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1 JOHDANTO

Svekofennialaisen orogenian huippuvaihe saavutettiin Perdmereltd Laatokalle
ulottuvalla paleosutuurivyohykkeellda (Svekokarjalainen orogenia) noin 1,90-1,89
Ga sitten (Lahtinen et al. 2005). Kuitenkin Itd-Suomen arkeeisen kratonin kivis-
td tehdyt K-Ar-idnmaaritykset (Kontinen et al. 1992) biotiitista ja sarvivélkkees-
ta osoittavat, ettd arkeeisen kratonin nykyinen eroosiotaso on ollut useiden sato-
jen asteiden lampotilassa vield kymmenid miljoonia ja jopa sata miljoonaa vuotta
orogenian huippuvaiheen jidlkeen. Kontinen et al. (1992) paittelevit timéan ar-
keeisten kivien paallemerkinnin syntyneen ldnnestd tyontyneen massiivisen yli-
tyontolaatan aiheuttamana, mutta eivat ota tarkemmin kantaa paillemerkinnéan
aiheuttaneen lammon ldhteeseen. Tdméan tyon tavoitteena on tarkastella, riittaa-
koylityontolaatan kuorta paksuntava ja mukanaan tuomien radiogeenisten 1am-
monléhteiden vaikutus vaikutus tuottamaan Itd-Suomen arkeeisen kratonin ny-
kyiselld eroosiotasolla havaitut metamorfiset ilmiot. Mahdollinen ylityontolaatta
kasvattaisi kuoren paksuutta ja lisdisi sen kokonaislimmontuottoa, mika aiheut-
taa kuoren konduktiivisen lampidmisen myo0s ylityont6laatan alaisessa kuoressa.
Tyossa kuvataan ylityontod yksiulotteisella matemaattisella [Ammonjohtumismal-
lilla, jossa huomiodaan arkeeisen litosfdarin ja sen péaille tulevan ylityontolaatan
litologiset ja termiset ominaisuudet. Mallin tuloksena saadaan litosfaarin lampo-
tilakehitys orogenian aikana eri syvyyksilld. Tuloksena saatua lampotilakehitysta
nykyisen eroosiotason syvyydella verrataan arkeeisen pohjan muissa tutkimuksis-
sa havaittuun metamorfoosiin sekd paine-lampotilakehitykseen.

1.1 K-Ar -ikdmaaritykset Karjalan kratonilla ja P-T-arviot mineraaleista

Taman tyon tuloksena saatavaa kuoren lampotilakehitystd verrataan Kontisen et
al. (1992) tekemiin K-Ar -ikdmaéérityksiin seka joihinkin muihin kratonilta tehtyi-
hin paine-lampétila-arvioihin.

K-Ar -ikdmééritys perustuu kaliumin isotoopin *°K hajoamiseen elektronikaap-
pausprosessissa argonin isotoopiksi “°Ar sekd naiden isotooppisuhteiden mittaa-
miseen kivindytteestd. Luontaisesti esiintyvastd kaliumista keskiméaarin 0,01 %
on isotooppia’K. Sen sijaan argonista 99,60 % on “°Ar-isotooppia. Kalium esiin-
tyy kuitenkin runsaissa méédrin maankuoressa, joten isotoopin pieni suhteellinen
osuus ei ole ongelma idnméaarityksessd. K-Ar -idnméaaritys perustuu oletukseen,
ettd jalokaasuna argon pakenee helposti kivisulasta, eika sitd siten jai mineraa-
lien kidehilaan kiven jdhmettyessa. Talloin kaikki kivessa esiintyva argon on pe-
raisin kaliumin hajoamisesta. Vastaavasti oletetaan my®os, ettei kivessa syntyva ar-



gon padsee pakenemaan tietyn lampotilan alle jadhtyneesta kivestd. Lampdtilaa,
jossa argon ei enda paise pakenemaan mineraalin kidehilasta, kutsutaan lukkiutu-
misldmpotilaksi. Sen arvo on mineraalikohtainen ja riippuu jddhtymisnopeudesta.
Edelleen onnistunut K-Ar-idnmaéritys vaatii, ettd kivi on pysynyt suljettuna ka-
liumin suhteen koko historiansa ajan. Metamorfoosissa kivi saattaa padstia siina
syntyneen argonin pakenemaan tai kivi saattaa ympdaristosta ottaa kidehilaansa
argonia. Tama vadristda myos idnmadarityksen tuloksia. (Faure ja Mensing 2005)

Karjalan kratonilta tehdyt K-Ar-idnmaaritykset arkeeisen pohjan kivistd antavat
biotiitista idksi 1795 21 Ma ja sarvivilkkeestd 1851 41 Ma. Ero i'issa selittyy
lukkiutumislampotilojen eroilla: Kun kiven jadhtymisnopeus on 10...1 CMa !,
on biotiitin lukkiutumislampotila 310...280 C (Harrison et al. 1985) ja sarvivalk-
keen 500...430 C (Harrison 1981). Toisin sanoen ikdmaééritettyjen kivien lampo-
tila on ollut noin 300 astetta 1800 Ma sitten ja 430-500 astetta noin 1850 Ma
sitten. Toisaalta kaikissa sarvivdlkendytteissd K-Ar systeemi ei ole ainakaan tay-
sin resetoitunut, mikéa tarkoittaa, ettd osa néytteistd on jadnyt lampdtilaltaan alle
sarvivilkkeen lukkiutumisldmpétilan, tai ainakin ollut ko. lampétilassa vain hyvin
lyhyen aikaa.

Paine-lampotila-arvioiden (geotermobarometria) tekeminen kivesta perustuu siina
kiteytymisen aikana tasapainottuneiden mineraalien vélisten alkuainepitoisuus-
suhteiden madarittamiseen. Kiintedliuosseossarjojen koostumusvaihtelu on riippu-
vainen paineesta ja lampotilasta, koska ndissi tapahtuvia ioninvaihtoreaktioita ku-
vaava jakautumiskerroin Kp ja reaktion tasapainovakio K ovat riippuvaisia pai-
neesta ja lampotilasta:

ImK = AG°/RT= AHY/RT+AS°/R (AV/RT)dP, (1)

jossa G on reaktion Gibbsin vapaa energia, H entalpia, R kaasuvakio ja S entro-
pia (olettaen, ettd AV, AS, ja AH ovat pienid lampoétilan ja paineen muuttuessa).
Maarittdmalla laboratoriossa tietyissa paine-lampotilaolosuhteissa tasapainoittu-
neiden mineraalien koostumusvaihtelu voidaan konstruoida relaatio olosuhteiden
ja mineraalin koostumuksen valilld, ja maarittdd timan avulla tuntemattomat ta-
sapainottumisolosuhteet mineraaleista, joiden koostumus tunnetaan. Geotermo-
barometria sisidltdd monia oletuksia kiven ja mineraalien historiasta, ja niiden to-
teutumattomuus saattaa johtaa véariin paine- tai lampétilatuloksiin. Ensimmainen
vaatimus geotermobarometrian kdytolle on, ettd tarkasteltavat mineraalit ovat ta-
sapainossa keskendan. Voidaan joissain tapauksissa todistaa, ettd tasapaino ei ole
vallinnut kahden mineraalin kesken, mutta tasapainon vallitsemista ei voi jalki-
kateen kivestad vedenpitdvasti todistaa. Ndenndisesti tasapainoiset mineraalit saat-
tavat esimerkiksi olla kemiallisesti vyOhykkeisid siten, ettd mineraalin koostumus



muuttuu kiteen reunalta keskustaa kohti. Tall6in geotermobarometria antaa hel-
posti vaaria tuloksia, kun verrataan toisen mineraalirakeen reunaosan koostumus-
ta toisen keskustaosan koostumukseen. Geotermobarometrian tulosten oletetaan
usein kuvaavaan huippumetamorfoosin tilannetta. Ndin ei kuitenkaan aina ole,
vaan retrograadi metamorfoosi saattaa jattdd jilkensd mineraalikoostumukseen.
Tulokset saattavatkin kuvata vain mineraalin lukkiutumisldmpotilaa. Analyyttisia
haasteita ovat muun muassa geotermobarometriamenetelmien hyvéa kalibrointi,
eli laboratoriossa tehtyjen kokeiden P-T-olosuhteiden ja koostumusten hyva korre-
lointi keskendin. Usein laboratoriossa ei saavuteta niitd paine- lampoétilaolosuh-
teita, joita haluaisiin tarkastella, jolloin geotermobarometrian kokeellisia tuloksia
joudutaan ekstrapoloimaan paine-lampdétila-alueille, joista ei todellisuudessa ole
kokeellista tietoa. (Winter 2001, s. 543-559)

Liséksi geotermobarometriassa tarkasteltavan huippumetamorfoosin ajankohta
riippuu siitd, tarkastellaanko maksimipainetta vai -lampotilaa. Nama eivét lahes-
kdan aina ole samanaikaisia. Esimerkiksi juuri orogenioiden ylityontotilanteissa
maksimipaine saavutetaan ennen kuin maksimildmpotila (England ja Thompson
1984).

2 SVEKOFENNIALAINEN OROGENIA JA ARKEEISEN KUO-
REN PAALLEMERKINTA

Svekofennialainen orogeniavyohyke sijaitsee Fennoskandian kilven keskiosassa
(Kuva 1), arkeeisen kratonin ja svekofennialaisen alueen valissa. Orogenian (1,92-
1,77 Ga) ajatellaan nykyisin syntyneen usean osittain paillekkdisen mutta erillisen
orogeniavaiheen aikana (mm. Nironen (1997), Lahtinen et al. (2005)). Lahtinen
et al. (2005) jakavat Fennoskandian kilven tektonisen kehityksen tdna aikana nel-
jaan osaan: 1) mikromannerten akkreetio arkeeisen kratonin reunalle (1,92-1,87
Ga); 2) akkretoituneen kuoren ekstensiovaihe (1,86-1,84 Ga); 3) manner-manner-
tormays (1,84-1,79 Ga); ja 4) orogenian romahdus ja vakautuminen (1,79-1,77
Ga). Niitd on edeltényt arkeeisen kratonin levidmisvaihe ja lopulta hajoaminen ja
meren aukeaminen noin 2,06 Ga sitten.

Arkeeinen Karjalan kratoni muodostuu laajoista granitoidi-gneissi-komplekseista
ja suprakrustisista kivistd (muun muassa vihredkivivyohykkeet), idltddn noin 3,2-
2,5 Ga. Naita peittdvat paikoin proterotsooiset autoktoniset suprakrustiset kivet
sekd alloktoniset kratonille tyontyneet sedimenttisarjat ja noin 1,95 Ga ikaiset
ofioliitit. Varhaisproterotsoinen Svekofennialainen alue koostuu useista saarikaa-
rista ja mikromantereista, ja muodostuu liuskeista, migmatiiteista ja vulkaniiteista
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Kuva 1: Fennoskandian kilven tektonisen yksikt Lahtinen et al. (2005) mu-
kaan. Karjalan kratonin ja sen lansipuolisen svekofennialaisen alueen viliin jddva
svekofennialainen orogeniavyShyke on merkitty vihreilla.

seka eri-ikdisista granitoidikomplekseista. (Lahtinen et al. 2005)

Korjan et al. (2006) esittimédn mallin mukaan Fennoskandian synty alkoi koillises-
sa Kuolan ja Karjalan arkeeisten kratonien ja niihin liittyvien paleoproterotsoois-
ten alueiden (Inarin alue, Terskin alue, Lapin granuliittikaari, Umban granuliittia-
lue) tormaétessa (Lappi-Kuola -orogenia). Samanaikaisesti Karjalan kratonin lan-
sireunaan tormasivat Norrbottenin kratoni ja Keiteleen mikromanner (Lappi-Savo
-orogenia). Keiteleen mikromantereen ja kratonin véliin akkredoitui repedmisvyo-
hykkeessa syntynytta kuorta (Kittilin alloktoni, Savon saarikaari, Knaftenin saa-
rikaari). Tdman jdlkeen Bothnian mikromantereen térmays ldnnesti aiheutti sub-
duktion kdantymisen niin, ettd eteldisen Bergslagenin mikromantereen ja Keite-
leen mikromantereen véliin jadnyt meri subduktoitui Keiteleen alle pohjoiseen.
Keiteleen ja Bergslagenin tormayksessa akkreetioprismat ja vulkaaniset vyohyk-
keet (Tampereen mannerreunusvyohyke, Himeen saarikaari-/repedmisvyohyke ja
Uudenmaan mannerreunusvyohyke) lyhenivit huomattavasti ja tyontyivat Karja-
lan kratonin lansireunan paélle (Fennia-orogenia). Mikromannerten akkretion jal-
keen Fennoskandian laatta oli termisesti ja gravitationaalisesti epdtasapainossa ja
sen keskiosat kokivat painovoiman aiheuttaman romahduksen ja ekstension (1,88-
1,87 ja 1,86-1,85 Ga sitten). Orogeniat jatkuivat kauempana Fennoskandian kes-



kiosista manner-manner-torméayksessd, jossa Fennoskandia liittyi Laurentian (koil-
lisessa), Amazonian (luoteessa) ja Sarmatian (kaakossa) mantereisiin seka tun-
temattomaan mantereeseen lounaassa. Tdma tormdaysvaihe paattyi 1,81-1,79 Ga
sitten, ja sitd seurasi Fennoskandian kilven stabiloiva orogenian romahdus ja li-
tosfaarin delaminaatio 1,79-1,77 Ga sitten.

Orogenian aikana arkeeiselle kratonille tyontyi lannestd kaarentausaltaihin sedi-
mentoituneita flysseja, jotka jatkoivat paksuuntumista tektonisen kompression jat-
kuessa (Park et al. 1984) ja joiden valiin tyontyi myos merenpohjan ofioliitteja
(Kontinen 1987). Tamaé ylityontonappe aiheutti arkeeisen kuoren metamorfisen
paéllemerkinnén, joka nikyy K-Ar-isotooppien resetoitumisena (Kontinen et al.
1992) seka luoteissuuntaisina hiertovyohykkeind, joihin liittyy laaja-alaista plu-
tonismia ja myohemmin syntyneitd pohjoissuuntaisia ja pystyliikkeisid hiertovyo-
hykkeita ja siirroksia. Ndiden ajatellaan aiheutuneen kasvaneesta vertikaalisuun-
taisesta jannityksestd ylityonnon aiheuttamassa termisessa ja gravitationaalisessa
epatasapainossa (Ward 1987). Seka graniitti-intruusioiden lukumaéra ettd meta-
morfoosiaste kasvavat arkeeisella kratonilla idasté lanteen kohti orogenian paleo-
sutuurivyohykettd (Korsman ja Glebovitsky (1999), Korja et al. (2009) mukaan).
Metamorfista paallemerkintdd osoittavat myos arkeeisen Kuhmon vihredkivivyo-
hykkeen komatiittien luultavasti metamorfisten fluidien aiheuttamat anomaliset
REE-koostumukset (Gruau et al. 1992)

3 KIVIEN LAMPOFYSIIKKA

3.1 Lammon siirtyminen viliaineessa

Lampoenergia (lyhyemmin 1amp0o) voi véliaineessa siirtya johtumalla (konduktio),
sdteilemdlld tai konvektoitumalla (Turcotte ja Schubert 2002). Laimp0a johtuu, kun
valiaineen molekyylit tormaavat toisiinsa ja valittavat ndin kineettist energiaansa
muille molekyyleille (kidehilan vardhtelyliikkeen vélittyminen nk. fononien avul-
la). Prosessi on luonteeltaan diffusiivinen. Konvektiossa 1amp6a siirtyy liikkuvan
valiaineen mukana. Tama voi kisittaa esimerkiksi vaipan materiaalin konvektion,
joka tuo lampo6ad maan ytimesta kohti maan pintaa, tai kuuman fluidin virtaamisen
raossa kylmélle alueelle, jolloin se ldmmittda ymparistoddn (=advektio). Konvek-
tiivinen lammonsiirto vaatii siis virtaavaa valiainetta. Myos sedimentaatio ja eroo-
sio ovat osa konvektiivista (advektiivista) lammonsiirtoa, jossa eroosio vie materi-
aalin mukana lampoa pois ldhtoalueelta, ja sedimentaatio tuo lampoa. Advektiol-
la viitataan yleensa sellaiseen véliaineen konvektioon, jossa véliaine ei enda palaa
lahtoalueelleen.
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Sateilylammonjohtuminen on sdhkomagneettista séteilya (fotoneita) (Beardsmore
ja Cull 2001), joka siirtda energiaa tilanteissa, joissa véaliaineen absorptio on va-
héistd, kuten kuumissa vaipan kivissd. Konduktiivinen lammonjohtuminen ja sa-
teilylammonjohtuminen ovat luonteeltaan sikili samanlaisia, ettd massaa ei siirry,
joten ne voidaan yhdistaa kéasitteen kokonaislimmonjohtuminen alle summaamal-
la konduktiivinen lammonjohtuminen ja siteilylammonjohtuminen. Talloin koko-
naislimmonjohtumiskerroin k& = kiong + Krad-

3.1.1 Lammoénjohtumisyhtil6

Fourier'n 1. yhtdlon (Fourier 1816) mukaan lampdvuo ¢ véliaineessa on verran-
nollinen siina vallitsevaan lampotilagradienttiin:

dT

jossa verrannollisuuskerroin & on lammonjohtumiskerroin, 7" on lampdétila ja z on
pystykoordinaatti (positiivinen suunta alas). Limp6 johtuu negatiivisen gradien-
tin suuntaan, minka vuoksi yhtdlossa (2) on miinusmerkki. Fouriern 2. yhtédlon
mukaan l[Ampotilan muutosnopeus on verrannollinen ldampoéenergian muutokseen
valiaineessa (Stiiwe 2007):

oT q

pcpa = & (3)

Verrannollisuuden oikeanpuoleinen termi, lampodenergian muutos véliaineessa,
voidaan ajatella koostuvan airellisen yksiulotteisen kappaleen (pituus Az) ala-
pinnalla vallitsevan ldmpd&vuon ¢, A, ja yldpinnalla vallitsevan lampovuon ¢, ero-
tusosamédrdnd: =22 jossa Az 0. Verrannollisuuskertoimet p ja ¢, ovat va-
liaineen tiheys ja ominaislampokapasiteetti (vakiopaineessa); mitd suurempi kap-
paleen tiheys ja ominaislampokapasiteetti, sitd enemman tarvitaan lampoenergiaa
kappaleen lampotilan nostamiseen.

Sijoitetaan yhtilo 2 yhtdloon 3, jolloin

6T_(9(k:g—f)‘

Prar = o2 “)
Jos k on vakio, saadaan lampoyhtdlo homogeeniselle valiaineelle:
or k 0T
= (5)

U pe, 0
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Osamaaraa % kutsutaan diffusiviteetiksi, x, ja yhtdlod (5) lampoyhtaloksi. Yhta-
16 merkitsee lampotilan muutosnopeuden olevan verrannollinen lAmpotilaprofii-
lin kaarevuuteen, toisin sanoen ldmpotilaerot tasoittuvat siti nopeammin, mita
terdvempia ne ovat. Tilanteissa, joita geologiassa tutkitaan, %k ei yleensa ole va-
kio, vaan vaihtelee kivilaji- ym. vaihteluiden vuoksi paikan suhteen, eli viliaine
on epahomogeenista. Myos tiheys ja ominaislampokapasiteetti voivat vaihdella,
vaikkakin ndiden vaihtelut ovat huomattavasti lammonjohtavuuden vaihtelua pie-
nempid (Stiiwe 2007). Jos lammonjohtavuus on riippuvainen paikasta, £ = k(z),
niin yhtalosta (4) tulee

or 0 (k(z)8E) okor  o°T

pey o = ( (>az):__+k__ (6)
ot 0z 0z 0z 022

Jos halutaan huomioida lammonjohtavuuden ja ominaislampokapasiteetin riippu-

vuus lampétilasta, s.o. k = k(T') ja ¢, = ¢,(T), niin lampoyhtélo (5) saa muodon

(Carslaw ja Jaeger 1959)

T
89 1
O

missa kg on k:n arvo, kun 7" = 0.

Edelld lammonjohtumisyhtéloita on kisitelty vain yhdessa ulottuvuudessa. Diffe-
rentiaaliyhtdlo (5), jossa k£ on vakio ja suunnasta riippumaton, on kuitenkin li-
neaarinen, joten se voidaan yleistda helposti useampaan ulottuvuuteen. Kolmessa
ulottuvuudessa

(8)

or _ (T PT  PTY_
ot "\aaz "oy T a2) " T

Téassa tutkielmassa tarkastellaan jatkossa yksiulotteisia tapauksia.

3.1.2 Advektio

Advektiivisen ldmmonsiirron huomioimiseksi tulee ldmpoyhtéaloon (5) lisatd ad-
vektiotermi U %—Z:

orT o0*T orT

o "oz Ve ®

missd U, on véliaineen nopeus. Advektiolla voidaan huomioida esimerkiksi sedi-
mentaatio, jolloin véliaine liikkuu sidotun z-koordinaatin suhteen alaspéin, ja sen
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ylapinnalle ”syntyy” uutta valiainetta. Samoin eroosion tapauksessa viliaine liik-
kuu eroosionopeutta vastaavalla nopeudella U, ylospdin.

3.2 Kivien termiset ominaisuudet

Kivien ldmmonjohtavuus, ominaislampokapasiteetti ja tiheys ovat riippuvaisia
lampotilasta, paineesta ja kiven koostumuksesta. Limmonjohtavuus riippuu lisak-
si kiven rakenteesta.

3.2.1 Tiheys ja ominaislimpokapasiteetti

Kivien tiheys ja ominaislampokapasiteetti muuttuvat litosfaarin olosuhteissa ker-
taluokkaa vihemmain kuin lammonjohtavuus. Kiville tyypillisid 1ampolaajenemis-
kerroin- ja kokoonpuristuvuusarvoja ovat « = + (%5), 3 10 °K 'ja 8 =

+ (g—g) ;10 ''Pa ! (Stiiwe 2007). Toisin sanoen kiven tiheyden muutos 1am-
potilan ja paineen vaikutuksesta ovat vdhdiset. Téallaisilla arvoilla kiven viemi-
nen vakioldmpotilassa maan pinnalta paineeseen 1 GPa johtaa noin 0,01 % ti-
lavuuden muutokseen, ja kiven vieminen vakiopaineessa lampoétilasta 0 C lam-
potilaan 2000 C johtaa lampolaajenemisen myo6td n. 6 % tilavuuden muutokseen.
Nain ollen kiven tiheyteen vaikuttaa erityisesti sen koostumus. Tyypillisia tihey-
sarvoja ovat vaipan kiville 3250kgm 3, basaltille ja gabbrolle (merellinen kuori)
2950 kg m ? sekd mantereiseille syvéikiville 2650 . ..2800kgm 3 (Turcotte ja Schu-

bert 2002).

Kivien ominaislampokapasiteeteille tyypillisid arvoja huoneenlammosséa ovat 0, 60
0,90kJkg 'K ! (Cermék ja Rybach 1982). Yleisimpien kivilajien vilinen vaihte-
lu on pientd, mutta ominaisldmpokapasiteetti kasvaa yleensd merkittavasti lam-
potilan funktiona. Limpokapasiteetin ldmpotilariippuvuudelle on esitetty lukuisia
empiirisid polynomisovituksia, mutta Waples ja Waples (2004) esittavat lampoti-
lariippuvuudelle muista poiketen normalisoidun muodon

Cpn(T) =8,95 10 7% 2,13 10 °T% 4 0,00172T + 0,716 , (10)

jossa T' on lampotila ( C). Talloin ominaislampokapasiteetti lampotilassa 75, kun

CPn (TQ)
Cpn(T1)"

Yhtédlon (10) ennustaman ominaislampokapasiteetin virheeksi arvioidaan 0-10 %

ominaisldmpokapasiteetti lampotilassa 7; on tunnettu, on Cp(7Ts) = Cp(Th)

lampotilavalilla 0...1200 C. Klassista mekaniikkaa noudattavan Dulong-Petit'n
lain mukaan aineen ominaislampokapasiteetti vakiotilavuudessa on 3R moolia
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Kuva 2: Kvanttimekaanisten ilmididen vaikutus ominaislampdkapasiteettiin. Ku-
vaajassa MgO:n ominaisldmpdkapasiteetti lampaotilan funktiona: Korkeissa [dm-
potiloissa |ampatilariippuvuus noudattaa klassista Dulong-Petit'n lakia ja on liki
vakio, matalissa ldmpatiloissa kvanttimekaniikan huomioiva Debye-malli kuvaa

ominaislampdkapasiteettia paremmin. (Kuva mukaillen Matsui (1989))

kohden (Atkins ja de Paula 2006), jossa R on kaasuvakio. Dulong-Petit'n la-
ki ei kuitenkaan pade alhaisissa lampotiloissa (7' < 6p, jossa 6, on Debye-
ldmpétila), vaan ominaislaimpokapasiteetti noudattaa Debyen mallia (Kuva 2).
Debye-lampdétilan yldpuolella ominaislimpokapasiteetti on siis riippumaton ldm-

potilasta ja liki vakio.

3.2.2 Lammoénjohtavuus

Lammonjohtavuus vaihtelee tiheyttd ja ominaislampokapasiteettia voimakkaam-
min riippuen kivilajista ja lampoétilasta (Kuva 3). Kiven lammoénjohtavuuden maa-
rdad sen muodostamien mineraalien lAmmonjohtavuus sekd kiven rakenne. Kiven
lammonjohtavuus on suunnasta riippuvainen suure (Schon 2004), mikd johtuu
a) mineraalien ominaisuudesta johtaa ldmpoa eri kideakselien suunnassa eri voi-
makkuudella, b) mineraalien muodosta ja suuntauksesta kivessa (tekstuuri), seka
c) kivessa esiintyvista raoista, halkeamista yms. Naistd (c) on voimakkaasti pai-
neriippuvainen; raot ja halkeamat sulkeutuvat suhteellisen nopeasti paineen kas-
vaessa. Johtuen mahdollisesti voimakkaasta suuntauksestaan, ovat metamorfiset
kivet usein anisotrooppisia, kun taas syvékivet hyvinkin isotrooppisia. Anisotroop-

pisuussuhde
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Kuva 3: Esimerkki ldmmadnjohtumiskertoimen vaihtelusta kivilajin ja lampé&tilan
mukaan. Mukailtu: Beardsmore ja Cull (2001).

k
Ae =1, (1D

jossa k on lammonjohtavuus liuskeisuuden tai kerroksellisuuden suuntaan ja &
lammonjohtavuus sitd vastaan, saattaa gneisseille ja liuskeille olla jopa kaksi. Ker-
roksellisen kiven kerroksellisuuden myo6tédinen tai sitd vastaan olevan kokonais-
lammonjohtavuus voidaan arvioida yksittdisten kerrosten ldmmonjohtavuuksien
aritmeettisena ja harmonisena keskiarvona. Sekalaisista kappaleista muodostuvan
kiven kokonaislammonjohtavuus voidaan arvioida yksittdisten kappaleiden 1am-
monjohtavuuksien geometrisena keskiarvona (Beardsmore ja Cull 2001).

Konduktiivinen lammonjohtavuus kuoren ja ylédvaipan olosuhteissa (7' = 0...1600 C)
noudattaa riippuvuutta ky.,q /T (Cermék ja Rybach 1982), kun taas sitei-
lylammonjohtuminen noudattaa riippuvuutta suunnilleen k.4 T3mukaisesti.
Niinpd konduktio on vallitseva prosessi alhaisissa lampdétiloissa (< n.600 K)
(Beardsmore ja Cull 2001), jonka jilkeen sateilylammonjohtumisen osuus alkaa
kasvaa (800 Kelvinissd osuus on n. 1/4 kokonaislammojohtumisesta). Joiden-
kin maaséalparikkaiden kivien konduktiivisen lammonjohtavuuden lampétilariip-
puvuus saattaa kuitenkin olla olematon, tai limmonjohtavuus saattaa jopa kasvaa
lampétilan kasvaessa (Cermak ja Rybach 1982). Useimmat teoreettiset ja kokeel-
liset tarkastelut osoittavat, ettd alle 850 C lampoétilassa konduktiivinen 1dmmon-
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johtuminen on kdantden verrannollinen ldmpoétilaan (Gibert et al. 2005). Niinpa
patee yksinkertainen relaatio

ko

= 12
1+ BT’ (12)

kk’ond(T)

jossa B on materiaalikohtainen vakio ja k, limmonjohtavuus maan pinnan olois-
sa (Cermdk ja Rybach 1982). 600-800 K limpétilassa siteilylimmonjohtuminen
alkaa olla merkittdva tekiji, ja sen osuus kasvaa nopeasti. Kokonaislammonjoh-
tumiselle on saatu (Haenel ja Zoth (1973), Cermdk ja Rybach (1982) mukaan)
yleistetty relaatio

kE(T)=3,6 0,49 10 *T+0,61 10 °T?% 2,58 10 T°. (13)

Sateilylammonjohtumisen 7°-riippuvuus, jonka Clark (1957) ensimmaisend esit-
ti, ei kuitenkaan péde yleisesti kaikille mineraaleille, eikd etenkddn Fe?*-pitoiselle
oliviinille. Kivien konduktiivinen ldammonjohtumiskerroin on mitattavissa eri kivi-
lajeille laboratoriossa (esim. Beardsmore ja Cull (2001)), mutta siteilylammon-
johtumisen mittaaminen laboratorio-olosuhteissa on hankalaa johtuen tarvittavis-
ta korkeista lampotiloista ja naytekoosta; laboratorio-olosuhteissa (suuri ndytteen
sisdinen ldmpdotilagradientti) esiintyy niin kutsuttua suoraa siteilylammonjohtu-
mista diffusiivisen sateilylammonjohtumisen lisdksi. Vaipan olosuhteissa (pienet
lampotilagradientit) suoraa sateilylammonjohtumista sen sijaan ei esiinny (Hof-
meister 2005; Hofmeister et al. 2007). Diffusiivisessa siteilylammonjohtumisessa
kuuma kide emittoi fotonin, jonka viereinen lammin kide absorboi, ja emittoi sit-
ten edelleen omaa lampotilaansa vastaavalla taajudella. Tdma vaatii nk. optisesti
tihedt olosuhteet. Suorassa séteilylammonjohtumisessa kiteen emittoimat fotonit
kulkevat pitkdn matkan ilman merkittdvaa vaimenemista, kunnes emittoituvat kyl-
maan kiteeseen, josta ei endd tapahdu uutta emissiota. Tdma prosessi puolestaan
vaatii optisesti harvat olosuhteet. Johtuen séteilylammonjohtumisen kaksimuotoi-
sesta luonteesta sekd lampotila- ja sateilytaajuusriippuvuudesta on kokeellisten
lammonjohtumismittausten tulosten jakaminen konduktiivisen ldmmonjohtumi-
sen ja sateilylammonjohtumisen osuuteen osoittautunut hankalaksi, ja sateilylam-
monjohtumisen merkitys ja prosessit vaipan olosuhteissa yhd osin hamaéaran pei-
tossa. Sateilylammonjohtumista osittain lapinédkyville materiaaleille ei voida mal-
lintaa pelkilld k,,q  T3-riippuvuudella, silld se olettaa absorptiokertoimen ole-
van riippumaton ldmpdétilasta ja séteilyn taajuudesta. Suoran siteilylammonjohtu-
misen mallintamiseksi kokeellisten tulosten perusteella tulisi huomioida néaytteen
koko, absorption taajuus- ja lampétilariippuvuus sekd mittalaitteistokontakteista
johtuvat variaatiot (Hofmeister 2007). Hofmeister et al. (2007) esittaviat malle-
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Kuva 4: Graniittindytteen limmdnjohtavuuden ja diffusiviteetin muutos paineen
funktiona. Mukailtu: Seipold (1992).

ja, joilla voidaan laskea eri materiaalien séteilylammonjohtumiskerroin 1ampoti-
lan funktiona. Niiden kayttd vaatii kuitenkin tietoa véliaineen optisista ominai-
suuksista (taittumiskerroin, absorptiokerroin, raekoko), joiden arviointi mahdolli-
sille vaipan materiaaleille on hyvin hankalaa. Tassa tutkielmassa on pidattaydytty
kayttimaan kirjallisuudesta etsittyja eri kivilajeille eri lampétiloissa (0—1400°C)
mitattuja kokonaislammonjohtumiskertoimia.

Lammonjohtavuus riippuu myds paineesta (Cermdk ja Rybach 1982), koska paine
sulkee nopeasti kuoressa alaspdin mentdessia lammonjohtavuutta alentavat raot ja
huokoset, ja koska paineen kasvattaessa tiheyttd, myos lammonjohtavuus kasvaa.
Lidmmonjohtavuuden riippuvuus tiheydestd on muotoa k(p) = ko(1 + Ep), jossa £
on vakio (Seipold 1995). Koska tiheyden riippuvuus paineesta on kuitenkin pie-
ni, ei limmonjohtavuuskaan kasva tdman takia merkittavasti. Ensimmaiselld 100
MPa:n paineen nousussa ldmmonjohtavuus voi kasvaa jopa 10 % rakojen ja huo-
kosten sulkeutumisen johdosta, mutta pysyy tdmaén jidlkeen suhteellisen vakiona
(esimerkiksi Kuva 4).

3.2.3 Sisdinen lamméntuotto

Jos viliaineessa, jossa lampo siirtyy, on sisdistd lammontuottoa, tulee tdmé huo-
mioida lampoyhtélossa (5). Geologisissa prosesseissa olennaisia sisdisen lammon-
tuoton muotoja ovat radioaktiviisten aineiden hajoamisesta syntyva lampo6 A, .4,
kemiallisissa prosesseissa syntyvd lamp6 A, sekd mekaaninen ldmmontuotto
Apner- Valiaineen lampotilan muutos sisdisen lammontuoton johdosta aika- ja tila-
vuusyksikkod kohden on (Stiiwe 2007):
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Taulukko 1: Lampoa tuottavien radioaktiivisten isotooppien puoliintumisajat
ja konsentraatiot eri ldhteissd nykypdivana (Turcotte ja Schubert 2002) seka
ldmmontuotot (Stiiwe 2007).

238U 235U 232 40K

Puhtaan yksi-isotooppisen aineen limméntuotto (Wkg=1) 9,46 10~° 56,9 107° 2,64 107° 2,92 10~°

Puoliintumisaika ¢, (Ga) 4,47 0,704 14,0 1,25
Kondriittien keskimaardinen konsentraatio (ppb) 7,9 0,057 29 67
Keskimddrdinen kuoren konsentraatio (ppb) 1400 10 5600 1700
Koyhtyméton (fertiili) vaippa (ppb) 31 0,22 124 37
dT A
& ooy (9
t PCp

jossa A = A,qq+ Akem + Amer 0N sisdinen kokonaislammontuotto. Tdméa huomioo-
nottaen saadaan lampoyhtdlé muotoon

2

pcpaa—j]; = k‘g?j; + A. (15)
Erityisesti kiven ominaisuuksiin liittyvd ldmmontuoton muoto on radiogeeni-
nen ldmmontuotto. Sen m&arda kontrolloivat radioaktiivisten aineiden maéara,
joka taas riippuu kivilajin koostumuksesta. Kivissd essintyvistd radioaktiivisten
alkuaineiden isotoopeista merkittavimmat lammontuoton kannalta ovat U-238
(99,28 paino-% kaikesta luonnossa esiintyvastd uraanista), U-235 (0,71 p-%), Th-
232 (100 p-%) ja K-40 (0,0119 p-%) (Turcotte ja Schubert 2002). Ndiden konsent-
raatiot kivissd ovat pienet (Taulukko 1), mutta niiden tuottama lamp6 on kuiten-

kin merkittava geologisessa mittakaavassa.

Radioaktiivisten aineiden méara pienee hajoamisen myotd yhtalon

N(t) = Noe M = Nye 12/t (16)

mukaisesti, missd N on tdlla hetkella jaljella olevien nuklidien lukuméaara, N, on
nuklidien lukumaara alussa (¢ vuotta sitten), A on kullekin isotoopille ominainen
hajoamisvakio ja t,, on kullekin isotoopille ominainen puoliintumisaika (a). Ha-
joamistapahtumien maéara siis vihenee, ja siten my6s lammontuoton méaira va-
henee ajan myota. Jarjestelemailld yhtdlo (16) uudelleen, saadaan laskettua suh-
de Ny/N;. 1,9 Ga sitten **8U:n mééra on ollut 1,3-kertainen, *°U:n mééra 6,5-
kertainen, #**Th:n maara 1,1-kertainen ja 4° K:n mééré 2,9-kertainen. Niinpa ny-
kyddn vahemmaén merkitykselliset isotoopit 2*°U ja ** K ovat olleet tuolloin tirkeé
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Kuva 5: Vaipan radioaktiivisten isotooppien keskimaardinen |ammontuotto eri
aikoina. Laskennassa on kaytetty Taulukon 1 arvoja.

osa maan sisdista lammontuottoa. Yhtalossa (17) nuklidien lukuméaéara N voidaan
korvata suoraan konsentraatiolla, jolloin kaikkien ndiden isotooppien yhteislam-
montuotoksi ¢ vuotta sitten saadaan (Turcotte ja Schubert 2002)

H(t) =0,9928CF H”** exp (tIn2/t;?*) + 0,0071C5 H”** exp (tIn2/t},>*)
+ Co"H™ exp (tIn2/t},") 4+ 0,000119C H** exp (tIn2/t5;,*) , (17)

jossa H = A/p on lammontuotto painoyksikkod kohden, C} on aineen nykyinen
konsentraatio kivessa (CY*® = 0,9928CY, C¥?% = 0,0071CY) ja H* puhtaan yksi-
isotooppisen aineen ldimmontuotto painoyksikkod kohden. Konsentraatioiden (U
ja Th: ppm, K: p-%) ja kiven tiheyden funktiona lamméntuotto (uWm 3) voidaan
esittdd muodossa (Cermak ja Rybach 1982)

H =10 °p(9,520y + 2,56C7), + 3,48CK). (18)

Yhtdlon (17) kuvaajasta (Kuva 5) ndhdéan, ettd vaipan radiogeeninen kokonais-
lammontuotto 2,0 Ga sitten on ollut noin 1,6-kertainen nykyiseen verrattuna,
ja 1,6 Ga sitten noin 1,4-kertainen. Koska méaarasuhteet kalium/uranium ja to-
rium/uranium pysyvét liki samoina eri kivilajeissa (Turcotte ja Schubert 2002),
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voidaan yleistden arvioida, ettd radiogeeninen limmontuotto kaikissa maan kivis-
sa on ollut noin 1,5-kertainen aikavalilla 2,0-1,6 Ga sitten.

4 LITOSFAARIN LAMPOTALOUS

Yleisesti litosfaarilla tarkoitetaan maapallon lujaa ulointa elastista kuorta, joka
peittda alempaa, heikkoa ja virtaamiskykyistd astenosfdiria (Anderson (1995) ja
sen viitteet). Astenosfddri yhdistetddn toisinaan seismiseen alhaisen nopeuden
kerrokseen (IVZ, low velocity zone), joka aiheutuu vaipan osittaisten sulien esiin-
tymisestd. Sen syvyys vaihtelee huomattavasti: Merellisen litosfadrin kohdalla se
sijaitsee yleensa syvyydelld 20-50 km:std noin 220 km:iin, ja kratoneiden alla se
saattaa alkaa 150 km:n alapuolelta ja jatkua aina 400 km:n alapuolelle. Vastaavas-
ti astenosfidrid peittdva suuren nopeuden kerros (LID) vastaa télloin litosfaaria.
LID:n ja elastisesti kayttaytyvian ylemman kerroksen pohja sekda 600°C:n isotermi
nayttavat kaikki maarittelevan rajakerroksen vahvan, elastisen, hauraan ja suuren
seismisen nopeuden omaavan materiaalin sekd heikon, duktiilin ja alhaisen seis-
misen nopeuden omaavan materiaalin vélilla. Reologisten merkittdvien muutosten
tapahtuminen noin 600°C:n isotermin kohdalla antaa syyn olettaa, etté litosfaa-
rin maarittelee lampotilariippuvainen faasimuutos tai muutos mineralogiassa. Li-
tosfaari voidaan siis méaéaritelld useimmissa tapauksissa termisesti. Tima litosfaa-
rin madrittely ei kuitenkaan vastaa toista termistd maaérittelyd, jonka mukaan li-
tosfadri on maan uloin kuori, jonka lampotilagradientti on konduktiivinen ("the
outer shell of the Earth where there is a conductive temperature gradient” (White
1988)), vaan jalkimmadinen madrittely vastaa itse asiassa nk. termistéd rajakerros-
ta (TBL, thermal boundary layer), jonka alapinnan maérittelee noin 1300°C:n po-
tentiaalilimpotila. Termien rajanveto ei kuitenkaan ole kirjallisuudessa tarkkaa,
ja usein termiselld litosfaarilld ja TBL:1la tarkoitetaan samaa. Tassa tutkielmas-
sa rakennettavassa litosfadrin mallissa tarkastellaan pad&dosin ensimméisen maa-
ritelmédn mukaista termistd litosfadrid ja siind tapahtuvia ilmioitd, mutta lasken-
nallisista syisté sisallytetddn myos alemmas ulottuva méaratyn paksuinen litosfaa-
ri, jossa vallitsevaksi laimmonjohtumismuodoksi oletetaan konduktiivinen lammon
johtuminen (=TBL). Globaaleissa arvioissa prekambrisen litosfaarin termisen ra-
jakerroksen syvyydeksi on arvioitu 70-350 km ja Fennoskandian kilven alueella
yli 200 km (Artemieva ja Mooney 2001). Kukkonen et al. (2003) arvioivat vai-
pan ksenoliittien (100-230 km syvyydeltd) seismiseen ja reologiseen aineistoon
korreloidun termisen mallin sekd ksenoliittien P-T-méaaritysten ja petrografian pe-
rusteella, ettei Fennoskandian kilven alaisessa vaipassa esiinny osittaista sulamista
250 km:n yldpuolella eika kilven keskiosien kohdalla luultavasti ollenkaan vaipan
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Mekanismi Geologinen prosessi Geologinen merkitys | Tarkasteltava suure ‘
konduktio suuri teg =1*/K
advektio fluidit harvinaista
magma intruusiot suuri
kuoren altakasvu suuri Pe=ul/k
kivet €roosio suuri
deformaatio suuri
lammontuotto | radioaktiivinen suuri
mekaaninen ei tiedossa
kemiallinen sulaminen suuri H tA t
dehydraatio pieni
kiintea-kiintea mitaton

Taulukko 2: Litosfaarin lampétalouteen vaikuttavat prosessit sekd niiden geo-
loginen merkitys, Stiwe (2007) mukaan.

osittaisen sulan kerrosta. Talloin 250 km:n yldpuolella koko sijaitsevan kerroksen
voidaan olettaa edustavan TBL:4a.

4.1 Lammonsiirtymistavat ja termiset rajapinnat litosfaérissa

Litosfaari voidaan ajatella maapallon kivikehdn uloimmaksi kuoreksi, jonka kaut-
ta vaippa jaahtyy avaruuteen. Talloin sen yla- ja alareuna muodostuvat litosfaari-
astenosfddri- sekd ilmakeha-litosfiadri -rajapinnoista. Litosfdirin lampotalouden
kannalta merkityksellistd ovat ndiden rajapintojen kautta litosfaariin ja siitd ulos
kulkevat lampovuot, seka litosfadrin sisdinen lammontuotto. Mikali litosfaari on

termisessa tasapainossa, eli sen lampotila ei muutu ajan suhteen, on voimassa

Qas + AkL = Qpinta; (19)

missd ¢,s on astenosfadrista litosfadrin tuleva lampovuo, gpin, ldmpovuo litosfaa-
ristd ilmakehdan (pintalimpdvuo), A, litosfadrin keskimédirdinen kokonaislam-
montuotto yksikkotilavuutta kohden ja L litosfaarin paksuus. Jddhtymisen nopeu-
teen vaikuttavat litosfadrin sisdiset prosessit: lammonsiirtymismekanismit sekd si-
sdisen lammontuoton maarad. Taulukossa 2 on esitetty yhteenveto eri lampotalou-
teen vaikuttavista prosesseista sekd niiden merkityksesta litosfaarissa.

Vaippa lammittda litosfadria siind syntyvan radiogeenisen lammon seka siihen ja
ytimeen maapallon muodostuessa varastoituneen ldmmon ja potentiaalienergian
avulla (Turcotte ja Schubert 2002). Litosfiaarin alaisen vaipan ldmp6vuon on ar-
vioitu vaihtelevan globaalisti hiukan alle 10 mWm 2:std yli 40 mWm 2:een (Arte-
mieva ja Mooney 2001), Fennoskandian kilven kohdalla yleisesti alle 20 mWm 2.
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Kukkonen ja Peltonen (1999) sekd Kukkonen et al. (2003) ovat vaipan ksenolii-
teistd tehtyjen paine-limpdétila-arvioiden perusteella méaarittdneet Fennoskandian
kilven keskialueen vaipan limpovuoksi 11  4mWm 2 (kimberliittipiippujen koh-
dalla).

Pintalampo6vuot mantereilla proterotsooisilla alueilla ovat keskiméérin 58 24 mWm 2
(10) ja arkeeisilla alueilla 52 26 mWm 2 (Pollack et al. 1993). Pintalamp6vuo on
suurempi nuoremmilla manneralueilla, mikéd voi aiheutua eroissa vaippaldmpo-
vuossa, mutta mihin vaikuttaa myo6s merkittavasti lampoa tuottavien alkuainei-
den sopeutumattomuus magmaattisissa systeemeissa ja tadten ajautuminen osittai-
siin suliin, kuoren ylempiin kerroksiin ja nuorempiin muodostumiin. Mitatut pin-
taldmpovuoarvot Itd-Suomen arkeeisilla ja ohuen proterotsooisen kerroksen peit-
tamilla alueilla ovat valilla 22 39 mWm 2 (Kukkonen 1989, 1993). Pintalampo-
vuoarvot tulee korjata menneiden ilmastonvaihteluiden vaikutusten huomioimi-
seksi (Birch 1948): Pintalampoétilan muutokset heijastuvat myos kallioperdn 1am-
potilaan sitd syvemmalle, mitd pidempiaikaisia ne ovat, ja taten myos lampéovuo-
arvoihin. Fennoskandian alueella vaikuttaneet pleistoseenin jadkaudet ovat Fen-
noskandian kilven keskiosissa ja itdosissa (Karjala) muokanneet lampovuoarvo-
ja 5mWm 2 noin kilometrin syvyydell4, ja joillain (ilmeisesti jadn peittamétto-
milla) alueilla alentaneet lampdvuoarvoja jopa 15 25mWm 2 (Kukkonen et al.
1998). Veiksel-jaatikoitymisen aiheuttama muutos pintaldampoévuossa nakyy lam-
povuoarvojen kasvuna noin 35:std 50:een mWm ? siirryttdessa pinnalta syvyyteen
1-3 km (Kukkonen ja Joeleht 2003).

Pintalampdtilan jaksollisen vaihtelun (sinimuotoiseksi oletettu paivittdinen, vuo-
sittainen, jddkausivaihtelu, jne.) aiheuttama lampotilan poikkeama 7j normaalista
keskiarvosta syvyydelld z on

Ty =Toe “sin(wt  €2); w=2n/P, e =+/7/Pk (20)

jossa T on pintaldmpotilan muutoksen puoliamplitudi, P vaihtelun periodi, « va-
liaineen diffusiviteetti, ja ¢ aika (Beardsmore ja Cull 2001). Efektiiviseksi aallonpi-
tuudeksi méaaritelladn se maanpintaa ldhinna oleva syvyys, jossa lampotilan vaih-

telu on samassa vaiheessa pintaldmpotilan vaihtelun kanssa. Téalloin ez = 2, ja

2
tepp = 27m)e = ——— = 4nPk. 21)

V7/Pk

Talla syvyydelld maanpinnan ldmpotilan vaihtelun aiheuttama héirio6 7, on

Toe “eif =The ?™ = T,0,0019. T4td syvemmalld maanpinnan jaksollisten 1ampoti-
lavaihteluiden aiheuttamien lampotilahéiriiden voidaan katsoa olevan merkityk-
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Kuva 6: llman lampétilan vuodenaikaisvaihtelun aiheuttama lampdtilah&irio kal-
lioperdssd. Lampatila pinnalla vaihtelee 10 C tasaisen jaksollisesti.

settomid. Esimerkiksi vuosittainen lampotilavaihtelu Suomessa (7, 20 C/2, P =
la, x  107%m2s™!) ulottuu noin 20 metrin syvyyteen (Kuva 6), kun taas jii-
kausien (P 100 ka) valisen ilmastonvaihtelun vaikutus ulottuu noin 6 km syvyy-
teen. Tama paleoklimatologinen korjaus on olennainen limpovuomittausten kor-
jaamiseksi, jotta saadaan arvioitua hairiintyméattoméan pintalimpovuon arvoja ja
sitd kautta realistisia reunaehtoja litosfaarin termisen kehityksen mallintamiseen.

4.1.1 Konduktiivinen vs konvektiolimménsiirto

Lammon johtuminen sdteilemalld on merkittdva tekija korkeissa (g 800 C) lampo-
tiloissa (Kappale 3.2.2). Téllainen lampdotila saavutetaan ylavaipan olosuhteissa,
joissa ei kuitenkaan vield esiinny vaipan vapaata konvektiota. Alemmissa [Amp6-
tiloissa (kuoren olosuhteissa) lammonjohtuminen on konduktiivista. Limmonjoh-
tumisen ajallinen mittakaava ¢., = [*/x kuvaa aikaa, jossa kappaleeseen (koko-
luokkaa [) kohdistettu terminen héirio (esimerkiksi vaipan lampovuon muuttumi-
nen) tasoittuu (Beardsmore ja Cull 2001). Kuorelle I  50km, x 107 %m?2s7!,
joten t.,, 80 Ma. Kymmenien miljoonien vuosien aikavalilla konduktio on siis
merkittdva prosessi, joka vaikuttaa koko kuoren (ja litosfadrin) mittakaavassa.
Sen sijaan fluidi- ja magmaattinen toiminta harvoin ulottuu lapi koko kuoren
tai litosfadrin, eivatka yksittaisind tapahtumina jatku yhté pitkia ajanjaksoja. Tar-
kastelemalla yksinkertaisesti intruusion (A7; ymparistoddn ldmpimampi) muka-
naan tuoman lAmmon ja kiteytyessddn vapauttavan latentin ldmmon maédraa
Q: = (cAT; + S)pV; sekd sen aiheuttamaa ldmpotilan kasvua ymparistossadn
ATy = W havaitaan, ettd ympariston lampotilan kasvu, jos solidus-
lampotilaa ei ylitetd, on keskimiarin tyypillisilld kivien termisilld parametreilld
(c 1kJkg'K™!, S = 320kJkg™!) noin 410°C, jos intruusio on 500°C ympé-
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rist6ddn lampiméampi, ja lammittdva vaikutus ulottuu ymparistoon intruusion ti-
lavuuden kokoiselle alueelle (V; = V,,,,). Jos tarkastellaan intruusiota kymmen-
kertaisesti suuremman ymparistén (V; = %Vymp) kokemaa keskimaéaaraistia 1am-
potilan muutosta, mika vastaa kilometrin halkaisijaltaan olevan intruusion vaiku-
tusta noin 3 kilometrin séteelld, saadaan kuitenkin AT,  75°C. Yksittdisten
intruusioiden lammittdva vaikutus voi siis olla huomattava, mutta on litosfairin
mittakaavassa paikallinen, ja perustuu suurelta osin kiven suureen sulamislam-
poon. Nain ollen intruusion kyky nostaa lahiympériston lampotilaa on merkitta-
va, mutta kyky aiheuttaa sulamista ympariston kivissd on pienempi, silla siihen
tarvittava lampo on huomattavan suuri. Lisdksi intruusion aiheuttama kontakti-
metamorfoosi on yleensa luonteeltaan endoterminen (katso Kappale 4.2.3), mika
kuluttaa intruusion mukanaan tuomaa lampoa.

Vaikka [dmmon konduktiviinen johtuminen on vallitseva lammon siirtymistapa li-
tosfadrissd, myos advektiivinen lJammon siirtyminen on yleistd. Advektiota esiintyy
fluidien siirtymisessd, magmojen intrudoitumisessa ja kuoren altakasvussa (engl.
magmatic underplating) seka kivien erodoitumisessa ja deformaatiossa. Naiden
merkityksen suuruus tulee arvioida tapauskohtaisesti. Arvion advektioilmitiden
vaikutuksen merkityksestd voi saada Peclet'n luvun Pe = ul/k avulla, jossa u on
advektionopeus, [ advektion mittakaava ja « diffusiviteetti. (Stiiwe 2007) Peclet'n
luku kuvaa konvektiivisen lammonsiirtymisen méardan suhdetta konduktiivisen
lammonsiirtymisen maaraan. Esimerkiksi eroosion merkitystd kuoren mittakaa-
van lammonsiirtoon voidaan arvioida: Oletetaan eroosionopeudeksi 200 m/Ma ja
kiven keskiméaaraiseksi diffusiviteetiksi k = 10 ®ms 2. [ = 50 km. Peclet'n luvuksi
saadaan 0,3, eli eroosion advektiivinen vaikutus on merkittavéa, joskin konduktii-
vinen lammonsiirto on hallitseva prosessi.

Fluidien osalta merkittdva rooli on kiven permeabiliteetilla, joka sallii konvek-
tion syntymisen kiven huokosissa, jolloin advektionopeus u kasvaa ja siten myos
Peclet'n luku kasvaa. Nesteen vapaan konvektion esiintymistd huokoisessa valiai-
neessa, jota lammitetddn alhaalta pdin, voidaan tarkastella Rayleigh’n luvun, Ra,
avulla (Turcotte ja Schubert 2002):

_ Ppgase s Ko(Ty - To)

R
a .

: (22)

missd A on konvektion aallonpituus, p; on nesteen tiheys, g painovoiman kiihty-
vyys, ay nesteen lampoélaajenemiskerroin, c,; nesteen ominaisldmpokapasiteetti,
K permeabiliteetti, b tarkasteltavan kerroksen paksuus, (7} 7Tp) lampoétilaero tar-
kasteltavan kerroksen vélilla, i dynaaminen viskositeetti ja k,, huokoisen aineen
lammonjohtavuus. Rayleigh’n luvun kriittinen arvo
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Kuva 7: Eri paksuisten kerrosten maksimilampatilagradientit, joilla konvektiota
ei synny, permeabiliteetin funktiona (1d = 10 ?m?).

m>2+”2]2
A
(2z 2
A

kertoo, kuinka suuri Ra voi olla ennen kuin konvektio alkaa annetulla aallon-

Ra., = [( (23)

pituudella . Kriittiselld arvolla on minimiarvo, kun A\ = 2b: Racrmin 39, 5.
Jos Rayleigh’n luku ylittda tdmaéan, konvektio huokoisessa viliaineessa alkaa, ja
oletus puhtaasti konduktiivisesta lammonsiirrosta ei pidd paikkansa. Jos olete-

taan vedelle tyypilliset arvot p = 1000kgm 3, ay = 10 K ', u =1 10 *Pas,
cpr = 4200 Jkg 'K 1, kivelle k,, = 3Wm 'K !, ja Ra < 39,5, saadaan

T T 2.9 10 1

0 T 2 . (24)

b Kb?

Taman avulla voidaan arvioida tietyn paksuiselle kerrokselle maksimildmpdtila-
gradientti, milld konvektiota ei viela tapahdu, kun kiven permeabiliteetti tunne-
taan (Kuva 7). Kuolan SG-3 ja Saksan KTB -syvdkairareikien kivindytteistd (sy-
vyyksilta 3,6 ja 8-11 km) tehdyt permeabiliteettimittaukset osoittavat, etti kivien
permeabiliteettien kokoluokka vaihtelee valilla 10 17...10 *>m? paine-lampoti-
laolosuhteissa 30-150 MPa, 20...600 C (Zharikova et al. 2003). Naméa ovat
laboratorio-olosuhteissa tehtyja mittauksia, joten on mahdollista, ettd muodostu-
masta poistettaessa (paineen aleneminen) kairaniytteeseen syntyvyt mikrorakoi-
lu nostaa mitattuja permeabiliteettiarvoja. Kuolan syvikairareika sijaitsee Fennos-
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kandian kilven koillisosassa ja ulottuu arkeeisessa pohjassa noin 12 km syvyyteen
lapaisten padllimmaisen metavulkaniiteista koostuvan proterotsooisen kerroksen.
Suurimmat permeabiliteettiarvot esiintyviat matalissa ldmpotiloissa (100 C).
Kokoluokkaa 10 '"m? olevia permeabiliteettiarvoja mitattiin padsaantoisesti al-
le 80 MPa:n (n. 3 km) paineolosuhteissa. Jotta fluidien konvektio normaaligeo-
termin vallitessa alkaisi muutaman kilometrin paksuisessa kerroksessa, tulisi per-
meabiliteettiarvojen olla kaksi kertaluokkaa suurempia (Kuva 7). Suuremmissa
paineolosuhteissa permeabiliteettiarvot ovat vield pienempia ja lampotilagradien-
tit loivempia, joten olosuhteet konvektion alkamiselle ovat huonommat. Lam-
mon siirtyminen advektiolla saattaa joissain tilanteissa olla merkittdvaa ylakuo-
ressa, mutta keski- ja alakuoressa permeabiliteettiarvot eivit johda merkittavdan
advektiolammonsiirtoon (Manning ja Ingebritsen 1999). Suomen kallioperasta
tehdyt in situ permeabiliteettimittaukset (Niemi (1994), Kukkonen (1998) mu-
kaan) osoittavat, ettd permeabiliteettiarvot ylittdvat 1 10 ® m?:n vain kalliope-
ran ylimmassa 200 metrissd, mutta putoavat nopeasti syvyyden kasvaessa arvoi-
hin1 10 *...1 10 '®m?. Fennoskandian kilven keskiosista kairarei’istd tehdyt
lampovuomittaukset osoittavat 5 10mWm 2 vertikaaleja lampovuovaihteluita
(Kukkonen 1988), joiden aiheuttajaksi voidaan ajatella fluidien kiertoa kalliope-
rassid. Bodrin (1994) tekemien numeeristen konvektiomallien mukaan lammon
siirtyminen on kuitenkin olennaisesti ottaen konduktiivista permeabiliteettiarvo-
jen ollessa 1 10 'm? tai alle. Mallia sovelletiin seismisen SVEKA-luotauslinjan
(Korsman et al. 1999) kohdalla. Lisdksi Kukkonen (1998; 1995) esittavit, etta sy-
vyyden myota kasvava kalliopohjavesien suolaisuus estdd konvektion syntya, ja
mikéli konvektiota esiintyisi, sen tulisi ndkyd maanpinnan ldmpovuoarvoissa noin
10 km periodillisella horisontaalivaihtelulla (konvektiosolun kokoluokka), mutta
tallaisia vaihteluita ei ole havaittu.

Litosfaarin kokomittakaavassa liammonsiirtoa voidaan pitda konduktiivisena, mut-
ta fluidikonvektiolla voi olla vaikutuksia pienemmassa mittakaavassa. Merkitta-
van fluidikonvektion mahdollisuus esiintyy ylityontotilanteessa ylityontyvan laa-
tan pohjassa, jossa lampotilagradientit ovat hetkellisesti erittdin suuria, ja jossa al-
le jaavan kratonin paille on sedimentoitunut vesipitoisia huokoisia sedimentteja.
Jos ylityontyvan laatan lammittava vaikutus on tarpeeksi suuri, voi niissa sedi-
menteissd esiintyd dehydraatiosulamista, tai vapautuvat fluidit voivat alentaa ym-
périston kivien sulamislampotilaa tarpeeksi osittaisen sulamisen tapahtumiseksi.
Talloin voi tulla kyseeseen my6s ldmmon siirtyminen ylemmaéksi kuoressa intru-
doituvan magman mukana.
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4.2 Litosfaarin sisiinen lammaontuotto

Litosfadrin sisdiseen lammontuottoon kuuluvat radiogeeninen lammontuotto (Kap-
pale 3.2.3), mekaaninen lammontuotto ja kemiallinen lammontuotto. Radiogeeni-
nen lammontuotto on naista tarkein, silla se on vaikuttanut koko maapallon histo-
rian ajan suuressa osassa maapalloa (vaippa, kuori). Kaksi jalkimmaista prosessia
ovat paikallisia ja geologisessa mittakaavassa yleensa lyhytaikaisia.

4.2.1 Radiogeeninen lamméntuotto

Radioaktiviinen lammontuotto yksikkotilavuutta kohden on vaipassa noin sadas-
osa kuoren radiogeenisistd [ammontuottoarvoista, silld aksessorisissa mineraaleis-
sa (apatiitti, titaniitti, monatsiitti, zirkoni) esiintyvat uraani ja thorium ovat suu-
ren atomikokonsa vuoksi useimpien mineraalien kiderakenteeseen sopeutumatto-
mia alkuaineita ja pyrkivat differentioitumaan myohéén kiteytyviin suliin (Faure
ja Mensing 2005). Tamén ja maapallon historian ajan jatkuneen kuoren uudel-
leenmuokkauksen seurauksena ne ovat konsentroituneet kuoreen niin, ettd happa-
mien kivilajien lammontuottoarvot ovat yleensd emaéksisid korkeampia. Sediment-
tikivien lammontuottoarvot riippuvat huomattavasti niiden alkuperastd, ja sama
patee myos metamorfisille kiville, joskin metamorfoosiasteen noustessa lammon-
tuottoarvot yleensa laskevat (Taulukko 3). Kaliumin radioaktiivisuus on vahaista
uraaniin ja thoriumiin verrattuna, mutta sen yleisyys kuoressa tekee siitd merkit-
tdvan radiogeenisen lammon ldhteen. Noin 80 % maan pinnalle tulevasta lampo-
vuosta on perdisin kuoren ja vaipan radiogeenisistd lampolahteista (Stiiwe 2007).
Vaikka radiogeenisten lammonlédhteiden konsentraatio kuoressa on vaippaa suu-
rempi, on vaipassakin syntyvan radiogeenisen lammon merkitys suuri, noin 40 %
kokonaispintalampovuosta, johtuen vaipan suuresta tilavuudesta. Radiogeenisel-
14 lammontuotolla on siis hyvin suuri merkitys maapallon ldmpdtaloudessa. Sen
maara on maapallon alkuaikoina ollut nykyistdkin suurempi (Kuva 5), joten silla
on mitd luultavimmin ollut vaikutusta muun muassa mantereiden nopeaan muo-
dostukseen arkeeisena aikana sekad niaiden mantereiden poikkeavaan kivilajikoos-
tumukseen (paljon tonaliittisia ja trondhjemiittisia syvékivid) nuorempiin mante-
reisiin verrattuna (Abbott ja Hoffman 1984).

Monilla alueilla havaittu lineaarinen korrelaatio maanpinnan lampé6vuon ja lam-
montuoton valilla synnytti kasitteen ldmpovuoprovinsseista (Roy et al. 1968), joilla
patee relaatio

qo = qm + Ao D, (25)
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Kivilaji / Metamorfoosiaste ‘ U, ppm ‘ Th, ppm ‘ K,% | Th/U ‘ K/U 10* | A, pWm—3
Graniitti (ryoliitti) 3,9 16,0 3,6 4,1 0,9 2,45
Granodioriitti (dasiitti) 2,3 9,0 2,6 3,9 1,1 1,48
Dioriitti, kvartsidioriitti (andesiitti) 1,7 7,0 1,1 4,1 0,7 1,08
Gabro (basaltti) 0,5 1,6 0,4 3,2 0,8 0,309
Peridotiitti 0,02 0,06 | 0,006 3,0 0,3 0,0117
Duniitti 0,003 0,01 | 0,0009 3,3 0,3 0,00188
Vihreéliuske- / alhainen amfiboliittifasies 3,5 26,5 3,4 7,57 0,97 3,15
Korkea amfiboliittifasies 1,2 9,4 2,0 7,83 1,67 1,18
Alhainen granuliittifasies 0,9 4,1 2,1 4,65 2,33 0,732
Korkea granuliittifasies 0,4 0,9 2,9 2,25 7,25 0,447

Taulukko 3: Lampo3 tuottavien alkuaineiden keskimé&araisten pitoisuuksien ja

l&mmdntuottoarvojen vaihtelu kivilajin emadksisyyden ja metamorfoosiasteen mu-
kaan. (Rybach 1988)

jossa qo on lampovuo maan pinnalla, ¢,,on vaipasta tuleva lampovuo, A, on pin-
nan lammontuotto ja D on kuoren ldmpoatuottavien aineiden syvyysjakaumaan
liittyva vakioparametri, tyypillisesti noin 10-15 km (vertaa kappale 4.3). Lachen-
bruch (1970) ehdotti lammontuoton jakaantumiselle kuoressa eksponentiaalises-
ta vaimenemista syvyyden funktiona — mika pitdisi yhta havainnon kanssa, etta
radiogeenistd lampoa tuottavat alkuaineet pyrkivat konsentroitumaan ylos pain
kuoressa. Kuitenkaan lineaarisen korrelaation ldmpovuon ja lammontuoton valil-
la antama kuva eksponentiaalisesta lammontuoton vaimenemisesta ei pida todel-
lisia kuoren (kolmiulotteisia) yksikoita tarkasteltaessa paikkaansa, eikd todisteita
lammontuoton eksponentiaalisesta vaimenemisesta ole havaittu (Beardsmore ja
Cull 2001; Jaupart ja Mareschal 2007), pdinvastoin: Kuolan SG-3 syvékairareidsta
tehdyt mittaukset osoittavat Iimmontuoton vahvaa riippuvuutta kivilajista, ja kai-
rareidssd ldmmontuotto itse asiassa voimistuu mentdessd alaspdin proterotsooi-
sesta arkeeiseen kuoreen (Arshavskava et al. (1987), Beardsmore ja Cull (2001)
mukaan). Myos muilta alueilta (Kanadan kilpi) saadut eksponentiaalista lammon-
tuoton vahenemisti vastaan todistavat havainnot tarkoittavat, ettd lAmmontuo-
ton vertikaalijakautuminen on arvioitava kullakin alueella erikseen huomioiden
muun muassa magmaattisen ja fluiditoiminnan aiheuttamat muutokset jakaumas-
sa (Beardsmore ja Cull 2001). Tarkasteltaessa keskimaardistd kuorta globaalis-
sa mittakaavassa, on eksponentiaalisen vaimenemisen malli kelvollinen approk-
simaatio lammontuoton jakautumiselle. Koska radiogeenistd lampo64a tuottavia ai-
neita esiintyy koko 1api kuoren, on radiogeenisen lammontuoton merkitys erittdin
suuri verrattuna mahdollisesti suuritehoisiin mutta yleensa vain lyhytaikaisesti ja
paikallisesti esiintyviin mekaaniseen ja kemialliseen lammontuottoon.
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4.2.2 Mekaaninen ldmméntuotto

Deformoituessa kiveen kohdistuvat voimat lisddvat sen mekaanista energiaa
(Stiiwe 2007). Mekaaninen energia voi vapautua muun muassa potentiaaliener-
gian kasvuna, kidehilan dislokaatioenergiaksi tai daneksi, mutta myos kitkalam-
moksi. Kitkalimmoksi muuttuva mekaaninen ldmmontuotto on kiveen kohdistu-
van deviatorisen jannityksen (7) ja sen muodonmuutosnopeuden (¢) tulo:

Hyper, = T€. (26)

Mekaanisen ldmmontuoton synnyttdma lampotilan muutosnopeus on télléin yh-
talon 14 mukaisesti:

dT"  Hper 7€ 27)
dt PCp - Py

Koska lampoétilan kasvaessa kivet voivat yllapitdd pienempia jannityksida kuin al-
haisissa ldmpotiloissa, on itse asiassa 7 = 7(7'), ja jannitys pienenee ldmpotilan
kasvaessa. Niinpa kitkalimmon kasvattaessa kiven lampotilaa, sen lujuus ja ylla-
pitdma jannitys pienenee, ja lampotilan muutosnopeus pienenee. (Stiiwe 2007)

Mekaanisen lammontuoton merkitystd on pohdittu paljon (mm. Burg ja Gerya
(2005); Nabelek ja Liu (1999); Lachenbruch (1980)), mutta sen merkitys monissa
tektonisissa ja metamorfisissa prosesseissa on yha epaselva, koska kuoren mitta-
kaavan jannitysten ja muodonmuutosnopeuksien suuruudet ovat huonosti tunnet-
tuja (Stiwe 2007).

Stiiwe (2007) approksimoi kuoren lyhentymisessd (orogenia) tapahtuvaa me-
kaanisen lammon tuottoa: Jos oletetaan, ettd kuoren paksuus kaksinkertaistuu
(e = 8L = ¢ = 1), ja oletetaan muiden parametrien yhtalossa 27 pysyvén va-
kioina, saadaan AT = Yo Kiville tyypillisilla tiheys- ja ominaislampokapasiteet-
tiarvoilla, ja olettaen, ettd orogeniassa laattatektonisista voimista syntyva kallio
jannitys on keskimdéarin 50-100 MPa, saadaan kivien 1ampétilan kasvuksi hieman
alle 40 C. On kuitenkin huomattava, ettd paikallisesti jannitykset saattavat olla

huomattavasti suurempia, joten lampotilamuutos saattaa olla my6s suurempi.

Mekaanisen lammontuoton merkitystd pohdittaessa tulee siis huomioida tarkas-
teltavana olevien kivien lujuus ja muodonmuutosnopeus, mutta myos deformaa-
tion keston ja deformoituvan kiven koon suhde: Jos deformaatio on nopeaa ja
vaikuttaa suuren kappaleeseen, sen lampdvaikutus on merkittdva verrattuna ti-
lanteeseen, jossa deformaatio on hidas ja vaikuttaa pieneen kappaleeseen, jolloin
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syntynyt lampo ehtii johtua kappaleesta pois nostamatta sen ldmpotilaa. Oroge-
niassa syntyvian nappen tapauksessa mekaaninen lammontuotto voi edellisen pe-
rusteella olla merkittdva tekijid. Useiden kilometrien paksuisen nappen tyontyes-
sé alla olevan kuoren péille ja deformoituessa ehdot nopeasta ja laajamittaisesta
muodonmuutoksesta saattavat tayttya.

4.2.3 Kemiallinen limméntuotto ja -kulutus

Paine-lampotila-olosuhteiden muutoksiin liittyvat metamorfiset reaktiot voivat jo-
ko tuottaa tai kuluttaa lampoa. Yleensa kontaktimetamorfoosiin liittyvat reaktiot
ovat luonteeltaan endotermisid, kun taas dynaamiseen metamorfoosiin liittyvat
reaktiot eksotermisid (Beardsmore ja Cull 2001). Alueellisessa metamorfoosis-
sa esiintyy yleensd molempia: alhaisissa lampoétiloissa merkittavét jannitysmaarat
ovat mahdollisia (katso Kappale 4.2.2) jolloin dynaaminen metamorfoosi tuottaa
lampo64a, ja lampotilan kasvun aiheuttama metamorfoosi tdimén jalkeen kuluttaa

lampoa.

Systeemin sisdenergia U on (Atkins ja de Paula 2006):

k

U=TS pV+>_ mn (28)
i=1

jossa S on entropia, k£ komponenttien lukumaéré, ; kemiallinen potentiaali ja n

ainemdara. Viimeinen summatermi oikealla puolella on systeemin Gibbsin vapaa

energia, G. Olettaen, ettd lampotilan kasvun aiheuttama metamorfinen reaktio ei

suoraan vaikuta entropiaan, paineeseen, lampotilaan ja tilavuuteen, on systeemin

sisdenergian muutos

AU = AG, . (29)

Jos reaktiossa AU > 0, systeemi absorboi energiaa, eli reaktio on endoterminen,
ja jos AU < 0, on reaktio eksoterminen. Useimpien metamorfisten reaktioiden
reaktioentalpiat ( AU kondensoituneille aineille hyvin korkeita paineolosuhtei-
ta lukuunottamatta) ovat pienid. Esimerkiksi kiintedn tilan reaktioille aragoniitti-
kalsiitti, kyaniitti-sillimaniitti ja kvartsin polymorfien valilla reaktioentalpiat ovat
0...12kJmol ' (Holland ja Powell 1998). Sen sijaan devolatilisaatioreaktiot ovat
yleensd voimakkaasti endotermisid. Esimerkiksi peliittien devolatilisaatio kulut-
taa 60...110kJmol ! vapautunutta volatiilia (CO,, H,O) kohden (Beardsmore
ja Cull 2001). Walther ja Orville (1982) ovat arvioneet keskimaardisen peliitin
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kuluttavan prograadissa metamorfoosissa volatiilien vapautumiseen noin 160 kJ
kilogrammaa peliittistd ainesta kohden. Tdma vastaa ldmmontuottoarvona noin

14: 43 4Wm 3, jos metamorfoosi tapahtuu 1 Ma:n aikana. TAm&i on moninker-
tainen tyypillisiin kivien lammontuottoarvoihin (Taulukko 3). Lyubetskaya ja Ague
(2009) mallintamassa tormaysorogenian ylityontotilanteessa dehydraatioreaktiot
johtivat vajaan viidenkymmenen asteen ldmpotilan laskuun metamorfoosin huip-
puvaiheessa ja myohastyttivat huippuvaihetta 2-4 Ma. Vastaavansuuntaisiin tulok-
siin ovat pdatyneet myos Connolly ja Thompson (1989).

4.3 Lampoyhtdlon analyyttiset ratkaisut

Sisdisen liammontuoton huomiova lampd6yhtélo (15) on ratkaistavissa analyyttises-
sd muodossaan helposti nk. stationddaritilanteessa, jossa geotermi on asettunut ta-
sapainoon, eikd muutu ajan suhteen. Todellisuudessa geotermi ei saavuta tarkkaan
ottaen stationddritilannetta koskaan johtuen aina tapahtuvista ilmastonmuutos-
ten aiheuttamista maanpinnan ldmpétilan muutoksista, radiogeenisen ldammon-
tuoton vahenemisestd sekd todenndkoisistad vaipan yldosan olosuhteiden muutok-
sista. Mantereisen litosfaarin pitkédn idn vuoksi geotermi on kuitenkin nailla alueil-
la ehtinyt asettua useimmiten ldhes tasapainoon (Turcotte ja Schubert 2002). Jos
lampotilassa ei tapahdu muutoksia ajan suhteen, on <& = 0. T4lléin yhtél6std (15)

saadaan

d2T A
@ (30)

Integroimalla tdima kahdesti z:n suhteen ja ratkaisemalla integroimisvakiot reu-
naehdoista — vakiolampétila pinnalla (7'(z = 0) = 0) sekd vakiolampovuo tar-

kasteltavan kerroksen pohjalla (¢(z = Zm) = Qu = Kk (%;),_, ), esimerkiksi

vaipasta kuoreen — saadaan

A AZ
2+ M+QM2

T(z) = ok z k: , (3D

jossa Zj, on tarkasteltavan kerroksen paksuus ja (),; kerroksen pohjalla vallitse-
va lampovuo (ylospdin). Reunaehdoiksi voidaan ottaa my6s vakiopintalampovuo
Qo =k (%)ZZO) sekéd pinnan vakioldmpétila (7°(0) = 0). Télloin saadaan

T(z) = —2"+—=z. (32)

Nama geotermin yhtalot patevat kerrokselle, jossa limmonjohtavuus ja lammon-
tuotto ovat vakioita. Huomataan, ettd tasapainoon asettuneen geotermin muotoon
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Kuva 8: Kuoren geotermi ratkaistuna analyyttisesti yhtélosta (31). a) A =
0,2uWm 3 k =25Wm 'K ' Qy = 15mWm 2, b) sama kuin a, mutta
k=4Wm 'K 1 c) sama kuin a, mutta A = 0,5 Wm 3.

ei vaikuta kiven diffusiviteetti, vaan se maarittda ainoastaan lampotilan muutos-
nopeutta. Vertaamalla yhtéloitd (31) ja (32) ndhdéin, ettd jos tarkasteltavana
kerroksena on kuori, niin pintalimpévuo muodostuu vaipan ldmpdvuosta seka
kuoren sisdisen lammontuoton ja lAmpoa tuottavan kerroksen paksuuden (kuoren
paksuuden) tulosta, Qy = Qu + AZy,.

Yksinkertaisilla homogeeniselle kerrokselle péatevilla analyyttisilla ratkaisuilla voi-
daan ratkaista my0s geotermi kuorelle, jossa ldmmontuotto ja -johtavuus eivit
ole vakioita, jakamalla kuori homogeenisiin kerroksiin, ja ratkaisemalla geotermi
sitten analyyttisesti kullekin kerrokselle erikseen (tilloin paallimmaisen kerrok-
sen pohjalimpovuo on seuraavan kerroksen pintalampévuo). Kaytdnnossd tima
on tyolastd, ja usein tdssd vaiheessa siirrytdan kayttdmaan numeerisia menetel-
mid. Myo6skin lampoyhtalon transientit ratkaisut, siis tilanteet, joissa geotermi ei
ole tasapainossa vaan muuttuu ajan suhteen, etsitddn yleensd numeerisin mene-
telmin. Analyyttisilla ratkaisuilla saadaan kuoren geotermille seké siihen vaikutta-
vista muuttujista kuitenkin hyvé ensikdden arvio (Kuva 8).

4.4 Litosfadrin terminen kehitys kuoren paksuuntumisessa

England ja Thompson (1984) ovat mallintaneet kuoren paksuuntumisessa tapah-
tuvia termisid ilmioitd yleisessa torméysorogenian tapauksessa. Alueellisen me-
tamorfoosin kehityksen (pTt-polkujen) méaarittdmiseksi he ovat huomioineet téar-
keimmat kehitystd maaraavat tekijat: radiogeeninen ldmmontuotto, vaipan lam-

povuo, kivien ldmmonjohtavuus sekéd eroosionopeus. Englandin ja Thompsonin
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(1984) malleissa on kaytetty kolmea erilaista geometristd mallia kuoren pak-
suuntumiselle: ylityonto, kuoren lyhentymisessa esiintyvd paksuuntuminen se-
ka koko litosfddrin lapi esiintyva paksuuntuminen. Olettaen, ettd ldammon siir-
tyminen on puhtaasti konduktiivista ja kiyttden erisuuruisia arvoja radioaktii-
visten 1lAmpoa tuottavien alkuaineiden maarélle, lammonjohtavuudelle ja eroo-
sionopeudelle he ovat laskeneet paksuuntuneen kuoren geotermeji eri aikoina
orogenian jalkeen sekd kivien kokemia pTt-kdyrid. Tuloksista kay ilmi kaikille
geometrisille malleille yleinen pT-kdyrdn myotdpéivadn kulkeva muoto (Kuva 9).
Koska kuoren paksuuntuminen tor-

mayksessd on suhteellisen nopea ta- p Lampétilan tasoittuminen
pahtuma, pT-kdyrdssi nakyy ensim-
maisend nopea paineen kasvu, jonka

aikana lampétila ei juuri muutu. Téa-
man jilkeen lampotila kasvaa merkit-

tdvasti paineen pysyessad liki vakiona
tai hieman laskiessa (lampotilan ta-

ja jaahtyminen

sapainottuminen ja eroosion alkami-

nen), kunnes seka paine ettd lampdotila

Kuoren ohentuminen (eroosio)

Kuoren paksuuntuminen,
ylityonto

laskevat (Idmpotilan tasaannuttua jat-
kuva eroosion vaikutus). Kivien koke-
man maksimipaineen maarda kuoren

paksuuntumisen méaédrd. Maksimildm-

potilaan vaikuttaa useampi tekija: pie-

ni lammonjohtavuus, korkea lammén- Kuva 9: Kuoren paksuuntumisessa esiintyva
tuotto ja hidas eroosio mahdollistavat tyypillinen pT-kéyrén muoto.
korkeimmat ldmpétilat, kun taas vas-
takkaisilla arvoilla lampdotilan kohoamat jaavat alhaisiksi, koska korkea lammon-
johtavuus tasaa ldmpotilat nopeasti ja nopea eroosio kuljettaa 1ampo6a pois alu-
eelta sekd tuo syville vajonneen kiven nopeammin ldhelle pinnan ldmpétiloja.
Tarkein huomio pTt-polkujen muodosta on, ettd suurimmassa osassa tapauksis-
ta kivien lampotila pysyy ldhelld niiden kokemaa maksimildmpétilaa yli kolmas-
osan koko hautautumiseen ja paljastumiseen kuluvasta ajasta. Kuoren sulamista
tapahtuu merkittavissd madarin, jos alkutilanteen geotermi on mantereiselle kuo-

relle tyypillinen.

Etela-Suomesta, Uusimaa-Bergslagen -mikromantereen ja Keski-Suomen granitoi-
dikompleksin tormaysvyohykkeestd, tehdyn termisen mallin (Kukkonen ja Lauri
2009) tulokset osoittavat talld aktiivisella tormaysvyohykkeelld lampotilan nous-
seen konduktiivisen lammonsiirron my6ta 500 — 600 C:een syvyydelld 15-20 km.
Lisdksi lampotilaa nostivat myohemmin paikalle tunkeutuneet graniittiset sulat.

v
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Tuloksista kay ilmi tyypillinen pT-polun muoto kuoren paksuuntumisessa seka kon-
duktiivisesta ldmmonsiirrosta syntyneiden huippulampotilojen sdilyminen kym-
menia miljoonia vuosia. Malli selittia eteldisen Suomen kallioperdn termisen kehi-
tyksen mannertorméayksessa syntyneelld kallioperédn yksikéiden paallekkdin tyon-
tymiselld ja tdstd johtuvalla kuoren kokonaisliammontuoton kasvulla. Kukkonen
ja Lauri (2009) kayttavat mallissaan oletusta, ettd kuori Eteld-Suomen alueella
on kokenut romahduksen johtuen sen gravitationaalisesti epatasapainosta ja kuu-
mentuneesta, osittain sulasta ja siten heikentyneestd keski- ja yldkuoresta (Rey
et al. 2001). Yksinkertaisimmillaan, yksiulotteisessa mallissa, romahdus voidaan
kuvata eroosion kaltaisena, joskin nopeampana, prosessina, jossa kuoren paalta
poistetaan materiaalia. Romahduksen tyylistd riippuen materiaalin voidaan kuva-
ta myOs poistuvan kuoren sisilta sivuille levidmisen myota.

Taydellisten pTt-polkujen rekonstruoiminen havainnoista vaatii kivien huippume-
tamorfoosin madarittamisen lisédksi tietoa ja havaintoja prograadista metamorfoo-
sista (hautautumishistoriasta), timin maarittelyyn kaytettyjen kivien protoliiteis-
ta, orogeniaan liittyvien plutonien historiasta, jadhtymishistoriasta (retrograadi-
nen metamorfoosi), paljastumis-/eroosiohistoriasta ja torméayksen jilkeisesta de-
formaatiosta sekd metamorfisten kivien ja syvakivien mahdollisista paikaltaan siir-
tymastd. Termokronologian menetelmin voidaan kiven aika-lampotila-kayrid re-
konstruoida, mutta vain, jos sopivia mineraaleja on esiintyy tutkittavissa kivissa
(esimerkiksi U-Pb zirkonista, monagziitista, titaniitista; Ar-Ar/K-Ar sarvivilkkeesta,
kiilteista, maasélvista; fissiojalkimenetelmét apatiitista, zirkonista). Nain kattavia
havaintoja on harvoin saatavilla, minka vuoksi pTt-historian numeerinen mallin-
taminen on tirked, joskin usein vajavaistan ldhtotietojen ja reunaehtojen puut-
teen vuoksi myos hankala, osa termisen kehityksen tutkimista. (Jamieson 1991)
Erityisid haasteita termisen mallien rakentamiselle prekambrisilla kratoneilla luo
eroosion vaikutus: Muinoin ylimpané kuoressa sijainnut sedimentti- ja kallioaines
on kulkeutunut muualle, eiki siitd ole hankittavissa tarkeita tietoja — P-T-arvioita,
metamorfoosiasteita, kivilajikoostumusta — mallinnuksen tarpeisiin.

5 MALLIN RAKENTAMINEN JA TOTEUTTAMINEN

Yksiulotteinen malli Svekofennialaisessa orogeniassa tapahtuneesta ylityonnosté
muodostuu arkeeisesta kuoresta, sen alaisesta litosfadrin vaipasta sekd kuoren
paalle tyontyneesta ylityontolaatasta (Kuva 10). Litosfaaria mallinnetaan yksiu-
lotteisena, eli sen eri kerrosten ajatellaan olevan horisontaalisuunnassa homogee-
nisia ja jatkuvan darettomén kauas. Todellisuudessa ylityontolaatan reuna-alueilla
viereisten yksikoiden vaikutus litosfaarin lampotalouteen voi olla suurempi kuin
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ylityontolaatan vaikutus. Kuvan vaikutusten suuruuksista voi saada vertailemal-
la termisen hairion tasoittumiseen tarvittavia aikoja (Taulukko 2). Jos ylityonto-
laatta on horisontaalisuunnassa saman suuruinen kuin litosfaarin paksuus, tasoit-
tuvat vertikaalisuunnassa ja horisontaalisuunnassa syntyvét termiset héiriot yh-
td nopeasti. Horisontaalisuunnassa esiintyvien termisten hairididen (lampétilagra-
dienttien ja niiden muutosten) voitaneen kuitenkin olettaa olevan pienempia kuin
vertikaalisuunnassa, ja olevan siten merkityksellisia vain ylityontolaatan reuna-
alueilla. Téssé esittettdvan mallin ajatellaan siis patevan ylityontolaatan keskiosis-
sa, suunilleen nykyisen Kainuun ja Pohjois-Karjalan alueilla.

Mallin rakentamiseen tarvittavia tietoja ovat

* vaipan yldosan, arkeeisen kuoren seké ylityontolaatan

— lampdtila ennen ylityontoa,
- diffusiviteetti ja sen lampdatilariippuvuus seké
- radiogeeninen lammontuotto eri syvyyksilla;

* litosfadrin alaisesta vaipasta litosfaériin tulevan lampovuon suuruus;
* maan pinnalla vallitseva lampotila;
* ylityontolaatan paksuus seka

* eroosio- (paljastumis-) nopeus.

Litosfadrin ja ylityontolaatan lammonjohtavuusominaisuuksia on arvioitu niiden
koostumuksen kautta: madrittdmalla kivilajikoostumus litosfaarille ja ylityonto-
laatalle on ndille arvioitu lammonjohtavuus kullakin syvyydella kirjallisuudesta
etsittyjen kivilajikohtaisten tyypillisten lammonjohtavuusarvojen avulla. Limmon-
johtavuuden ja ominaislampokapasiteetin ldmpétilariippuvuudelle on kaytetty ko-
keelliseen aineistoon sovitettuja kayrid. Tiheysarvot on pidetty syvyyden suhteen
lahes vakioina siten, ettd kuorelle on kaytetty eméksisten ja intermedidaristen ki-
vien arvoa 2800 kgm 2 ja vaipalle (ultra)mafisten kivien arvoa 3200 kgm 3. Radio-
geenisen lammontuoton syvyysjakaumaa seké vaipan lampovuota on arvioitu pin-
talampovuon, pinnan kivien ldmmontuottoarvojen ja alakuoren sekd vaipan kse-
noliittien lammontuottoarvojen perusteella.

Mallista on laskettu kolme tulosta: varsinainen malli sekd maksimi-minimi-arviot,
joissa lammonjohtavuutta on vahennetty (kasvatettu) 25 % ja lammontuottoa kas-
vatettu (vahennetty) 10 %. Yhteenveto ja tarkat parametriarvot mallista on esitet-
ty liitteessa A.
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Kuva 10: Kaaviokuva mallinettavasta ylitydntotilanteesta. a) ja b) Lounaasta
subduktoituva merenpohja tydntdi edellddn sedimenttiainesta arkeeisen kuoren
paille. Mallissa tarkasteltava alue sijoittuu kaaren ja orogeniaan liittyvin mag-
matismin taakse (suunnilleen nykyisen Kainuun ja Pohjois-Karjalan alueelle). ¢)
Mallissa kaytetty stratigrafia ja litologia tarkasteltavan alueen kohdalla. Vasem-
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Tarkasteltava alue

Sedimentit

Tonaliittinen gneissi
Graniitti-granodioriitti
Amfiboliitti

Pyrokseniitti

Mafinen graniittigranuliitti
(Ultra)mafiset vaipan kivet

malla yksinkertaistettu lampatilaprofiili ylityontotilanteen alussa.
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5.1 Litosfdirin ja ylityontélaatan koostumus ja termiset parametrit
5.1.1 Arkeeinen kuori ja yldvaippa

Kuusisto (2007) on seismisten syvaluotausten P- ja S-nopeusjakaumien perusteel-
la arvioinut kivilajikoostumusta eri syvyyksilld kuoressa Suomen alueella. Taméan
tyon mallissa arkeeisen kuoren kivilajikoostumuksena on kéytetty Kuusiston esit-
tdmid maankuoren koostumusmalleja arkeeisella alueella. Kuoren eri kerroksil-
le on laskettu keskiarvoistamalla limmonjohtumiskertoimia kéyttden kivilajeille
ominaisia arvoja Cermakin ja Rybachin (1982) (globaali kokoelma eri kivilajeille
mitattuja lammonjohtumisarvoja) sekd Kukkosen ja Peltoniemen (1998) (Suomen
alueen eri kivilajien lammonjohtumisarvoja) mukaan.

Kuusiston mallissa kuoren ylin osa muodostuu arkeeisen pohjan gneissikomplek-
sista. Tdman tyon mallissa tdhdn paille on lisédksi lisitty proterotsooisia autoktoni-
sia suprakrustisisa kivid edustava 5 km kerros, jonka koostumuksena on klastiset
silikaattisedimentit (limmonjohtumisarvo 3,5Wm 'K 1).

Arkeeisen kuoren lammontuotto eri syvyyksilla on arvioitu kuten Kukkonen ja Lah-
tinen (2001) ovat arvioineet: Fennoskandian kilven keskiosan vaipan ksenoliitien
termobarometriatuloksista ovat Kukkonen ja Peltonen (1999) saaneet litosfaarin
alaosan (200 km) ldmpovuoksi 11 4mWm 2. Muiden kerrosten paitsi keski-
kuoren lammontuotto on voitu arvioida suorin mittaustuloksin, joten keskikuoren
lammontuotto voidaan laskea kun pintaldmpdévuon arvo tunnetaan (pintaldmpo-
vuo on vaipan lampovuo lisattyna vélikerrosten lammontuotto kerrottuna lampoa
tuottavan kerroksen paksuudella).

Taman tyon mallissa on yldkuoren arkeeisen gneissikompleksin kivien nykylam-
montuotoksi laskettu (katso kpl 3.2.3) Suomen kallioperdn geokemiallisen tie-
tokannan (RGDB, Rasilainen (2008); Rasilainen et al. (2007), yksikot 75 ja 76,
"Arkeeiset gneissikompleksit, 3,1-2,6 Ga”) U-, Th- ja K-pitoisuuksien mukaan
1,39uWm 3. Ylimman proterotsooisia sedimentteja edustavan 5 km kerroksen
lammontuottoarvona on kiytetty autoktonisesta proterotsooisesta Suvasveden yk-
sikostd mitattuja (Kukkonen ja Lahtinen 2001) lammontuottoarvoja (mediaani
1,21 uWm ?). Muiden arkeeisia tai vanhempia kivilajeja edustavien kerrosten lam-
montuotot ovat samansuuntaisia kuin Kukkosen ja Lahtisen (2001) kdyttdmat ar-
vot: Ylavaipan lammontuotto on Jochumin et al. (1983) keskiseldnteiden basalt-
tien K, U ja Th -pitoisuuksien avulla koyhtyneelle vaipalle laskemien arvioiden
mukaisesti 0,002uWm 3, alakuoren lammontuotto (mafisesta granuliitista mitat-
tu arvo) on 0,25uWm 3 (Holtta et al. 2000). Paleoklimatologisesti korjatut Ité-

Suomen arkeeisen kuoren nykyiset pintaldmpdvuoarvot alueilla, jossa on prote-
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rotsooista peitettd jéljelld, ovat virherajoineen valilla 36,2...45 7mWm 2 (Kuk-
konen 1989, Hammaslahden ja Outokummun alueet). Koska téssa tydssa on kay-
tetty hieman eri paksuisia kuoren kerroksia ja ylakuoressa eri limmaontuottoarvo-
ja kuin mita Kukkonen ja Lahtinen (2001) ovat kayttidneet, on keskikuoren lam-
montuottoarvo laskettu uudelleen. Keskikuorelle on laskettu tdmén tyon mallissa
nykylimmontuoton arvo 0,48 uWm 3, jolloin nykyhetken pintalampévuoksi tulee
proterotsooisen suprakrustisten kivien peittimalla alueella 43,6 mWm 2.

Ylavaippa koostuu mallissa ultramafisesta kivestd, ja limmonjohtumisarvona on
kiytetty peridotiitin limmonjohtumisarvoa (noin 4,5 Wm 'K ! huoneenlammos-
sd).

Arkeeisen kuoren ja allaolevan litosfaarin vaipan ldhtogeotermi ennen tormays-
td on saatu laskemalla mallille tasapainotilan geotermi. Tall6in eroosionopeus on
nolla, vaipan ldampovuo ja pinnan lampotila ovat samat kuin itse ylitydénnon mal-
lissa, ja mallia on ajettu 2000 Ma eteenpdin, jolloin litosfadrin voidaan olettaa
asettuneen tasapainoon. Ndin saatu geotermi on sitten kopioitu itse ylityontomal-
lin 1ahtogeotermiksi.

5.1.2 Ylityontolaatta

Kivilajikoostumus. Nykyisin arkeeista kratonia peittdviin Proterotsooisiin kiviin
kuuluu joitain alloktonisia yksikoitd, kuten osa Kalevan metasedimenttisarjoista,
Jormuan ja Outokummun ofioliitit, sekd osittain merellisestd kuoresta koostuva
Kittilan alloktoninen yksikko (Lahtinen et al. 2005). Naiden eroosiolta siilynei-
den osien avulla voidaan arvioida arkeeisen kratonin paille tyontyneiden nappe-
jen koostumusta. Kaikkien yksikodiden ldhtoalue ei kuitenkaan ole selvd, vaan ne
voivat olla perdisin my0s kauempaa kratonilta, jolloin ne ovat voineet olla osalli-
sina ylityOnnosséa, jos ne ovat sedimentoituneet alunperin mantereen reunalle, ja
tyontyneet siitd ylityonnon mukana takaisin mantereelle.

Lahinna turbidiiteista koostuva Yla-Kaleva-tektofasies on luultavasti alloktoninen
ja asettunut paikoilleen n. 1,97-1,94 Ga ikéisten Jormuan ja Outokummun ofio-
liittien jalkeen (Laajoki 2005). Sen alkupera ei ole kuitenkaan selvd, ei myoskaan
sen suhde Ala-Kalevan sarjaan tai Svekofennideihin. Kontinen ja Sorjonen-Ward
(1991) esittavat sen mahdollisesti olleen ennen Lappi-Savo-orogenian alkua kra-
tonin reunalle muodostuneen vedenalainen fan-delta ja sen sedimenttien prove-
nanssin olevan joko itse kratonilla tai kauempana. Sm-Nd —analyysit eivét suoraan
selvenna Kalevalaisten sedimenttien alkuperad, vaan exq-arvot asettuvat arkeeisen
kuoren ja svekofennisten sedimenttien valiin. Mahdollisia ldhdealueita ovat siis
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arkeeinen kuori, arkeeiselle kuorelle ennen Kalevan sedimenttejd asettuneet sedi-
mentit, mahdolliset ldannempéana sijainneet orogenia-alueet sekd muut kauemmat
lahdealueet, kuten Lapin granuliittikaari. (Huhma 1987)

Yla-Kalevan sedimenttisarjat reunustavat nykyiselld eroosiotasolla sekd Jormuan
ettd Outokummun ofioliittikomplekseja. Outokummun ofioliitti seké siihen liitty-
véat Yla-Kalevan sedimenttisarjat muodostavat niin kutsutun Outokummun nap-
pekompleksin (Laajoki 2005; Huhma 1987). Sekd Lappi-Savo-orogenian alkuvai-
heelle tyypilliset runsaat turbidiittiset grauvakat (max. 1,94-1,92 Ga) ettd Norr-
botten/Keitele —-mikromantereiden ja arkeeisen kratonin viliin jdadnyt merenpohja
osallistuivat ylityontoon torméayksessd (Lahtinen et al. 2005). Psammiittisen/pe-
liittisen akkretioprismamateriaalin ja vulkaanisen saarikaarimateriaalin ylityontoa
tukevat myos ylityontoérakennehavainnot Karjalaisen kratonin reunalta (Park et al.
(1984) ja Kontinen (1987) seka Koistinen (1981) Korja ja Heikkinen (2005) mu-
kaan) sekd BABEL-heijastusluotaushavainnot Perdmeren alueella (Korja ja Heikki-
nen 2005). My0s FIRE-heijastusluotaushavainnot on tulkittu (Korja et al. 2006)
osoittavan passiivisen mannerreunuksen sedimenttien seki ofioliittien ja turbi-
diittien (grauvakkojen) ylityontymista arkeeisen kratonin pidélle samanaikaisesti
saarikaarien alakuoren alityontyessa kratonin alle. Jormuan, Outokummun ja Kit-
tilan Nuttion ofioliiteista Jormua on edustavin ofioliittiseurue (Peltonen 2005).
Outokummun asema taydellisené ofioliittina kérsii kerroskumulaattien ja levyjuo-
nistojen puutteesta, mutta se voidaan silti ndhda ultramafisena vaipan perido-
tiittimassiivina, jonka yhteydessi tavataan gabbrojuonia sekd kromitiittiyksikoita
grauvakka-mustaliuske-metasedimenttien reunustamana, ja joka on tyontynyt ar-
keeisen kratonin péille. Outokummun alueella sijaitsevat Kalevalaiset sedimentti-
kerrostumat muodostuvat ldhinna gneissiytyneista kiilleliuskeista (Huhma 1987).
Idempéna sijaitsevat Kalevalaiset sedimentit (Hoytidisen allas) sen sijaan sisil-
tavat kerrostuneita fylliitteja, joissa on paikoin vaihettuvaa kerrallisuutta, sulfidi-
grafiittipitoisia fylliitteja, kiilleliuskeita ja metagrauvakoita (Huhma 1987). Niiden
alkuperan on esitetty (Ward 1987) olevan kratonin pohja ja kratonia peittavat se-
dimentit sekd sedimentaatioaltaiden viliset vulkaanisiset kivet. Naissa esiintyvét
metapsammiittiset ja -peliittiset valikerrokset vihjaavat kerrostumiseen turbidiitti-
vyoryjen mukana (Huhma 1987; Ward 1987). Jormuan ofioliittikompleksin (Kon-
tinen 1987) yhteydessa tavataan samoin Kalevalaisia sedimenttisarjoja, joissa Yla-

Kaleva koostuu ldhinnd psammiittisista metaturbidiiteista.

Kittilan alloktonin Nuttion serpentiniittivyohyke on hyvin vajaa ollakseen selkeas-
ti ofioliitti (Peltonen 2005). Se on kuitenkin jokseenkin samanikdinen Jormuan
ja Outokummun ofioliittien gabbrojen sekd muiden Kittild-ryhman metavulkaniit-
tien kanssa, jotka geokemialtaan edustavat OIB-basaltteja, saarikaaritholeiitteja,
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boniniittisid juonia ja subduktiovyohykkeen yldpuolisia ultramafisia kivid, ja sen
voidaan katsoa olevan fragmentaarinen merellisen kuoren kappale, johon on liit-
tynyt osia (=Kittild-ryhma) useista erilaisista merellisistd ymparistoista (Hanski ja
Huhma 2005).

Yhdessa arkeeisen kratonin paalld esiintyvat alloktoniset yksikot sekd seisminen
luotausaineisto osoittavat, ettd Svekofennialaisen vuorojononmuodostuksessa yli-
tyontoon on osallistunut hyvin sekalainen aines, jossa on edustettuna sekd merel-
lisen ja mantereisen ympariston sedimentteji ettd saarikaarien osia tai ldhes ko-
konaisia saarikaaria. Kontinen et al. (1992) esittivat itse ylityontokompleksin ol-
leen kuumapohjainen, mitd tukevat Kalevalaisten metasedimenttien korkeammat
maksimildmpdétilat (amfiboliittifasies (Nykdnen (1971), Kontisen et al. (1992) mu-
kaan); 675 C, 5 kbar (Cambell et al 1979, Kontisen et al. (1992) mukaan)) kuin
mitd alempien, autoktonisten Jatulisedimenttien maksimildmpotilat (vihreélius-
kefasies, Pekkarinen 1979, Kontisen et al. (1992) mukaan). Tdma olisi seurasta
ndiden sedimenttien sekd niiden pohjan kivien kuumenemisesta suuremman lam-
povuon omanneessa repedmisvyohykkeessd, josta ne sittemmin orogeniassa ovat
ylityontyneet arkeeiselle kratonille. Mallinnettaessa ylityontolaatan ja arkeeisen
kratonin termistd kehitystd on ylityont6laatan koostumuksena kaytetty sekoitus-
ta 1) merellisen kuoren kappaleista ((metasomatisoitunut) basaltti, peridotiitti ja
gabbro); 2) heikosti metamorfoituneista flyssi-/molassisedimenteista (fylliitti, me-
tagrauvakka, metakonglomeraatti); sekd 3) vulkaanisista sedimenteisté ja vulka-
niiteista (basalttinen andesiitti). Ndiden oletetaan edustavan koko sulkeutuvan
meren ymparistosta ylityoOntynyttd materiaalia.

Termiset parametrit mallissa. Mallissa ylityontolaattaa on kuvattu 20 km pak-
suisena homogeenisena kappaleena. Laatan lammonjohtavuus on laskettu sen
muodostavien kivilajien lammonjohtavuuksien geometrisena keskiarvona. Merelli-
sen kuoren kappaleiden — basaltti, gabbro ja serpentiniittiytynyt peridotiitti — lam-
monjohtavuusarvot vaihtelevat vélilld 1,6-2,7 Wm 'K ! hieman painottuen kor-
keampiin arvoihin (Cermék ja Rybach 1982). Metamorfoitumattoman vulkaanisen
aineksen (basaltti, ryoliitti, andesiitti, tuffi/konglomeraatti) limmonjohtavuusar-
vot vaihtelevat vélilla 1,6-3,5 Wm 'K ! siten, ettd ryoliitin limmonjohtavuusar-
vot ovat korkeimpia. Mantereisen (ja meren mannerjalustan) aineksen (klasti-
set sedimentit, savet, kalkkikivet) lammonjohtavuusarvot ovat suunnilleen valilla
1,4-2,4 Wm 'K !, mutta savien limmonjohtavuudet kasvavat hyvin herkasti dia-
geneesissd. Kaiken kaikkiaan ylityontolaatan oletetun hyvin sekalaisen materiaa-
lin lammonjohtavuusarvot vaihtelevat suuresti. Kaikkien keskiarvot kuitenkin ovat
noin 2Wm 'K !, ja mitatun limmonjohtavuusdatan (Cermak ja Rybach 1982) pe-
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rusteella laskettu geometrinen keskiarvo materiaaleille on 1,9 Wm 'K ! olettaen
kunkin kolmesta komponentista muodostavan 1/3 ylityontolaatan materiaalista.

Ylityontolaatan lampétilaprofiili alussa on mallissa kuvattu lineaariseksi siten, etté
laatan pinnalla lampétila on 5 C ja pohjalla 600 C, joka on minimiarvio 1ampoti-
lalle 20 km syvyydelld nykyisten saarikaarien geotermeissa (Kelemen et al. 2003).
Petrologisin tutkimuksin saadut arviot geotermille ovat saarikaarien kohdalla ylei-
sesti matalempia kuin termisin mallinnuksin saadut arviot, joiden maksimiarviot
20 km syvyydella ovat noin 1200 C. Liséksi on oletettavaa, ettd varhaisproterot-
sooisella ajalla lampotilat saarikaarien alla ovat olleet suuremman IAmmontuo-
ton vuoksi korkeampia kuin nykyédan. Ylityontolaatan lahtogeotermiarvio edus-
taa siis saarikaariympariston minimiarviota, milld on pyritty siihen, ettd malli an-
taisi mahdollisimman hyvan kuvan ylityontolaatan radiogeenisen lammontuoton
vaikutuksesta kuoren termiseen tasapainoon ylityontémateriaalin mukanaan tuo-
masta ldammosta riippumatta.

Ylityontolaatan [Aammontuoton arviot ovat myos vaihtelevia. Uraanin ja thoriumin
rikastuminen Kkiilteisiin sekd niiden sopeutuvuus differentioituneisiin syvékiviin
tarkoittaa, ettd kratonilta perdisin olevien sedimenttien lammontuottoarvot ovat
korkeampia kuin saarikaarilta perdisin olevien vulkaniittien lJimmontuottoarvot.
Talloin ylityontolaatan lAmmontuottoarvot riippuvat siitd, mistd suurin osa yli-
tyonnon materiaalista on perdisin. Limmontuotonkin arvioinnissa on tehty oletus,
ettd merellinen, mantereinen ja saarikaarikomponentti kukin muodostavat 1/3 yli-
tyontolaatan materiaalista. Kivilajien ja kivilajeista mitattujen IJAmmaontuottoarvo-
jen (Cermék ja Rybach (1982) kokoaman datan) perusteella nykylammontuotoksi
saadaan noin 1,2uWm 3. Tdma arvo on yhteensopiva Suomen kallioperdn geoke-
miallisen tietokannan, RGDB, (Rasilainen 2008) U-, Th- ja K-pitoisuuksien perus-
teella laskettujen lAmmontuottoarvojen kanssa. RGDB:n antamien pitoisuuksien
perusteella lammontuotot (varhaisproterotsooisilla yksik6illd) ovat 1,15uWm 3
kratonin reunan alloktonisilla yksik6illa (RGDB:n yksikot 47-49), 1,21 uWm 3 var-
haisissa orogenian etumaan sarjoissa (42-43), 1,05uWm * ofioliittikompleksien
kivissd (50-51), 0,98 uWm 2 sekalaisessa kratonin ja kratonin reunan vilille aset-
tuneissa sarjoissa ja mafisissa intruusioissa (52-58), ja 2,40 uWm 3 sekalaissa kra-
tonin kiillegneisseissd ja migmatiiteissa (391). Mallissa nykylammontuotoksi on
arvioitu 1,2uWm 3

5.1.3 Ldmménjohtavuuden ja ominaislimpoékapasiteetin lampétilariippuvuus

Mallissa on huomioitu limménjohtavuuden limpétilariippuvuus. Perustuen Cermak
ja Rybach (1982) kokoamaan aineistoon, on graniittisille (laajassa merkitykses-
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Kuva 11: Mallissa kaytetty lammaonjohtavuuden normitettu [dmpatilariippuvuus
a) vaipan, b) kuoren kiville. Pisteet ovat mitattuja normitettuja ldmmonjohta-
vuusarvoja ultramafisille (a) ja graniittisille (sensu lato, b) kiville. Mittausaineis-
to, Cermak ja Rybach (1982).

sdan) ja ultramafisille (peridotiitti, oliviniitti, duniitti) kiville erikseen sovitettu
riippuvuus normitettuun limménjohtavuusarvoon, k(T)/ky = 1/(1 + ¢T) + dT?,
jossa kg on kiven lammonjohtavuus lampotilassa 50 C. Graniittisille kiville sovite-
tun kdyran vakioita c = 0,0015K *jad =1 10 K 3 on sovellettu kuoren kiviin,
ultramafisille kiville sovitetun kayran vakioita ¢ = 0,0013K !, d =5 10 MK 3

vaipan kiviin (Kuva 11).

Ominaislampokapasiteetin lampotilariippuvuuden mallinnus perustuu Waplesin
ja Waplesin (2004) esittimiddn normitettujen arvojen sovittamiseen. He anta-
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vat normitetulle ominaislampokapasiteetille C,,,+ = 8,95 10 7% 2,13
10 %72 + 0,00172T + 0,716, jolloin lampotilassa T, ominaislampokapasiteetti
Cor, = CpyCpny/Cpnmy, jossa ominaislampokapasiteetti C, r, ldmpotilassa T3
(esimerkiksi huoneenldmmossé) tunnetaan. Timén tyon mallissa riippuvuutta so-
velletaan alle 960 C lampdétiloissa, joka on perovskiitin debye-lampotila (Lu et al.
1994). Tatd korkeammissa lampdotiloissa ominaislampokapasiteetin oletetaan py-
syvan vakiona. Huoneenldmmossa ominaislampokapasiteetti kuoren happamille
kiville on mallissa 800 Jkg 'K ! ja vaipan mafisemmille kiville 700 Jkg 'K 1.

5.2 Lampovuo vaipasta

Kukkosen ja Peltosen (1999) vaipan ksenoliittien granaatti ja granaatti-spinelli fa-
sieksen peridotiiteista tekemien termobarometristen tutkimusten mukaan arvioitu
vaipan konduktiivinen ldmp6vuotiheys on Fennoskandian kilvelld 11 4mWm 2.
Téhén liittyva pintalimpo6vuon arvo 36 mWm ? saa tukea my6s Pohjois-Kuusamon
kimberliittien klinopyrokseenien (Nimis ja Taylor 2000) sekd Kaavi-Kuopion (Leh-
tonen ja O’Brien 2009) ja Kuhmo-Lentiiran (Zozulya et al. 2009) kimberliittien vai-
pan ksenokrystien termobarometrien tuloksista . Koska iso osa vaipan lampovuos-
ta on perdisin radiogeenisestd lAammostd, on my0s vaipan lampovuoarvo kerrottu
mallissa 1,5:11d radiogeenisen limmontuoton tavoin Svekofennisen orogenian ai-
kaisen lampovuon arvioimiseksi. Ndin arvioituna oletetaan, etta tilanne litosfaarin
alaisessa vaipassa Fennoskandian kohdalla on pysynyt jokseenkin samanlaisena
Svekofennialaisesta orogeniasta nykypdivaan siten, ettd lampovuossa ei ole tapah-
tunut merkittdvia muutoksia. Liséksi arviossa ei ole huomioitu maapallon koko-
naisjadhtymisestd johtuvaa vaipan latentin lJAmmon vihenemistd viimeisen parin

miljardin vuoden aikana, mika saattaa johtaa liian alhaiseen lampdvuoarvioon.

5.3 Maan pinnan lampotila

Mallissa on maan pinnan lampoétilana kéytetty vakioarvoa 5 C. Vakioarvon kayt-
tdminen on perusteltua, silld lyhyen aikavalin jaksottaiset ldampdétilavaihtelut eivat
ulotu kovin syvélle maan kuoressa (Kappale 4.1). Maanpinnan pitkdn aikavalin
keskilampotilassa on saattanut tapahtua ilmakehidn mittakaavassa suuriakin muu-
toksia, jotka kuitenkin litosfdarin mittakaavassa ovat melko pienid. Merivesien kes-
kilampdtiloissa on tapahtunut nopea muutos noin 70 C lampdétilasta 2,2 Ga sitten
lampotilaan noin 10 C 1,8 Ga sitten (Robert ja Chaussidon 2006), joten 5 C on mi-
nimiarvio pintaldmpétilalle. Pintaldmpotila-arvion virhe aiheuttaa korkeintaan sa-
mansuuruisen virheen litosfairin ldmpdétilassa, joten parinkymmenenkian asteen
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virhe pintaldmpotilassa ei ole merkittava mallin lopputuloksen kannalta.

5.4 Ylityontolaatan ulottuvuus, paksuus ja eroosionopeus

Kontinen et al. (1992) arvioivat ylityont6laatan paksuudeksi huomattavasti yli 10
km. Pajunen ja Poutiainen (1999) ovat saaneet arkeeisen kratonin nykyisen eroo-
siotason huippumetamorfoosin lampotilaksi 1,85 Ga sitten 600 620 C, 4-5 kbar
paineessa (U-Pb, ksenotiimi), joka vastaa noin 15-18 kilometria (p = 2800 kgm 3),
ja maksimipaineeksi orogenian varhaisemmassa vaiheessa noin 5,5 kbar (noin
20 km). Paleosutuurivyohykkeeltid etdisimmait ndytteet ovat noin 190 km péais-
sd. Ylityontolaatan voidaan olettaa ulottuneen siis vihintdin parinsadan kilomet-
rin etdisyydelle torméaysvyohykkeesti. Toisaalta idempénd Vendjian puolella, Ai-
nisjarven pohjoispuolella (>250 km Raahe-Laatokka paleosutuurista) sijaitsevan
Tulomozerskaya-muodostelman paleoproterotsooiset karbonaatti- ja hiekkakivet
ovat svekofennialaisessa orogeniassa kokeneet vain vihredliuskefasieksen (noin
300 350 C, (Melezhik et al. 2000)) metamorfoosin, mistd voidaan paatella, etta
jos metamorfoitumisen taalldkin on aiheuttanut ylityontolaatta, on sen paksuus
ollut jo merkittavasti pienempi.

Koska 1,82-1,77 Ga ikiiset svekofennialaisen alueen post-orogeeniset granitoidit
ovat intrudoituneet ldhelle pintaa (2-9 km), arvioivat Puura et al. (1983, Puura
ja Flodén (1999) mukaan), ettd Svekofennialaisten rakenteiden eroosio on ehti-
nyt paikoin ldhes nykytasolle saakka ennen rapakivivulkanismia. Nédin ollen, jos
eroosionopeuksien karjalaisilla ja svekofennisilla alueilla oletetaan olleen saman-
suuruiset, on ylityont6élaatan taytynyt ohentua 1,85-1,65 Ga sitten vélisena aika-
na 15-18 kilometristd nykyiselle tasolleen keskiméarin nopeudella 75-90 m/Ma.
Eroosio ei kuitenkaan ole ainoa kuoren ohenemiseen vaikuttava tekija: mahdol-
linen orogeniassa kuumenneen kuoren ekstensionaalinen romahdus voi ohentaa
kuorta nopeasti, kuten esimerkiksilLahtinen et al. (2005) ehdottavat tapahtuneen
Fennia-orogenian lopussa (1,87-1,85 Ga). Romahduksessa siirtyvd materiaali voi
my0Os paksuntaa kuorta alueella, jonne romahdus suuntaantuu. Ei ole myoskadan
itsestdan selvai, ettd eroosio on alkanut heti orogenian huippuvaiheen paatyttya.
Esimerkiksi Vaisdnen et al. (2000) mukaan Lounais-Suomen post-orogeenisten
intruusioiden asettumissyvyydet viittavat siihen, ettei merkittdvaa eroosiota tél-
14 alueella ole esiintynyt ennen kuin 1815 Ma sitten, ja ettd Lahtisen et al. (2005)
esittdima romahdus on alkanut vasta tdll6in tai tdtd myohemmin.

Tamaéan tutkielman mallissa ei kuoren paljastumisen nopeutta Itd-Suomessa ole
pyritty mallintamaan suurella tarkkuudella, vaan mallissa on kéytetty tasaista 100
m/Ma eroosionopeutta, alkaen heti orogenian oletetusta huippuvaiheesta 1890
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Ma sitten ja jatkuen mallin loppuun asti 200 Ma ajan siten, ettd ylityontolaatta on
kulunut kokonaan pois.

5.5 Mallin numeerinen ratkaiseminen differenssimenetelmalla

Limmonjohtavuudet, ominaislimpokapasiteetit, tiheydet, ndiden lampétilariippu-
vuudet, lahtolampotilaprofiilit sekéd pohjan vaipan lampovuon ja pinnan vakioldm-
potilan sisdltdvan mallin aikakehitys on ratkaistu kiyttden numeerista darellisten
differenssien menetelméaa (differenssimenetelmé, engl. nite difference method).
Differenssimenetelméssa funktion f derivaattaa kohdassa z, approksimoidaan aa-
rellisella erotusosamaaralla

ﬂ f(zo)  flzo D)
dr 7% h ’

(33)

ja vastaavasti korkeampia derivaattoja ndiden approksimaatioiden erotusosaméia-
rilla.
Yksinkertaisin numeerinen menetelma differentiaaliyhtdlon ratkaisemiseksi on Eu-

lerin menetelmd. Seuraava kuvaus Eulerin menetelmaéstd noudattelee Haataja et al.
(1993) esitysta.

Eulerin menetelmassé ratkaistavan differentiaaliyhtalon

Yy = f(tv y)? y(a) =Y (34)

vali [a, b], jolle ratkaisu halutaan méarata, jaetaan dérelliseen maaraan hilapisteitd,
tr. Yleensa kaytetdan tasavalistd hilaa, jolloin ¢, = a + kh, Kk = 0,1, ... N, ja
h= (b a)/N.Yhtdlon (34) ratkaisun y(¢;.1) Taylorin kehitelmé pisteessd ¢, on

itkn) = p(0) + by () + oy () = y(t) 4 Pyl + oy ()
(35)

jossa z  (ty,tx41). Jos kehitelmé katkaistaan toisen termin jalkeen, saadaan

Y(tee)  y(te) +hf (e, y(te)) (36)

joka on yhtdlo (33) uudelleenjarjesteltynd. Nyt ratkaisun arvoa pisteessa t;,; Voi-

daan approksimoida edellisen pisteen ratkaisun approksimaation avulla

Yk+1 = Yk + hf (e, Yk)- 37)
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Eulerin menetelmén paikallinen virhe (katkaisuvirhe) pisteesséa t; on Taylorin ke-
hitelmé&sta katkaistu osa h?y (z;)/2 = O(h?), ja sanotaan, ettd Eulerin menetel-
ma on ensimmadista kertalukua. Ratkaisun kokonaisvirhe on kaikkien hilapisteiden
paikallisten virheiden summa. Menetelma on eksplisiittiinen, eli seuraavan pisteen
ratkaisu voidaan analyyttisesti ratkaista edellisten pisteiden approksimaatioista.

Osittaisdifferentiaaliyhtaloihin, kuten lamp6yhtdloon

oT T

o9 (38)

differenssimenetelmiéa voidaan soveltaa peittamaélla ratkaistava alue D kaksiulot-

teiselle hilaverkolla. Jaetaan ratkaistava alue ¢-suunnassa N:44n osaan (hilavali

q= % =t; t; 1)ja z-suunnassa )M :adn osaan (hilavili p = I]\’; =2z Zi 1)

tasavilein. Merkitddn 7/ = T'(z;,t;). Approksimoidaan yhtilén (38) osittaisderi-
vaattoja pisteessd (z;,t;) erotusosamaadrilla

oT AR )
_27',]' Z—Z7 (39)
ot 7t q
ok Kook
a_ Zi,tj — y Ja (40)
z p

02T T 2T 47 T+ ittt  pitl

557 it A—H p; + tlia )= pg * il (41)

missd k:n paikkaderivaattaa on approksimoitu takadifferenssilla ja 7:n aikaderi-
vaattaa etudifferenssilla. Osittaisderivaatassa paikan suhteen on toista derivaattaa
approksimoitu pisteissa (z;,t;) ja (z;, t;+1) laskettujen paikkaderivaatojen painotet-
tuna keskiarvona (painotuskerroin 0 A  1). Jos A = 0,5, on kyseessa Crank-
Nicolsonin menetelmd. Sen paikallinen virhe on O(p?) + O(¢?). Jos A < 1, mene-
telmd on implisiittinen: yhtilo ei ole analyyttisesti ratkaistavissa muotoon, jossa
seuraavan aika-askeleen 777" :n arvo saataisiin yhtilén vasemmalle puolelle, vaan
menetelméin kiyttdminen vaatii jokaiselle hilapisteelle kirjoitetun differenssiyhta-
16n sekd reunaehtojen muodostaman yhtdloryhman ratkaisemista. Valitsemalla \
seka p ja q oikein, saadaan menetelmén paikalliseksi tarkkuudeksi O(p°) (Dehghan
2003; Young ja Mohlenkamp 2009).

Lampoyhtdlon tapauksessa a = a(T) = fc((?),

joten lampoyhtilo (6) saa diskreti-
soidun muodon



46

G [kf;l oo T T Tha 2047
q cd'p 2p 2p ' p?
1 N |k K T T Y R
d 1y 2p 2p ' P2

Yhtdlo (42) voidaan kirjoittaa tunnetuiden hilapisteiden (i = 1...M, j 1) ar-
vojen Tij ! avulla, jolloin seuraavan aika-askeleen hilapisteiden arvot Tf voidaan
ratkaista tastd M  2:n yhtdlon yhtdloryhmasté sekd reunaehdoista (2 kpl).

Yhtélo (42) voidaan jarjestelld uudelleen muotoon

J J J j 1 g 1y 1
AT! |+ BT} + CT, = f(T7 |, T] ", T, (43)
j—1, .51 . j—1 j—1 33—-1 .
: _ A kg+1 +k; 4 Jj 1 1, 22Xk : _ A kifp ki j 1
jossa A = T 1 + Kk ,B= E+cg—1pp2 jalC = T 1 + k; .

Yhtdlon oikea puoli on tunnettu edellisen aika-askeleen approksimaatiosta. Yh-
taloitd on yhteensd M 2 kappaletta, yksi kutakin paikkahilapistettd kohden.
Reunaehtoina kiytetdin toisella reunalla (maanpinnalla) vakiolimpétilaa (77 =
Tpmta)_ ja toisella reunalla (litosfddrin pohjalla) vakioldampovuota (Quuippa =

. TJ Tj
ki M -1y
M .

p

Matriisimuodossa yhtélo voidaan kirjoittaa

ET/ =F ', (44)

jossa TV on ratkaistavana oleva seuraavan aika-askeleen j ldmpétilavektori,

10
A B C
A B (C
E - o ja (45)
A B C
A B C
1 1
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_ T _
pinta
B, 0 (T ET m oy
q c%flp 2h 2h 2 h2
i1 (1 N (K K pi=1 it il il i1
T <42h2 e Tk [ )
. q s p
1 3
Fiol=
i1 i1 -1 i1 i1 . i1 i1 i1
Ty + (1N [k ks Ty Tirs + 1 Tipy 203, +T3,
T 3
q a1, 20 2h M o1 h
Qvaippap
— -1

1 M
(46)

Matriisin E ja vektorin F/ ! ensimmaéinen ja viimeinen rivi poikkeavat muista reu-

naehtojen huomioonottamisen takia. Nyt aika-askeleen j ldmpoétilavektori on

T =inv(E) F/ L (47)

Jokaisen aika-askeleen jédlkeen on hilapisteiden lampdtilaa lisatty Yhtélon (14)
mukaisesti hilapisteen kattaman solun radioaktiivisten aineiden aiheuttaman ra-
diogeenisen lammontuoton huomioonottamiseksi.

Mallissa litosfaéari on mallinnettu 205 km syvyydelta lisdttyna ylityontolaatan (20
km) paksuudella. 225 km paksuinen kerros on jaettu kilometrin hilavaleihin. Aika-
askel ¢ on maéritetty optimaaliseksi jokaisen mallin laskennan alussa siten, etta
r=i%= 20ja) =" 21/ 6 jolloin Crank-Nicolsonin menetelmélle saadaan mak-

simitarkkuus (Dehghan 2003; Young ja Mohlenkamp 2009). Koska a = ¢/pc ei

mallissa ole vakio, on aika-askel laskettu mallin lAmmonjohtavuuksien ja lamp6-

kapasiteettien lahtoarvojen perusteella. Toteutuneet aika-askeleet ovat luokkaa 3—
5 ka.

Eroosion vaikutus on huomioitu asettamalla pinnan vakioldmpotila ulottumaan
mallin yldosan hilapisteissd aina eroosiotason mukaiselle syvyydelle asti ja huomi-
oimalla tdma matriisia E ja vektoria F/ ! muodostettaessa.

Mallin 1dht6arvojen ja reunaehtojen lukemiseen sekd mallin laskemiseen on kéy-
tetty MATLAB-ohjelmistolle (versio R2009b, The Mathworks Inc.) kirjoitettua ko-
mentosarjaa (Liite B).

6 TULOKSET JA NIIDEN TARKASTELU

Mallin tulos (Kuvat 12 ja 13) on ylityontotilanteelle tyypillinen ja kuvaa tilan-
netta, jossa ylityontolaatan aiheuttama paineen ja lampotilan kasvu ovat nopeita,
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mutta lampotilan lasku hidas. Laimpotilan laskemisen nopeuteen vaikuttaa mer-
kittavasti nopeus, jolla eroosio vie materiaalin mukana lampoa pois alueelta seka
tuo alas painuneen litosfaérin takaisin lahemmaéksi kylmédd maanpintaa. Kuvasta
15 huomataan, ettd ylityontolaatan ja alla olevan kuoren lampétila tasoittuu no-
peasti ndiden rajapinnassa noin 10 Ma aikana, minka jalkeen rajapinnan lampotila
pysyy ldhes vakiona ajanjakson 1880-1820 Ma sitten. Huippuldmpdétilan saavut-
taminen kestda sitd kauemmin, mitd syvempaa litosfaédrin osaa tarkastellaan.

Mallin ldmpétilakehitys on yhteensopiva Kontisen et al. (1992) saamien K-Ar -
ikdmaaritysten kanssa (Kuva 13). K-Ar ikdmé&aritysten suuret virherajat sarvivalk-
keesté sopivat mallissa esiintyvaan huippumetamorfoosin pitkékestoisuuteen ja ti-
lanteeseen, jossa lampotila niukasti saavuttaa sarvivalkkeen K-Ar-lukkiutumislampaotilan,
ja jossa K-Ar systeemi ei ole tdysin resetoitunut kaikissa naytteissi. Sen sijaan ar-
keeisten Nurmes-Sotkamon alueen tonaliittigneissien huippumetamorfoosi (”Paj.
& Pout.” Kuvissa 13, 12) on Pajusen ja Poutiaisen (1999) mukaan tapahtunut
1852 2 Ma sitten (U-Pb, ksenotiimistd) noin 600 C lampotilassa 4-5 kbar pai-
neessa (termobarometria mineraaliseurueesta Crd-Ath-Chl-Qtz-Ky/Sil ja fluidisul-
keumadatasta). Tdhan mallin ldmpétilakehitys yltdd vain kuumimman vaihtoeh-
don (lammonjohtavuus -25 %, lammontuotto +10 %) arviossa. Ndissa gneisseissa
on kuitenkin havaittavissa metasomatismin vaikutusta. Lisdksi Nurmes-Sotkamo-
alueen K-Ar it ovat joko anomalisia (sarvivilkeika selvésti biotiitti-ikdd nuorem-
pi) tai biotiitti- ja sarvivdlkeidt ovat likimain samat. Nurmes-Sotkamon alueella
on saattanut vaikuttaa metamorfoosihistoriaan muutkin prosessit kuin ainoastaan
konduktiivinen lammonsiirto. Jos lampotilan kasvu ja lasku ovat olleet nopeita ta-
pahtumia siten, ettei systeemi ole ehtinyt tasapainottua voisi myos U-Pb-ajoitus tai
termobarometriatulokset antaa virheellisia tuloksia. Tdllainen tapahtuma saattai-
si olla esimerkiksi kuumapohjaisen ylityontolaatan tyontyminen kratonille (1dm-
potilan nousu advektoituvan lAmmon myo6td), mika nostaisi lampotilagradienttia
jyrkasti ja kaynnistaisi fluidiadvektion (Iampotilan lasku).

Ilomantsin Ra&mepuron arkeeisen kultamineralisaatio sisiltda oletettavasti paleo-
proterotsooisen padllemerkinnan aikaisia fluidisulkeumia, joiden sulkeutumislam-
potilaksi Poutiainen ja Partamies (2003) ovat arvioineet noin 400 C 2,5 kbar pai-

neessa. Arvot sopivat hyvin mallin antamaan paine-lampotilakehitykseen.

Kainuun ja Pohjois-Karjalan liuskealueilta saadut pT-arviot (Kuva 12) ovat lam-
potilaltaan korkeampia kuin mallin maksimildmpotilat. Liuskealueiden metamor-
foosihistoria on monivaiheinen, eiké se edusta samaa péillemerkintdtapahtumaa
kuin K-Ar-ikdmaaritysten kuvastamat metamorfoosit. Korkeampi metamorfoosias-
te selittynee sijainnilla ldhempéna orogenian keskiosaa (Kuva 14), jolloin mahdol-
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Kuva 12: Mallin antama pT-kdyrd (musta viiva) alkuperiisen eroosiotason kivil-
le. Aika (Ma sitten) merkitty pT-kéyran viereen. Alussa paine on killisesti nous-
sut ylitydntolaatan tyonnyttyd arkeeiselle kuorelle, minka jalkeen lampétila kas-
vaa voimakkaasti, kunnes se alkaa jilleen laskea eroosion vaikutuksesta. Piste-
viivalla ndytetdan maksimi- ja minimiarviot (kts. teksti). Pisteilld ja alkuperdisen
julkaisun antamilla virhearvioilla on merkitty Kainuun ja Pohjois-Karjalan lius-
kealueilta saatuja pT-arvioita (harmaat: Koistinen (1981), Outokumpu; Camp-
bell et al. (1979), Heindvaara; ja Tuisku (1991), Puolankajérvi) sekd arkeeisis-
ta Nurmes-Sotkamon alueen gneisseistd saatu huippumetamorfoosin pT-arvio
("Paj. & Pout.”, Pajunen ja Poutiainen 1999). Harmaat pitkdt katkoviivat: Pa-
jusen ja Poutiaisen (1999) esittdmia pT-polkuja arkeeisille gneisseille Nurmes-
Sotkamo-alueella. Ympyrilld (R) on merkitty mahdollinen p&éllemerkinnin paine
ja lampétila Ramepuron kultamineralisaatiossa (Poutiainen ja Partamies 2003).
Kayran loppupuolella esiintyvd aaltomaisuus ei kuvaa todellista ilmidtd, vaan
johtuu eroosion toteutustavasta mallin laskennassa, missd materiaalia ylityonto-
laatan pinnalta on poistettu kerroksittain paikkahilan kokoisin valein (1 km).
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Kuva 13: Mallin antama tT-kdyrd (musta viiva) alkuper&isen eroosiotason ki-
ville. Ldmpatilan nopea kasvu ja eroosion vaikutuksesta alkava hidas lasku ovat
ylitydntétilanteelle tyypilliset. Pisteviivalla ndytetddn maksimi- ja minimiarviot
(kts. teksti). Pisteilld ja alkuperdisen julkaisun antamilla virhearvioilla on merkit-
ty Kainuun ja Pohjois-Karjalan liuskealueilta saatuja tT-arvioita (harmaat: Kois-
tinen (1981), Outokumpu, ja Tuisku (1991), Puolankajarvi), arkeeiselta Nurmes-
Sotkamon alueelta saatu huippumetamorfoosin tT-arvioita ("Paj. & Pout.”, Pa-
junen ja Poutiainen 1999) sekd K-Ar-ikdmaarityksin saadut ldmpétila-arviot ("K-
Ar", Kontinen et al. 1992) sarvivilkkeesta ja biotiitista. Kdyrdn loppupuolen aal-
tomaisuus ei kuvaa todellista ilmictd (katso Kuvan 12 selite).

T/°C
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Kuva 14: Vertailuaineistona kdytettyjen pTt-arvioiden maantieteelliset sijainnit.
Mustat laatikot: K-Ar-ikdmaarityksid (Kontinen et al. 1992). pTt-madrityksia: H,
Heindvaara, liuskealue (Campbell et al. 1979); P, Puolankajirvi, liuskealue (Tuis-
ku 1991); O, Outokumpu, liuskealue (Koistinen 1981); N, Nurmes-Sotkamo,
arkeeinen gneissi (Pajunen ja Poutiainen 1999); R, Rimepuro, (Poutiainen ja
Partamies 2003).

lisesti syntyneet sulat ovat voineet nostaa maksimilampdotiloja. Myos mekaaninen
lammontuotto deformaatiossa on saattanut olla tdaalld paikallisesti merkittavaa.
Kuitenkin my0s liuskealueiden pT-arviot sopivat pT-kdyrdn yleiseen muotoon ja
metamorfoosikehitykseen korkeammista lampotiloista huolimatta.

Metamorfoituneiden kivien termobarometriatulokset antavat arvokkaan keinon

verrata mallin tuloksia havaittuihin paine-lampétilakehityksiin. On kuitenkin huo-

mattava, ettd termobarometrian tarkkuus on usein parhaimmillaankin (kaytta-

malld useita mineraalitasapainojen mittausta samoihin kiviin) luokkaa 50 C,
1 kbar (Essene 1989).

Eroosion méirdn jakautumisella mallinnettavalle ajanjaksolle on huomattavaa
merkitystd lampotilakehitykselle. Mikili eroosio olisi vahaista heti orogenian huip-
puvaiheen jidlkeen mutta nopeutuisi merkittavasti esimerkiksi noin 1,78 Ga sit-
ten (orogenian laaja-alainen romahdus, Korja et al. 2006), saavutettaisiin no-
peammin ja suuremmat huippulampotilat, mutta toisaalta jadhtymisvaihe olisi
my0s nopeampi (tT-kdyran, Kuva 13, huippu siirtyy ylavasemmalle ja kdyran lop-
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puosa laskee nopeammin). Télloin mallin tT-kdyrad sopisi myds paremmin K-Ar-
ikAmaarityksiin.

Osa keski- ja alakuoren pT-olosuhteista (Kuva 15) ylittda reaktiorajan albiitti +
kalimaasalpa + kvartsi + H,O = sula. Ndissd kuoren osissa on mallin mukaan
intermedidarisia kivia siten, ettd syvyydelld 33-43 km (mallin alussa) graniittis-
granodioriittiset syvakivet (kalimaasdlpda >10 %) ja tonaliittiset gneissit (kali-
maasilpidd <10 %) muodostavat melkein 70 % kuoren kivistd, ja syvyydella 44-55
km tonaliittiset gneissit noin neljainneksen kuoren kivistd. Alempana kuoressa (>
56 km) kivilajit ovat mafisempia ja kalimaasilvdan méara vahdinen. Tamén perus-
teella on mahdollista, ettd ylemmaéssa keskikuoressa (kalimaasélpad >7 %) osit-
taista sulamista olisi tapahtunut jossain méaarin ja alemmessa keskikuoressa (ka-
limaasdlpda noin 2 % tai alle) vahdisessa méaarin. Sulamisreaktio vaatii kuitenkin
vesikylldiset olosuhteet, joita ei keskikuoressa valttamaétta ole. Mahdollinen vesi-
pitoisten silikaattien dehydraatiosulaminen vaatii 760 800 C ldmpdtilan ja kulut-
taa lampoa (Breton ja Thompson 1988), minka lisdksi itse sulamislammon tarve
alentaa myos lampotilaa. Niinpd alemmassa keskikuoressa sulan syntyminen, erot-
tuminen ja liikkelleldhté on hyvin epatodennékoistd, mutta ylemmassa keskikuo-
ressa jossain maarin mahdollista, silld peliittisten ldhteiden sulat alkavat erottua
ja lahtea liikkeelle noin 10-20 % sulaméirdn synnyttya (Best 2003). Mikili sulan
syntymista ja liikkelleldhtod on tapahtunut merkittdvissd maarin, ei mallin oletus
puhtaasti konduktiivisesta limmon siirtymisestd pida paikkaansa, vaan lampoa on
siirtynyt myo6s advektoitumalla. Kaytdnnossa tdma tarkoittaisi lammon nopeam-
paa siirtymisté alhaalta ylospdin, eli nopeampaa kuoren ldmpotilan tasoittumista
sekd mahdollisesti suurempia maksimildmpétiloja yldkuoressa.

7  JOHTOPAATOKSET

Tassa tyossd muodostettu numeerinen malli svekofennialaisen orogenian ylityon-
nostd arkeeiselle kratonille kykenee selittdmadn kratonin pohjan kivistd tehtyjen
K-Ar-ikdmadritysten antamat aika-lampotila-arviot ylityontolaatan kuorta 20 km
paksuntavalla sekd mukanaantuomien radiogeenisten lampolahteiden [Ammitta-
valla vaikutuksella. Litosfadrin muunlainen terminen aktivoituminen (esimerkik-
si kuoren altakasvu) ei ole valttdméatonta. Malli pohjautuu oletukseen puhtaas-
ti konduktiivisesta lammonsiirrosta litosfaarissa, eika ole kelvollinen esittim&a&an
litosfaarin lampotilakehitystd, jos merkittavaa sulanmuodostusta ja advektiolam-
monsiirtoa on tapahtunut. Kuitenkaan mallin antamien tulosten mukaan 1ampoti-
lat litosfaarissa eivit ole saavuttaneet niin korkeita arvoja, ettd sulamista laajassa
mittakaavassa olisi tapahtunut. Tulosten mukaan nykyisen eroosiotason kokema
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Kuva 15: Kuoren ja vaipan yldosan kehitys ylitydnnén (1890 Ma sitten) jdlkeen.
Vasemmassa reunassa niakyy ennen ylitydnt63 mallin alussa vallinnut [3mps-
tilaprofiili. Pystyraidoituksella on merkitty paine-limpétila-alue, jossa reaktion
albiitti + kalimaasalpé + kvartsi + HoO = sula (Spear 1993) pT-olosuhteet
periaatteessa sallivat sulan syntymisen (katso teksti).
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pT-historia on ylityontétilanteelle tyypillinen ja osoittaa maksimi-pT-olosuhteiksi
noin 4 kbar ja 450 C. Tulokset ovat yhteensopivia K-Ar-ikimaaéritysten kanssa,
mutta kratonilla sijaitsevien liuskealueiden pT-arviot osoittavat suurempaa mak-
simildmpotilaa. Mallin olennaisimpia virheldhteitd ovat litosfadrin 1ammonjohta-
vuuden, lAmpoa tuottavien alkuaineiden pitoisuuksien seka ylityontolaatan eroo-
sionopeuden arviointi. Mallin tulokset antavat syyn olettaa, ettid parempi sopi-
vuus eroosiotason havaittuun pT-historiaan saadaan, mikili a) eroosion alkami-
sessa orogenian huippuvaiheen jilkeen oletetaan noin 20 Ma viive tai orogenian
alkua aikaistetaan noin 10 Ma, minka jalkeen eroosionopeus on ollut hieman mal-
lissa kaytettya 100 m/Ma suurempi; ja b) litosfaarin lammonjohtavuus oletetaan
hieman pienemmaéksi tai lampoéa tuottavien alkuaineiden mééra hieman suurem-
maksi (5-10 %) kuin nykyisessa mallissa.

8 KIITOKSET

Tyon ohjaajana on toiminut Ilmo Kukkonen (Geologian tutkkimuskeskus), jota ha-
luan kiittdd mielenkiintoisesta aiheesta sekd hyodyllisistd kommenteista ja opas-
tuksesta. Kommentteja sekd ldhdemateriaalia ovat tarjonneet myos prof. Tapani
Ramo (Helsingin yliopisto) sekd Matti Poutiainen (HY). Fyysiset puitteet — Kirjoi-
tuspOydan, kahvihuoneen seké kirjaston — tyon kirjoittamiseen on tarjonnut Seis-
mologian instituutti (HY).
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B MALLIN LASKEMISEEN KAYTETTY MATLAB-KOMENTOSARJA

Padohjelma, heat( lename, runtime, recpoints)

% heat (...)
%
% Ratkaisee t

ransientin ldmpoéyhtdlon litosfddrille

% kdyttden Crank Nicolsonin menetelmdd

%

% Parametrit:
%  filename
% runtime
% recpoints
%

% Palauttaa:
% erd

% curtimeMa
%

xls tiedosto, josta malli luetaan
mallin ajoaika sekunteina
historiarekisteroitnipisteiden lukumddrd

pystyvektori, eroosiosyvyys [runtime]/[recpoints] vdlein
kulunut aika miljoonissa vuosissa [runtime]/[recpoints]
vilein

%  Thist ldampétilat, matriisi. recpoints+2 kolumnia,

% ensimmdinen ja viimeinen kolumni rekisterdivdt ldhto

% ja lopputilanteen. vdliin jddvdt kolumnit rekisteroivdt
% tilanteen [runtime]/[recpoints] vdlein.

% rivien lukumddrd mallin hilajaon mukainen.

%  khist limménjohtavuudet, matriisi. rakenne kuten Thist:lld

% chist ominaisldimpékapasiteetit, matriisi. rakenne kuten Thist:lld
%

% Mallitiedoston (.xls) rakenne:

%

%  Rivi 1

% Vapaa (kolumnien otsakkeet)

%

%  Rivi 2

% Rivit 2..
%

.N+1

N, paikkahilapisteiden lukumddrd

dx, matka askeleen koko, metreissd

dt, aika askeleen koko, sekunneissa

jos nolla, niin lasketaan automaattisesti optimaalinen askel
k, rivit 2...N+1 ldmmonjohtavuus huoneenldmmadssd

kunkin paikkahilapisteen kohdalla

d, rivit 2...N+1 tiheys (vakio), kg m™( 3)

c, rivit 2...N+1 ominaisldmpdékapasiteetti huoneenldimmossd
J kg™ 1K 1

H, rivit 2...N+1 ldimmoéntuotto Wm”™( 3)

T, rivit 2...N+1 ldihtokdmpoétila, Celsius asteina

T surf, pintaldmpoétila (vakio), Celsius asteina

q _bott, pohjaldmpoévuo, Wm”™( 2), (positiivinen suunta alas)
initial _erd, ldhtdtilanteen eroosiosyvyys, metreind
erostype , eroosiomallin funktion muoto

0 vakionopeus, er_a m/Ma

er bxt + er_a

er_c#t™2 + er_bxt + er_a

er d«t"3 + er_c*t™2 + er_bxt + er_a
er_ax(1+er_ bxt)™( 2)

1 eroosionopeus (t)
2 eroosionopeus(t)
3 eroosionopeus (t)
4 eroosionopeus (t)
[t] = Ma

% Kolumni. ..
% 1
% 2
% 3
%

% 4
%

% 5
% 6
%

% 7
% 8
% 9
% 10
% 11
% 12
%

%

%

%

%

%

%

[eroosionopeus] = m/Ma



54
55
56
57
58
59
60
61
62
63
64
65
66
67
68
69
70
71
72
73
74
75
76
77
78
79
80
81
82
83
84
85
86
87
88
89
90
91
92
93
94
95
96
97
98
99
100
101
102
103
104
105
106
107
108
109
110
111

65

%
%
%
%
%
%
%
%
%
%
%
%
%
%

13
14
15
16
17

18

19
20

21

er_a
er b
er_c
er_
kT, 0 = ldimmdnjohtavuusarvot ovat vakioita
1 = ldmmodnjohtavuus on ldmpotilariippuvainen
cT, 0 = ominaisldimpdékapasiteetit ovat vakioita
1 = ominaisldimpdékapasiteetti riippuu ldmpétilasta
tyhjd

kT c, ldmmonjohtavuuden ldmpdtilariippuvuuden laskennassa
kdytettdvd parametri c
kT ¢, ldmménjohtavuuden ldmpoétilariippuvuuden laskennassa
kdytettivd parametri d

function [erd curtimeMa Thist khist chist] =

heat(filename, runtime, recpoints)

data = xlsread (filename); % luetaan malli tiedostosta
% luetaan arvot datasta
N=data(1,1);

dx=data (1,2);

dt=data (1,3);

kO = data(1:N,4);

d = data(1:N,5);

c0 = data(1:N,6);

H = data(1:N,7);

T = data(1:N,8);

Tbel = data(1,9);

gbc2 = data(1,10);

erosiondepth = data(1,11);
erosionspeedformula = data(1,12);

eros f a
eros_f b
eros_f c
eros_f d

= data(1,13); % erosion speed formula factors a, b and c
= data(1,14);
data (1,15);
= data(1,16);

T _var_k = data(1,17);
T_var_c = data(1,18);

if T var k == 1

T var_k = true;
else

T var_k = false;
end
if T var c == 1

T var_c = true;
else

T var_c = false;
end
kT par c = data(1,20);
kT par d = data(1,21);
ka = 1000%365%24+60+60;
Ma = 1000xka;
Ga = 1000+Ma;
time_elapsed = 0; % kulunut simuloitu aika

factor=10"( 12); % yhtdloryhmdmatriisissa kdytettdvd kerroin, jolla

% matriisin arvot saadaan ~samana kokoluokkaan
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112 if dt == % lasketaan aika askel, jos sitd ei ole mddrdtty

113 % halutaan, ettd (k/dc)/dx"2 = sqrt(20)

114 K=5kO0(1:N) ./ (d(1:N) .x cO0(1:N));

115 disp(’Determining,_optimal_time_step ... ’);

116 dt = sqrt(5)+«dx"2/(10*mean(K));

117 r = mean(K)+dt/dx"2;

118 L= (r 1/6)/(2%r); % painotuskerroin impl/ekspl

119 dt/(60%x60%24%x365)

120 else

121 L = 0.5; % painotuskerroin impl/ekspl > tavallinen Crank Nicolson
122 end

123 loops = floor (runtime/dt);

124 % alustetaan palautettavat muuttujat

125 Thist=zeros (N, recpoints+2);

126 Thist(:,1) = T;

127 khist=zeros (N, recpoints+2);

128 khist (:,1) = kO(1:N);

129 chist=zeros (N, recpoints+2);

130 chist (:,1) = c0(1:N);

131 curtimeMa = zeros(recpoints + 2,1);

132 curtimeMa (1) = 0;

133 erd = zeros(recpoints + 2, 1);

134 erd (1) = erosiondepth;

135 recinterval = floor (loops/recpoints); % kuinka monen loopin vdlein
136 % kirjataan arvot ylés

137

138 for loop = 1:loops

139 time_elapsed = time_elapsed + dt;

140 timeMa = time_elapsed / Ma;

141 erosionspeed = 0; % m/Ma

142 switch erosionspeedformula

143 case O

144 erosionspeed = (eros_f a);

145 case 1

146 erosionspeed = (eros_f bxtimeMa + eros_f a);

147 case 2

148 erosionspeed = (eros f cxtimeMa™2 + eros_f bxtimeMa +
149 eros_f a);

150 case 3

151 erosionspeed = (eros_f dxtimeMa”™3 + eros f cxtimeMa™2 +
152 eros_f bxtimeMa + eros f a);

153 case 4

154 erosionspeed = (eros_f ax(l1+eros f bxtimeMa) ™~ ( 2));
155 end

156 erosiondepth = erosiondepth + erosionspeedxdt/Ma;

157 sdc = floor(erosiondepth/dx)+1; % pinnan syvyys hilapisteissd
158 % mitattuna

159

160 if mod(loop,1000)==

161 sdc

162 timeMa

163 erosionspeed

164 end

165

166 if T var ¢ % jos ominaisldimpékapsitettti riippuu ldmpdtilasta
167 ¢ = cT(cO, T);

168 else

169 c =c0; % jos ei, kdytetddn ldhtéarvoja



170
171
172
173
174
175
176
177
178
179
180
181
182
183
184
185
186
187
188
189
190
191
192
193
194
195
196
197
198
199
200
201
202
203
204
205
206
207
208
209
210
211
212
213
214
215
216
217
218
219
220
221
222
223
224
225
226
227
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end

T(1:N) = T(1:N) + H(1:N)«dt./(d(1:N).»c(1:N)); % lisdtddn kullakin
% kierroksella syntyneen ldmmon
% madrd

A = zeros(N,N);

B zeros(N,1);

if T var k % jos ldmménjohtavuus riippuu ldmpodtilasta
k = kT(kO, T, kT par_c, kT par_d);

else
k = k0; % jos ei, kdytetddn ldhtéarvoja

end

K = k(1:N) ./ (d(1:N) .x c(1:N)); % K, diffusiviteetti

% muodostetaan yhtdléryhmdn ratkaisuun tarvittava
% diagonaalimatriisi A
diag a = [ (L./(c(2:N 1).xd(2:N 1)+«dx"2)).«((k(1:N 2) k(3:N))/4
+ k(2:N 1)) ; 0 1;
diag b = [ 0 ; 1/dt (L./(c(2:N 1).xd(2:N D=xdx"2)).x( 2+k(2:N 1)) ;
diag c = [ 0 ; (L./(c(2:N 1).xd(2:N 1)«dx"2))
*((k(3:N) k(1:N 2))/4 + k(2:N 1)) 1;
A = A + diag(diag a, 1) + diag(diag b, 0) + diag(diag c, 1);
A(N,N) = 1«factor;
A(N,N 1) = 1«factor;
% muodostetaan yhtdléryhmdn ratkaisuun tarvittava
% oikean puolen vektori B
B(2:N 1) = T(1:N 2).«(((1 L)./(c(2:N 1).xd(2:N 1)«dx"2))
*((k(1:N 2) k(3:N))/4+k(2:N 1))) + T(2:N 1).x(((1 L)./(c(2:N 1)
xd(2:N 1D)+dx"2)).+( 2+«k(2:N 1))) + T(3:N).»(((1 L)./(c(2:N 1)

xd(2:N 1Dxdx ~2)).x((k(3:N) k(1:N 2))/4+k(2:N 1))) + T(2:N 1)/dt;'

% muokataan A ja B reunaehtojen mukaiseksi
for j=1:sdc
A(J )_]) = 1=
A(j,j+D =
if j>1
A(Gj,j D =

factor; % Dirichlet
0;

end
B(j) = Tbcl«factor;
end

B(N) = factorxqbc2+dx/k(N);

% ratkaistaan yhtdloryhmad

% A = TB

T=sparse (A)\B;

if sum(isnan(A)) > 0
return

end

% kirjataan historiapisteet palautettaviin muuttujiin
if mod(loop, recinterval) ==
Thist (:, floor (loop/recinterval)+1) =
khist (:, floor (loop/recinterval)+1) = k;
chist (:, floor(loop/recinterval)+1) = c;
curt1meMa(f100r(loop/rec1nterval)+1) = timeMa;
erd (floor (loop/recinterval)+1) = erosiondepth;

>

~ =

0 1;
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228 end

229 end

230

231 % kirjataan lopputilanne palautettaviin muuttujiin
232 Thist (:,recpoints+2) = T;

233 khist (:, recpoints+2) = k(1:N);

234 chist (:,recpoints+2) = c(1:N);

235 curtimeMa (recpoints+2) = timeMa;

236 erd(recpoints+2) = erosiondepth;

237 end

Aliohjelma KT(kO, T, ¢, d), lammonjohtavuuden lampétilariippuvuus

1 % palauttaa ldmménjohtavuuden k ldmpotilassa T
2 % kO : ldmménjohtavuus ldmpotilassa n. 50C
3 % T : limpdétila (C)
4 % c : parametri 1
5 %d : parametri 2
6 %
7 % k norm(T) = 1/(1+cT) + dT"3
8
9 function kT = kT(kO, T, c, d)
10 k size = size(k0);
11 if k _size(1l) > k_size(2) % k:n tulee olla vaakavektori
12 kO = k0’;
13 end
14
15 i = 0;
16 kT = T;
17
18 for k = kO
19 i=1i4 1;
20 kT(i) = k«(1/(Q+c*(T(i) 50)) + d=(T(i) 50)"3);
21 end
22 end
Aliohjelma cT(cO, T), lampokapasiteetin lampotilariippuvuus
1 % palauttaa ominaisldimpékapasiteetin ¢ ldmpotilassa T
2 % cO0 : ominaisldimpokapasiteetti huoneenldmmoéssd
3 % T : ldmpétila (C)
4 %
5 % c norm(T) = 8.95x10"( 10)+T~3 2.13x10"( 6)xT"2 + 0.00172xT + 0.716
6 % normalized to 200C
7 % (Waples & Waples 2004)
8
9 function cT = cT(cO, T)
10 Tt = 20; % mittausldmpotila
11 cpntl = (8.95x10"( 10)«Tt"3 2.13x10"( 6)«Tt™2 4+ 0.00172+«Tt + 0.716);
12 D = 750; % silikaatin debye ldmpétila
13
14 c_size = size(c0);
15 if c_size(1l) > c_size(2) % c:n tulee olla vaakavektori
16 c0 = c0’;
17 end
18

19 i = 0;
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20 cT =T;

21

22 for ¢ = ¢c0

23 i=1i+ 1;

24 Tt = T(i);

25 if Tt > D

26 Tt = D; % fix to debye temperature
27 end

28 cpnt2 = (8.95+x10"( 10)+«Tt™3  2.13x10"( 6)+«Tt™2 + 0.00172xTt + 0.716);
29 cT(i) = cx(cpnt2/cpntl);

30 end

31 end
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