
velmi citlivd na antropogenni zneCisténi, je tfeba se vyhnout mistim v blizkosti skladek
odpadli, primyslovych zavodii apod. V oblastech s cetnym vyskytem jezer (Kanada) je
s vyvhodou vyuzivano vzorkovani jezernich sedimentii. Vzorkovani jezernich sedimentl je
vyuzivano zejména pii rekognoskacni nebo regionalni etapé geochemického prizkumu.

Na sledovani chemického slozeni rostlinného, vyjimecné i1 zivociSného materialu jsou
zalozeny biogeochemické metody. Biogeochemickd prospekce se pouzivd zejména
v oblastech s mocnym plidnim pokryvem. Hloubkovy dosah metody, zavisly na hloubce
kotenového systému vzorkovaného rostlinného druhu, se pohybuje obvykle v rozmezi 1-15
m. Pfi odbéru dfevin se doporucuje odebirat vzorky 2—4-letych vétévek, u bylin je
doporucovan odbér celé nadzemni ¢asti. Velikost vzorku by méla byt takova, aby spalenim
byl ziskan nejméné 1 g popelu. Toto mnozstvi odpovida nejméné 20 g rostlinného materialu,
casto se vSak doporucuje odbér 0,5-1 kg rostlinného materidlu. Vzorkovani je potiebné
provést v rozmezi 2—3 tydnt, aby nedoslo v dusledku vegetacnich procesi k velkym zménam
v distribuci prvki v rostliné. Vzorky rostlinného materialu jsou ¢asto dopliiovany odbérem asi
100 g humusu z bezprostiedniho okoli vzorkované rostliny. Aplikace biogeochemické metody
je vhodna v oblastech se souvislym vegeta¢nim pokryvem.

Biogeochemické metody jsou nékdy doplhovany geobotanickymi, piipadné
geozoologickymi metodami. V tomto piipad€ se vyuziva skuteCnosti, Ze existuji druhy rostlin,
které rostou jen na mistech s akumulaci nékterych rudnich prvkd. Geobotanické metody
v poslednich letech ziskaly na vyznamu v souvislosti s metodami dalkového priizkumu Zemé
(DPZ). V tomto piipadé se obvykle vyuziva vyhodnocovéni spektrozonalnich leteckych a
druZicovych snimki. Biochemickym a geobotanickym metodadm prospekce je vénovéana
monografie Brookse (1983).

Na uvolnovani nékterych plynnych komponent jsou zalozeny atmogeochemické

metody. Tyto metody jsou vyuzivany jen pii vyhledavani nékterych specifickych typua
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nerostnych surovin. Je to zejména sledovani plynnych uhlovodikli pii vyhledavani lozisek
ropy a zemniho plynu, sledovani radonu pii vyhledavani lozisek uranovych rud nebo
sledovani par rtuti pti vyhledavani lozisek rud rtuti, ptipadné dalSich rudnich lozisek, kde jsou
napt. rudy stiibra, zlata, olova a zinku doprovazeny vyskytem cinnabaritu. Emanometrické
metody zalozené na sledovani vyskytu radonu v piidnim vzduchu jsou obvykle povazovany za
soucast geofyzikdlnich metod vyhledavéani uranovych rud. Pro sledovani koncentraci radonu
nebo par rtuti byly vyvinuty specialni terénni detekéni pfistroje. Relativné novym objektem
atmogeochemickych metod je sledovani vyskytu metalorganickych sloucenin, které maji
charakter aerosoli. Sledovanim téchto kovonosnych aerosolti se u nds zabyval zejména
Krémar (Krémar a Vylita 2001). Atmogeochemické metody jsou vyuzivany zejména v etapé
podrobného geochemického priizkumu a nejvétiiho rozsifeni na uzemi Ceské republiky
dosahly v souvislosti s vyhledavanim lozisek uranovych rud.

Geochemické prospekéni metody se nepouzivaji pouze pro vyhleddvani a prizkum
lozisek nerostnych surovin. Tyto metody se v pfiméfené mitfe pouzivaji pii ocenovani rozsahu
starych zatézi zivotniho prostfedi, resp. pro ocefiovani antropogenni zéatéze zkoumaného
uzemi. Pro ocenovani antropogenni zatéze vétsich regiondlnich celkli se s uspéchem vyuziva
predev§im metoda feciStnich sedimenti. Tato metoda byla vyuzita i1 pro pofizeni
geochemickych atlast vétSich uzemnich celkli (Rakousko, Némecko, Velka Britanie).

Metody plidni litogeochemie se suspéchem vyuZivaji pro monitorovani kvality
geochemické bariéry fizenych sklddek odpadu nebo pro ocenlovani napravnych opatieni pfi
asanaci starSich skladek vybudovanych bez ochranné bariéry. Hydrogeochemické metody 1ze
s uspéchem pouzit pii monitorovani odvodu skladkovych vod, ptfipadné znecisténych vod
unikajicich ze starych dilnich dél nebo z arealéi primyslovych zavodi (Sracek et al. 2002,

Sracek a Zeman 2004).
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