84 TURUN
% YLIOPISTO

Matemaattis-luonnontieteellinen
tiedekunta

Fennoskandia osana Ita-Euroopan kratonia

Syntyhistoria ja litologia

Lauri Soininen

Geologia
LuK-tutkielma

Laajuus: 7 op

7.5.2024
Turku

Turun yliopiston laatujérjestelman mukaisesti tdméan julkaisun alkuperdisyys on tarkastettu

Turnitin OriginalityCheck -jarjestelméllé.



LuK-tutkielma

Paaaine: Geologia

Tekija: Lauri Soininen

Otsikko: Fennoskandia osana Ita-Euroopan kratonia
Ohjaaja: Teemu Vehkamaki

Sivumaaréa: 39 sivua

Paivamaaréa: 7.5.2024

Téssé tutkielmassa luodaan kokonaiskatsaus Itd-Euroopan kratonin geologisiin piirteisin ja sen
syntyhistoriaan tieteellisen kirjallisuuden pohjalta, pitden kuitenkin fokus Fennoskandiassa. Ité-
Euroopan kratoni (EEC) on geologinen alue, joka sijaitsee Ita- ja Pohjois-Euroopassa ja se jakautuu
kolmeen osaan: Fennoskandiaan, Volgo-Uraliaan ja Sarmatiaan.

Alueita kéasitelladn omissa padkappaleissaan. Ensimmaisessa alakappaleessa kuvataan kunkin alueen
litologiaa, eli kivilajikoostumusta ja geologisia rakenteita. Fennoskandian geologisesta kehityksesta on
ollut saatavilla eniten materiaalia, joten sen muodostumista on kasitelty yksittainen geologinen
ajanjakso kerrallaan. VVolgo-Uraliaa ja Sarmatiaa koskevaa tutkimustietoa on vahemmaén saatavilla,
jonka vuoksi niiden kehityshistoriaa ja litologiaa on tarkasteltu vahemman. Toisessa alakappaleessa
kéasitelladn kunkin alueen kehityshistoriaa. Tutkielman lopussa on yhteenveto koko kratonin osalta
edelld mainituista asioista.

Avainsanat: It4-Euroopan kratoni, kratoni, Sarmatia, VVolgo-Uralia, Fennoskandia



Sisallys

AN o o =T o ¥ (o SRR 2
2 FeNNOSKANIA .....uuiii e 3
2.1 Fennoskandian ltologia .....uuueeiieeeiiieecce e 3
2.1.1 Arkeeisen KUOren lIOl0QIA ........uuvvieeiiiiiiiiiieee et e e e e e e e e e s e sanraaeeeeee s 3
212 Proterotsooisen KUOIEN lIOIOGIA .........evieiiiiiie et 6
2.13 Fanerotsooiset muodostumat FENNOSKaNdIiassa...........coocveveiiiiiieiiiiiie e 11

2.2  Fennoskandian KehityShisStoria........cccccooiiiiiiiiiii 12
221 APKEEINEN @IKA ...ttt e e e e sttt e e e e e e s e bt e e e e e e e e e e neeeees 12
222 PaleoproterotSO0INEN @IKA...........iii it e 13
2.2.3 MeSOProterotSO0INEN @IKA .......cccee i 15

I Lo ] [o Fo T U = - USRS 19
3.1 Volgo-Uralian litol0gia .....cceeeiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiieeeeeeeeeeeeeeee et 19
3.2 Volgo-Uralian KehityShiStOria........ccuuviiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiieiieeeeeeeeeeeeeeeeeeee e 20
Y- 1 1= L - PP 22
4.1  Sarmatian ltolOgia . ...eeeeiiiiiiiiiiiiiiiiiiieeeeee e 22
4.1.1 Ukrainan Kilven [Itologia...........coooe oo, 22
41.2 Voronezhin MassiiVin tOIOQIA ..........eviiiiiiiiiiiei e 23

4.2  Sarmatian KehityShiStOria.......cuuuiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiiie e 23
42.1 UKFQINAN KD ..ttt et e e e e e 23
4.2.2 VOrONEZININ MASSIIVi....eeiiieeiiiiiiiieii e e st ee e et e e e e e e s et e e e e e e e s ennnneeeeeeeeeesannnnneees 24

5 Yhteenveto Ita-Euroopan kratonin geologiasta..........ccccuvveveiviiiiiiiiiniiiiiiiinne 26
ST 0] 5= 28

=1 0} 1<) ST PR PR 29



1 Johdanto

Ita-Euroopan kratoni on merkittavé geologinen alue, joka koostuu Fennoskandiasta,
Volgo-Uraliasta ja Sarmatiasta, joista kaksi jalkimmaista sijaitsevat Vengjan ja
Ukrainan alueilla. Kratonit ovat stabiileja maankuoren osia, jotka ovat pysyneet
padosin muuttumattomina satojen miljoonien tai jopa miljardien vuosien ajan, jolloin

ne tarjoavat merkittdvdn mahdollisuuden Maan geologisen historian tutkimiseen.

Itd-Euroopan kratonille ovat tyypillisié erittdin vanhat kivilajit, joiden iat voivat olla
jopa yli kolme miljardia vuotta. Kratonilla on huomattavaa taloudellista merkitysta,
silla sen alueella on monia merkittavia kaivannaisia, kuten rautamalmia, kuparia,

nikkelid ja kultaa.

Tassa tutkielmassa luodaan kokonaiskatsaus Ita-Euroopan kratoniin kuvailemalla sen
syntyhistoriaa ja litologiaa osa-alue kerrallaan. Tutkimuksen lahdeaineistona on
kaytetty internetissa julkaistuja tutkimusartikkeleita. Itd-Euroopan kratonin alueella
parhaiten geologinen historia ja litologia tunnetaan Fennoskandian osalta, jossa ei
kaytanndssa ole nuorempia sedimenttikivia peittdmassa peruskalliota. Tasta syysté sita
on myds tassa tutkielmassa voitu kasitella syvimmin. Muita ala-alueita on késitelty
siind laajuudessa, jossa niistd on ollut mahdollista 16ytaa relevantteja englanninkielisia
tutkimusaineistoja internetistd. Alkuperdisldhteissa esiintyvalle englanninkieliselle
terminologialle on jouduttu monessa kohdassa keksimd&n omia kaannoksié, koska

niille ei ole l10ytynyt vakiintunutta suomenkielistd ilmausta.

Kuva 1. Kuvan tektonisessa kartassa nakyvat Itd-Euroopan kratoni (violetti) ja Euroopan
orogeeniset vyohykkeet (muut varit) seka niitd erottava Tornquistin sutuurialue (TESZ)
Punaiset kdyrat ovat merkittavia siirrosvyohykkeitd. (Lahde: Wikimedia Commons)



2 Fennoskandia

Fennoskandian kilpi muodostaa Itd-Euroopan kratonin luoteisosan ja sen alueella
sijaitsevat kokonaan Suomi ja osittain Norja, Ruotsi ja Luoteis-Vendja (Lahtinen et al.
2011). Kilpi koostuu useista eri ikaisista ja eri tavalla muodostuneista osista:
arkeeisesta kuoresta, proterotsooisesta kuoresta sekd mesoproterotsooisisista
sedimenttikivista (Lahtinen et al. 2011).

1o
~." GRUNNFJELL:
Basisk
vulkansk

O " FANERO- Kolamassivet
Z i) ZOIKUM: > 2200 mya
;7 [ Oslofeltet ] Kvithavsmass
ji -~ BN 1200292 B > 2000 mya
' Sediment. Karelsk mass
fra Devon > 1960 mya
\ Svekofennisk
& T Vulkan  STABIL > 1740 mya
(A AT NP NI AL LTS & PLATTFORM: Transskand
KALE. Foldet grunnfiell  @vre bergarter  Nedre bergarter Dsteuropeiske 1860-1660
DONSK: 7 2700-540 mya 17y 1650-420 mya .27DD-420 mya %% *plattform Serskand.
72 gneis, granitt /A metamorfe skifer, sandst !+ 540-55 mya 1710-920

Kuva 2. Fennoskandian geologinen kartta. Idassé ovat arkeeiset alueet, keskella
svekofennisen orogenian alue ja Skandinaviassa nuorempia, mesoproterotsooisia alueita
seka Kaledonidit. Keltaisella on Fennoskandian ulkopuolinen, sedimenttikivien peittama alue.
(L&hde: Wikimedia Commons)

2.1 Fennoskandian litologia
2.1.1 Arkeeisen kuoren litologia

Vanhinta Fennoskandian kilven aluetta kutsutaan arkeeiseksi ja se jaetaan perinteisesti
Norrbottenin, Kuolan, Belomorian ja Karjalan provinsseihin, joista viimeiseksi
mainitun ovat jotkut tutkijat jakaneet viel&d Vodlajarven (Vodlozero), Keski-Karjalan
(Central Karelia) ja Lansi-Karjalan (Western Karelia) alaprovinsseihin (Holtta et al.

2008). Geologiassa provinssi tarkoittaa aluetta, jolla on itselleen tyypilliset geologiset



ominaisuudet, jotka erottavat sen naapureistaan. Fennoskandian Lansi-Karjalan
alaprovinssi koostuu Holtan et al. (2008) mukaan padasiassa migmatiittisista TTG-
ortogneisseista ja amfiboliiteista. Provinssin l&nsiosassa on myds matala- ja keskitason
paineessa kehittyneitd granuliitteja (HOItta et al. 2008). Karjalan provinssin
vanhimmat paljastuneet kivet ovat 3,5 Ga ikéiset trondhjeimiittigneissit Pudasjarven
Siuruassa (Mutanen & Huhma 2003). lisalmen alueella on 3,2 Ga ikéisid TTG-
gneissejd, joissa on mafisia valikerroksia, joiden katsotaan olevan perdisin
geokemiallisesti  rikastuneen valtameren keskiseldnteen basaltin  kaltaisesta
protoliitista (HOltta et al. 2008). lisalmen alue koostuu kuitenkin p&éasiassa 2,80-2,70
Ga ikéisistd ortogneisseistd, joihin kuuluu 2,72-2,70 Ga ikaisia enderbiitteja seka
dioriitteja (HOoItta et al. 2008). Nuorin arkeeinen syvakivi on 2,61 Ga ikainen
Siilinjarven karbonatiitti (Holtté et al. 2008).

Vierekkéisten 3,2 Ga ikdisten lisalmen alueen kivien ja vanhimmillaan 2,75 Ga
ikaisten Rautavaaran kompleksin kivien vélinen raja on jyrkka, mika viittaa Holtan et
al. (2008) mukaan siihen, ettd silld on huomattavaa tektonista merkitysta. Rautavaaran
kompleksin puolipinnallisia gneisseja luonnehtivat kordieriitti-

ortoamfiboliassosiaatiot sek& Al-valtaiset ultramafiset kivet (HOltta et al. 2008).

Kiannan kompleksi eroaa lannesséd sijaitsevan Rautavaaran kompleksin ja iddssé
olevan Keski-Karjalan alaprovinssin kanssa 2,85-2,78 Ga ikéisten tonaliittisten
gneissien, migmatiittien ja vulkaniittien suhteellisen yleisyyden suhteen (Sorjonen-
Ward & Luukkonen 2005). Kiannan kompleksiin kuuluvat Tipasjarven, Kuhmon,
Suomussalmen ja Kostamuksen vihredkivivyohykkeet, joihin kuuluu syvanmeren
tasangon kaltaisen synty-ympaériston omaavia komatiittisia ja tholeiittisia basaltteja
sekd BIF-sedimentteja (Holtta et al. 2008). Kiannan kompleksin nuorimmat graniitit
ovat 2,71-2,68 Ga ikdisid. Suuri osa Kiannan kompleksin eteldosasta koostuu
metasedimentaarisista Nurmeksen paragneisseistd, jotka ovat geokemiallisesti
identtisi4 neoarkeeisten grauvakkojen keskimaaréisen geokemian kanssa (Holtta et al.
2008). MORB-tyypin vulkaaniset vélikerrokset Nurmeksen grauvakoissa viittaavat
siihen, ettd ne Kkerrostuivat joko kaaren sisa- tai takaymparistossa (Kontinen et al.
2007).



Vanhimmat Keski-Karjalan alaprovinssin granitoidit ovat 2,76 Ga ikaisia (Holtta et al.
2008). Keski-Karjalan sanukitoidi-intruusiot ovat koostumuksellisesti hyvin
vaihtelevia, koostumuksen vaihdellessa ultramafisesta felsiseen (Holtt4 et al. 2008).
Ne ovat hieman vanhempia kuin La&nsi-Karjalan sanukitoidi-intruusiot, joiden
koostumus vaihtelee dioriitista graniittiin (Lobach-Zhuchenko et al. 2005). Keski-
Karjalan vihregkivivyohykkeiden vulkaaniset kivet ovat myds nuorempia kuin niiden
vastineet Karjalan provinssin lansi- ja itdosassa (Holtté et al. 2008). Keski-Karjalan
alaprovinssin seismista struktuuria luonnehtivat subhorisontaaliset heijastukset, joiden
Holtt4 et al. (2008) toteaa Samsonovin et al. (2001) tutkimuksen mukaan viittaavan

nappesysteemiin.

Vodlajarven (Vodlozero) alaprovinssin kuoresta suuren osan muodostavat 3,2-3,1 Ga
ikdiset granitoidit, joihin kuuluu sekd migmatiittisia TTG-gneisseja etta suhteellisen
homogeenisia intrusiivikivia (HOItta et al. 2008). 2,98 Ga ikéisia pyrokseniitti-
gabronoriitti-dioriitti-intruusioita ja granitoideja on alaprovinssin keskiosassa (Holtta
et al. 2008). Alueen nuoremmat TTG-kivet intrudoituivat 2,85 Ga ja tuohon
tapahtumaan kuului myo6s alueellista metamorfoosia (Sergeev et al. 2007).
Nuorimmat, 2,7-2,6 Ga ikéaiset arkeeiset kivet Vodlajarven alaprovinssissa ovat
graniitteja ja mafisia juonia sekd huomattavan silikapitoisia gabronoriitteja (Holtta et
al. 2008). Vodlajarven alaprovinssiin kuuluu myo6s vulkaanisista Kivista koostuvia
vihredkivivyohykkeitd, jotka kuuluvat kolmeen eri ”sukupolveen” ja ovat syntyneet
erilaisissa geologisissa ympéristoissa (Holtta et al. 2008).

Belomorian provinssi koostuu suureksi osaksi meso- ja neoarkeeisista TTG-
gneisseistd, vihredkivista ja paragneisseistd (Holtta et al. 2008). Provinssia luonnehtii
intensiivinen, monivaiheinen deformaatio ja neoarkeeiset ja paleoproterotsooiset seké
keskisuuruisen ettd korkean paineen metamorfoosit (Holtta et al. 2008). Provinssi
koostuu padasiassa 2,72-2,93 Ga ikéisistd granitoideista (Holtta et al. 2008).
Belomorian provinssin erityispiirteena muihin Fennoskandian arkeeisiin alueisiin
nahden on se, etté sieltd on I0ydetty ofioliitteja ja eklogiittejd (HOItta et al. 2008).
Provinssin alueella on lisdksi vulkaanisia kivia siséltavia vihredkivivyohykkeitd
(HOItta et al. 2008).



Kolmas arkeeisen alueen provinsseista on Kuola. Se koostuu meso- ja neoarkeeisista
terraaneista sekd joistakin paleoproterotsooisista komponenteista (Holtté et al. 2008).
Kuolan arkeeinen kuori on 36-43 kilometrid paksu (Holttd et al. 2008). Kuolan
provinssi eroaa Karjalan provinssista korkealla metamorfoosiasteellaan ja
uudelleenmuokkauksen maaralla (HoItta et al. 2008). T&std syystd paleoarkeeista
materiaalia on séilynyt vain yksittéisissa 3,6 Ga ikaisissa mesoarkeeisten ja
paleoproterotsooisten granuliittifasieksen sedimenttien detritaalizirkoneissa (Holtta et
al. 2008). Vanhimmat sdilyneet kivet ovat 2,92 Ga ikaisia gabro-anortosiitteja (Holtta
et al. 2008).

2.1.2 Proterotsooisen kuoren litologia

Pohjois-Karjalasta ja -Savosta Kainuuseen seka Pohjois-Pohjanmaalle ulottuvalla
vyohykkeelld on karjalaisiksi liuskeiksi kutsuttuja Kivida. Ne ovat 2,5-1,9 Ga vanhoja
ja ne ovat muodostuneet sedimenttikivien ja vulkaniittien kerrostuttua arkeeisen
kuoren péélle ja niiden jouduttua taman jalkeen svekofennisen orogenian kohteeksi
(Laajoki 1998). Vyohykkeen Kkivien metamorfoosiaste kasvaa idasta lanteen
liikuttaessa ja ulottuu vihreéliuskefasieksesta amfiboliittifasiekseen (Laajoki 1998).
Karjalaiset liuskeet voidaan jakaa tektonisten kehitysvaiheidensa mukaan viiteen eri
seurueeseen. Kaksi ensimmaista seuruetta ovat Sumin ja Sariolan seurueet, jotka usein
on vaikeaa erottaa toisistaan, jolloin puhutaan Sumi-Sariolasta (Laajoki 1998). Naihin
ryhmiin kuuluuu happamia porfyyreja, epékypsid, runsaasti maasalpaa sisaltavia
konglomeraatteja ja hiekkakivid (Laajoki 1998). Ne ovat syntyneet arkeeisen
mantereen repeytyessd, jolloin syntyi kapeita repedmaaltaita, joihin virtasi Sumin
seurueen muodostavia laavoja seka arkeeisen kuoren rapautuessa, jolloin kerrostuivat
Sariolan seurueen sedimentit (Laajoki 1998). Kolmannen seurueen Kivet tunnetaan
Kainuun sarjana (Laajoki 1998). Ne ovat muodostuneet kemiallisen rapautumisen
tuotettua alumiinirikkaan rapautumiskuoren kiviin, joiden rapauduttua on
muodostunut alumiinirikkaita sedimenttejd, jotka ovat lopulta kerrostuneet (Laajoki
1998). Toiseksi viimeisind syntyivat Jatulin seurueen esiintymét (Laajoki 1998).
Kainuun sarjan kehittymisen jalkeen tuon aikainen manner joutui meren alle useasti,
jolloin matalassa meressé kerrostui paksuja kvartsihiekkaesiintymié (Laajoki 1998).

Viimeisessd vaiheessa kerrostumisympéristd muuttui radikaalisti, jolloin alkoi



kerrostua paksuja savi- ja hiekkaesiintymid, joita kutsutaan Kalevan seurueeksi
(Laajoki 1998).

Keski-Lapin granitoidikompleksi koostuu gneisseistd ja migmatiiteista seka lukuisista
granitoideista (Lahtinen et al. 2018). Zirkonirakeista tehdyt ianmaaritykset ovat
antaneet ikahaarukaksi kiville 1,84-1,77 Ga (Nironen 1998). Keski-Lapissa on my0ds
ns. Nattas-tyypin 1,8-1,77 Ga ikéisid graniitteja, joiden alue ulottuu Muoniosta
Nattastunturien kautta Murmanskiin (Nironen 1998). Niiden geokemia viittaa
heterogeeniseen ja paljon arkeeista ainesta sisaltdneeseen ldhtomateriaaliin (Nironen
1998).

Lapin granuliittivydhyke on muodostunut varhaisproterotsooisella kaudella ja on 400
km pitkd ja 90 km leved (Tuisku et al. 2006). Se koostuu sediment&arisista
granuliiteista, joiden koostumus vaihtelee psammiittisesta peliittiseen ja joita voidaan
kutsua myds khondaliittiseksi sarjaksi (Korja et al. 1996). Sarja koostuu paaosin
happamista, migmaattisista gneisseisté (Tuisku et al. 2006). Koillis- seké lounaisosasta

Lapin granuliittivydhyke rajautuu deformaatiovyohykkeisiin (Korja et al. 1996).

Pohjois-Suomessa  sijaitsee  liuskealueita, joita kutsutaan Pohjois-Suomen
liuskevyohykkeiksi ja jonka kivet ovat noin 2,0 Ga vanhoja (Silvennoinen 1998). Ne
ovat kerrostuneet pohjalle, joka koostui arkeeisista graniittigneisseista ja liuskeista
(Silvennoinen 1998). Pohjois-Suomen liuskevythykkeeseen kuuluu Keski-Lapin
vihredkivivyohyke, joka eroaa Karjalan kratonin vihredkivivyohykkeista, silla se on
proterotsooinen (Hanski & Huhma 2005). Se kulkee léhes katkeamattomana
vyohykkeend Pohjois-Norjasta Suomen Keski-Lapin kautta Vendjalle ja on
laajuudeltaan 100 * 200 km (Hanski & Huhma 2005). Sen alueella on eri ala-alueita,
joissa padkivilajeja ovat joko vulkaaniset tai sedimentaariset kivet (Hanski & Huhma
2005). Vyohykkeen ydinalueella vihreéliuskefasieksen metamorfoosiaste vallitsee,
Keski-Lapin granitoidikompleksia sekd lannessé olevia svekofennisié graniitteja kohti
mentaessd alueellisen metamorfoosin aste kasvaa melko jyrkasti amfiboliittifasiekseen
(Hanski & Huhma 2005). Vyobhykkeen itdosa on metamorfoitunut
keskiamfiboliittifasieksessa (Hanski & Huhma 2005). Muita Pohjois-Suomen
liuskevyohykkeen alueita ovat Kuusamon ja Perdpohjan liuskealueet (Silvennoinen
1998).



Eteld-Suomessa sijaitsee useita proterotsooisten liuskekivien vyohykkeitd, jotka ovat
syntyneet svekofennisen orogenian aiheuttamassa deformaatiossa ja metamorfoosissa
(Kaéhkdnen 1998).

Alkuperaltddn ne ovat padasiassa hiekka-, siltti ja savisedimenttejd, jotka ovat
kerrostuneet turbidiittivirtauksista ja sitten metamorfoituneet (K&hkdénen 1998).

Keski-Suomen granitoidikompleksin, karjalaisten liuskeiden seka arkeeisen
kallioperdn rajaamana sijaitsee Savon liuskevyohyke, jonka kivet ovat ialtadn 1,93—
1,92 Ga vanhoja (Kéhkonen 1998). Alueen kivet ovat erittdin deformoituneita ja
siirrosten suuren lukumadran vuoksi alue jakautuu toisistaan eroaviin lohkoihin
(Kahkdnen 1998). Yleisimpia Kivilajeja ovat turbidiittiperdiset Kiilleliuskeet, gneissit
ja migmatiitit (Kéahkonen 1998).

Pohjanmaan liuskevyohyke sijaitsee Raahen-Laatokan-hiertovyohykkeen, Savon
vyohykkeen ja Keski-Suomen granitoidivyohykkeen rajaamalla alueella (Hector et al.
2023). Sen alueella sijaitsee metasedimentéérisia kivia sek& mafisia metavulkaniitteja
(Hector et al. 2023). Alueen metamorfoosi kulminoitui matala- tai keskiasteen

amfiboliittifasieksessa n. 1,89-1,88 Ga sitten sen keskiosassa (Hector et al. 2023).

Pohjoisessa Tampereen liuskevyohykettd rajaa Keski-Suomen granitoidikompleksi,
joka on iéltdan 1,88 Ga (Ké&hkdnen 1999). Se koostuu erikokoisista granitoidi-
intruusioista, jotka vaihtelevat koostumukseltaan gabrosta graniittiin, jalkimmaisen
ollessa yleisempi (Nurmi & Haapala 1986). Granitoideilla on usein karkea,
porfyriittinen tekstuuri ja niissa on merkkeja monivaiheisesta deformaatiosta (Nurmi
& Haapala 1986). Kivien suuntautuneisuus vaihtelee gneissimaisesta
suuntautumattomaan  (Nironen 1998). Koostumukseltaan granitoidit ovat
kalkkialkalisia (Nurmi & Haapala 1986).

Pirkanmaan migmatiittialue sijaitsee Tampereen liuskevydhykkeen eteldpuolella ja
koostuu l&hinnd gneisseista ja migmatiiteista, jotka olivat alun perin turbidiittisia
sedimenttejd (Kahkonen 1999). Pirkkalan migmatiittialueen metamorfoosi on

huipentunut melko alhaisessa paineessa (Kéhkonen 1998).



Itd-lansi-suuntainen Tampereen liuskevyOhyke sijaitsee Svekofennisen orogenian
kasittdneen alueen keskelld (Kahkoénen 1999) ja on ialtddn noin 1,8-1,9 Ga. Sitd
luonnehtivat kaariymparistossd kehittyneet metavulkaaniset Kivet seké turbidiittiset
metasedimentéariset kivet (Ojakangas 1986). Alueen metamorfoosi kulminoitui
matalan paineen ja lampotilan amfiboliittifasieksen oloissa tai vihredkivi- ja
amfiboliittifasieksen siirtyméaalueella (Kilpeldinen 1994). Tampereen liuskevyOhyke
sisdltdd keskiosassaan ita-lansikulkuisen synkliinin, jolla on subvertikaaliset
akselitasot (Kahkonen 1989). Synkliinin pohjoinen kylki koostuu l&hinna
vulkaanisista kivistd, etelédinen sedimentéérisista (Kéhkonen 1999).

Hémeen vyobhyke on koillinen-lounas-suuntainen ja sijaitsee Tampereen
liuskevyohykkeen eteldpuolella ja Uudenmaan vydhykkeen pohjoispuolella
(Saalmann et al. 2009). l1&lt4&n alueen kivet ovat noin 1,9 Ga. Alue koostuu p&éasiassa
vulkaanisista kivista sek& vahaisessa méarin grauvakoista ja metapeliiteistd (Saalmann
et al. 2009). Vulkaanisilla Kivillda on keskiarvoisen-K:n seka kalkkialkalisia
affiniteetteja, ja koostumuksellisesti ne ulottuvat basalttisesta ryoliittiseen,
andesiittisten kivien ollessa yleisimpia (Hakkarainen 1994, Kéahkonen et al. 1994,
Ké&hkonen et al. 2005). Kivien metamorfoosi on huipentunut padasiassa
amfiboliittifasieksessa, mutta metamorfoosiaste vaihtelee kasvaen siirryttaessa

etelastd ja kaakosta pohjoiseen (Kéhkdnen 1998).

Uudenmaan vyohyke on korkean metamorfoosiasteen liuskevyohyke, joka padosin
koostuu felsisistd ja bimodaalisista vulkaniiteista, lisaksi alueella on myds runsaasti
karbonaattikivid, Kiilleliuskeita, myloniittigneissejd seka intrusiivisia kivié
(Reinikainen 1997). 1altaan alueen kivet ovat noin 1,88-1,90 Ga (Kahkonen 1998).

Saimaan liuskevyohykeella vallitsevia kivilajeja ovat turbidiittisyntyiset kiillegneissit
ja migmatiitit (Kahkoénen 1998). Merkittdvana erona Savon liuskevydhykkeeseen on
1,93-1,92 Ga ikaisten kivien puute (Kahkdnen 1998). Metamorfoosin huippukohta
vaihtelee granuliittifasieksesta amfiboliittifasiekseen (Kéhkdnen 1998).

Rapakivigraniittia esiintyy Fennoskandiassa ns. batoliiteissa, jotka ovat Viipurin,
Laitilan, Vehmaan ja Ahvenanmaan batoliitit (Nurmi & Haapala 1986). Liséksi on

my0s pienempid satelliittibatoliitteja, kuten Suomenniemen ja Ahveniston massiivit
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(Nurmi & Haapala 1986). Rapakivibatoliitit ovat painovoimamittausten perusteella
suuria, subhorisontaalisia levyjd, joiden juuret ovat 18-20 km syvyydessa (Lauren
1970). Kaakkois-Suomen rapakivet ovat muodostuneet noin 1,65-1,62 Ga sitten ja
Lounais-Suomen 1,59-1,54 Ga sitten (Ramd et al. 1998). Rapakivigraniiteille
tunnusomaisia ovat niiden lapimitaltaan muutaman sentin olevat niin sanotut ovoidit,
eli alkalimaasélpéhajarakeet, joita ympéaroi plagioklaasimaasélvasta koostuva keh&
(R&mo et al. 1998). Tyypillista niille on massamaisuus, eli tektonisista tapahtumista
johtuvan gneissimaisyyden puute (Ramo et al. 1998). Rapakivigraniittialueilla esiintyy
my0s erinaisia eméksisia kivilajeja, jotka esiintyvat rapakivialueiden reunoilla ja niita
juoniparvina leikaten (Ramo et al. 1998). Lisdksi rapakivialueiden emaksiset ja
happamat kivilajit muodostavat seoskivilajeja, eli rapakivien muodostuessa on
samanaikaisesti maankuoreen tunkeutunut emaksisisté ja hapanta magmaa (Ramo et
al. 1998).

Skandinaviasta voidaan nostaa esille joitakin merkittavid proterotsooisia alueita —
ensimmaisend mainittakoon transskandinaavinen syvékivivyohyke (TIB). Kyseessa
on valtava, 1200 kilometrid pohjoisesta etelddn ulottuva, kokoelma suuria
granitoidimassiiveja sek& niihin liittyvid mafisia intruusioita (Hogdahl et al. 2004).
Niiden iat vaihtelevat valilla 1,85-1,67 Ga, mutta kaikkien ikédryhmien Kivilla on
taipumusta monzogranitoidiseen, voimakkaan alkalipitoiseen litologiaan (Ahl et al.
1999). TIB-vyohykkeen kivien tekstuuri on péddasiassa massiivista, raekoon
vaihdellessa keskikarkeasta karkeaan (Hogdahl et al. 2004).

Toisena voidaan kaésitella lIdefjordenin terraania, joka on muodostunut, kuten
kappaleessa 2.2.3 kdy ilmi, mesoproterotsooisella ajalla. Se koostuu eri tavoin
deformoituneista suprakrustisista ja intrusiivisista kivistd ja muodostaa noin 400
kilometria pitkan ja 140 kilometria levean vyohykkeen. (Ahill & Connelly 2008).
Id&ssd ajoitus menee 1,55-1,64 Ga paahan, miké viitannee niiden kehittymiseen TIB-
vybhykkeen kivien jalkeen (Ahéll & Connelly 2008).

Kolmas merkittdvd proterotsooinen geologinen alue Skandinaviassa on 1,6-0,8 Ga
vanha Oslon rifti, joka sijaitsee svekonorjalaisen orogenian alueella (Sundvoll et al.
1990). Sen huomattavin osa on Oslon graben, jossa vanhan kallioperédn péélle on

kerrostunut kaksi sedimentééristen kivien muodostumaa, joista ensimmainen koostuu
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nuoremmasta kambrikaudesta silurikaudelle ulottuneella ajanjaksolla — ennen
riftiytymistd - kerrostuneista sedimenteistd, jotka ovat poimuttuneet Kaledonian
orogeniassa, ja toinen nuoremman Kivihiilikauden matalan meren olosuhteissa
kerrostuneista sedimenteistd, jotka peittavat ensiksi mainittua kerrostumaa 50-200 m
paksuudelta (Sundvoll et al. 1990).

2.1.3 Fanerotsooiset muodostumat Fennoskandiassa

Vaikka Fennoskandia on kilpialuetta, on siella myods fanerotsooisella kaudella
kerrostuneita sedimenttikerrostumia. Suomesta voidaan nostaa esille Muhoksen

muodostuma ja Satakunnan hiekkakivimuodostuma.

Muhoksen muodostuma sijaitsee Pohjois-Pohjanmaalla, ulottuen idassa Muhoksesta
aina lanteen Hailuodon saarelle saakka, ja se koostuu kiteisen kallioperédn paalla
makaavista sedimenttikivista (Korhonen & Porkka 1975). Muodostuman paksuus
vaihtelee muutamista kymmenistd senteista jopa yhteen kilometriin (Korhonen &
Porkka 1975). Sita peittavat kvartaarikaudella muodostuneet irtoaineskerrostumat,
kuten hiekka ja savi, joiden paksuus vaihtelee muutamista metreista jopa 100 metriin
ja tésté syystd muodostuman tarkkoja rajoja ei tunneta (Korhonen & Porkka 1975).

Satakunnan hiekkakivimuodostuma sijaitsee suuressa grabenissa, jonka vajoaminen
on tapahtunut luultavasti hyvin pitkan ajan kuluessa (Amantov et al. 1996). Se kuuluu
niin sanottuihin jotunisiin muodostumiin, joita esiintyy myds Pohjanlahden,
Ahvenanmeren  sekd  Laatokan  alueilla  (Amantov et al.  1996).
Hiekkakivimuodostuman iké& on rapakivigraniittien muodostumisen (n. 1,6 Ga) ja
postjotunisten diabaasien muodostumisen (n. 1,260 Ga) vélissa (Amantov et al. 1996).
Sedimenttimuodostumien lisaksi jotunisten muodostumien kanssa samoilla alueilla
esiintyy myos laajoja diabaasijuonia- ja silleja (Amantov et al. 1996). Liséksi
tutkimuksissa on havaittu, ettd jotunisten sedimenttien muodostumisaltaat liittyvat
spatiaalisesti myds nuorempiin, laajoihin rapakivibatoliitteihin. Paasiirrokset, jotka
maaradvat altaan muodon, ovat muodostuneet samansuuntaisesti

graniittivyohykkeiden paljastumattomien rajojen mukaan (Amantov et al. 1996).
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2.2 Fennoskandian kehityshistoria
2.2.1 Arkeeinen aika

Fennoskandian arkeeisiin Kkiviin on tallentunut historiaa melkein miljardin vuoden
verran, alkaen noin 3.5 Ga sitten ja péaattyen noin 2.6 Ga sitten. Useat
samankaltaisuudet Pohjois-Amerikassa sijaitsevien Superiorin ja Hearnen sekd
Karjalan kratonin vélilla viittaavat siihen, ettd ne olivat osa samaa Superian
supermannerta neoarkeeisella ja paleoproterotsooisella kaudella (Bleeker & Ernst
2006) ja siksi Superiorin ja Hearnen alueilta tehtyjé tutkimuksia ja tulkintoja on voitu

soveltaa my0ds Karjalan kratoniin.

Useiden Superia-supermantereessa kiinni olleen Superiorin kratonin kuoren
arkkitehtuurin ja koostumuksen piirteitd on jo pitkdédn pidetty nykymuotoisen
laattatektoniikan olemassaolon merkkeind neoarkeeisella kaudella (Card 1990).
Superiorin  kratonin tektonista kehitystd on tulkittu akkreetioon liittyviksi
kasvuprosesseiksi, joihin liittyi useiden mikromannerlohkojen ja juveniilien
vulkaanisten kaarten térméayksia (Percival et al. 2006). Akkreetioon liittyvaa orogeniaa
pidetédan usein padsyynd mantereisen kuoren kasvulle ajan kuluessa (Brown 2009).
Sitd voidaan ehké& soveltaa myos arkeeisten graniitti-vihredkivien syntyyn (Holtta et
al. 2012).

Karjalan provinssin perusrakenteen muodostumisen mekanismi on saattanut olla n.
2,83-2,75 Ga sitten tapahtunut terraanien toérmdys, joka kulminoitui tata
seuranneeseen orogeniaan n. 2,73-2,67 Ga sitten (Holtta et al. 2012). Orogeniaan
liittyneet subduktiotapahtumat rikastivat litosfaarivaippaa sopeutumattomilla
alkuaineilla (Holtta et al. 2012). Noin 2,76 Ga sitten alkoi uuden vulkaanisen kaaren
muodostuminen Lansi-Karjalan provinssin reunalla olleen subduktiovy6hykkeen
paalle (Holtta et al. 2012). Téaté seurasi ns. slab breakoff, eli subduktoituvan laatan
reunan irtoaminen n. 2,72 Ga sitten, mika johti rikastuneen vaippakiilan sulamiseen,
jolloin muodostui runsaasti sanukitoideja sekd pienia méaria TTG-kivia (Lobach-
Zhuchenko et al. 2008, Halla et al. 2009, Heilimo et al. 2010, 2011). Viimeisten
juveniilien granitoidien intrudoitumisen jélkeen 2,70 Ga sitten kuori deformoitui ja
metamorfoitui (HOltt4 et al. 2012).
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2.2.2 Paleoproterotsooinen aika

Paleoproterotsooisen aikakauden Fennoskandiassa aloitti arkeeisen Kenorlandian
supermantereen hajoaminen, jonka ensimmainen vaihe tapahtui noin 2,1 Ga sitten
(Lahtinen et al. 2008). Talldin muodostuivat Kuolan meri ja Svekofenninen meri, ja
tahan liittyi merellisiin olosuhteisiin siirtyminen suurimmassa o0sassa mantereen
reunalla olevia riftiytymisalueita (Lahtinen et al. 2008). Merenpohjan avautumiseen
liittyi MORB:n Kkaltaisten tyynybasalttien purkauksia, ja paksujen turbidiittisten
grauvakkojen kerrostumista mannerrinteisiin (Lahtinen et al. 2008). Fennoskandian
geologisessa historiassa paleoproterotsooinen orogenia tapahtui suunnilleen vuosien
1,92 Ga — 1,77 Ga vélilla (Lahtinen et al. 2023). Paleoproterotsooinen orogenia
Fennoskandiassa on jaettu Svekofenniseen ja Lapin-Kuolan orogenioihin (Lahtinen et
al. 2005).

Seuraavaksi kasitelladn paleoproterotsooista orogeniaa Fennoskandiassa Lahtisen et
al. (2023) luokittelemien tektonisten tapahtumien avulla. Lahtisen et al. (2023)
mukaan Lapin-Kuolan orogeniasta on vahemman rakennegeologista dataa kuin
Svekofennisestd, joten siksi seuraavissa kappaleissa keskitytddn Svekofenniseen

orogeniaan.

Ensimmainen tektoninen tapahtuma, D1, ajoittuu valille 1,92-1,90 Ga, jolloin
Karjalan, sekd Norrbottenin ja Proto-Svekofennian sekd Kuolan ja Karjalan laatat
tormasivét toisiinsa. Kuolan ja Karjalan laattojen sek& Inarin magmaattisen kaaren
tormayksessa muodostui suuria nappeja Kuolan alueelle (Mudruk et al. 2022) seka
makaavia poimuja ja tyontosiirroksia vulkaanisen takakaaren alueille. (Lahtinen et al.
2023) Vahiten tektonisille tapahtumille D1-D2 altistuneessa Karjalan osassa on useita
paleoproterotsooisia altaita, joissa voidaan kuitenkin ndhd& merkkeja D1- ja D2-
deformaatioista: esimerkkina luode-kaakko-suuntaiset poimut Pohjois-Aénisen
altaassa (Lahtinen et al. 2023).

Toinen tektoninen tapahtuma, D2, ajoittuu vélille 1,89-1,875 Ga, jolloin ns. Terra
Incognita, eli tuntematon mannerlaatta sekd Fennoskandian ja Norrbottenin yhdessa
muodostama laatta, tormaésivat toisiinsa (Lahtinen et al. 2023). D2 on pé&dasiallinen

deformaatiota ja kuoren paksuuntumista aiheuttanut tapahtuma Fennoskandian
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keskiosissa (Lahtinen et al. 2023). Suljetun Jormua-Outokumpu-marginaalialtaan
paalle tapahtunut kuoren pinoutuminen paksunsi arkeiis-paleoproterotsooista kuorta
(Lahtinen et al. 2023). Pa&saantoisesti deformoituminen pohjoisessa Fennoskandiassa
rajoittui ita-lansi-suuntaisen aulakogeenin (Keski-Lapin granitoidikompleksi) ja sen

eteldreunan inversioon (Lahtinen et al. 2023).

Toisen tektonisen tapahtuman jalkeen alkoi ns. Pohjanlahden (Bothnian) ja Saimaan
orokliinien muodostuminen valilla 1,875-1,865 Ga (Lahtinen et al. 2023). Tamé johtui
lineaarisen, kuuman orogeniavyOhykkeen reunojen suuntaisesta lyhenemisesté
(Lahtinen et al. 2023). Poimuja, joilla on koillinen-lounas-suuntaisia akselitasoja, on
I0ydetty Lansi-Karjalasta (Sorjonen-Ward 2006). Poimutuskuviot, jotka vaihtelevat
avoimista suljettuihin ja joihin ei vaikuttaisi liittyvan tyontod, viittaavat siihen, etta
tapahtumaan liittynyt Karjalan laatan lyheneminen rajoittui koillinen-lounas-
kaateisten heikkousvyohykkeiden inversioon (Lahtinen et al. 2023). Arkeeisella

Karjalan laatalla tapahtui siirrostumista ja hiertoa (Lahtinen et al. 2023).

Kolmas tektoninen tapahtuma, D3, tapahtui valill4 1,865-1,85 Ga ja se liittyy silloisen
Fennoskandian kilven lounaisosassa (nykyinen Lounais-Suomi ja Keski-Ruotsi)
tapahtuneeseen tormaykseen (Lahtinen et al. 2023). Tamé deformaatiotapahtuma
yhdistetddn aikaisempien kehitysvaiheiden peittymiseen arkeeisen ja proterotsooisen

vyOhykkeen raja-alueella seké Eteld- ja Pohjois-Suomessa (Lahtinen et al. 2023).

Neljés tektoninen tapahtuma, D4, ajoittuu valille 1,84-1,80 Ga ja se muodosti
rakenteita, jotka ovat erilaisia Fennoskandian lansi- ja itdosassa (Lahtinen et al. 2023).
Idéssd D4 aiheutti luode-kaakko-suuntaista kuoren lyhenemista johtuen térmayksen
kaukovaikutuksista, siind missa pohjois-etelda- ja koillinen-lounas-suuntainen
lyheneminen l&nnessd aiheutui suoraan lounaassa tapahtuneesta torméayksesté
(Lahtinen et al. 2023). Eteld-Suomessa mantereen sisaisté riftiytymisté seurasi inversio
n. 1,825 Ga (Nironen & Manttéri 2012). Fennoskandian itdosassa D4 vaikuttaa olleen
pitk&kestoinen ja useista vaiheista koostunut (Levin et al. 2005). L&nnessa D4 aiheutti
taipuilua sek& orokliinista venymista ja poimuttumista paédsaantoisesti jyrkin kaatein
(Lahtinen et al. 2023).
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Viides tektoninen tapahtuma, D5, osuu valille 1,80-1,76 Ga. Se aiheutti it4-lansi-
suuntaista kuoren lyhenemista ja liittyy tormayksen kaukovaikutuksiin (Lahtinen et al.
2023). Se aiheutti merkittavaa uudelleenmuokkausta Keski-Lapin
granitoidikompleksissa ja siihen liittyy 1,80-1.79 Ga tapahtunutta voimakasta,
bimodaalista magmatismia (Lahtinen et al. 2023). Etela-Suomessa, koillinen-lounas-
suuntaisella  vyohykkeelld siihen liittyvat korkeintaan 1,86 Ga vanhat
metasedimenttikivet sekéd 1,85-1,79 Ga vanhat leukograniitit ja migmatiitit (Lahtinen
et al. 2023). On luultavaa, ettd oletetulta tormaysvyohykkeeltd péin tarkasteltuna
kaukana idassa tapahtunut duktiili deformaatio rajoittui n. 1,8 Ga tienoilla
vaikuttaneeseen magmatismiin ja sitd kautta edelleen kuumaan kuoreen (Lahtinen et
al. 2023).

Svekofennisen orogenian viimeinen tektoninen vaihe, D6, tapahtui valilla 1,75-1,70
Ga. Sen aikana Svekofenninen orogenia oli jo hiipumassa, mutta sen voidaan katsoa
olleen paikallisesti vaikuttava tapahtuma, joka aiheutti luode-kaakko-suuntaista
kuoren lyhenemistd sekd orogenian suuntaista strike-slip-siirrostumista (Lahtinen et
al. 2023).

2.2.3 Mesoproterotsooinen aika

Geologisessa mielessa mesoproterotsooinen aika vallitsi Fennoskandiassa 1,65-0,90
Ga vilisend aikana. Seuraavissa kappaleissa kuvataan vaiheittain tdnd aikana
Fennoskandiassa olleita geologisia tapahtumia.

Mesoproterotsooisen ajan ensimmainen geologinen tapahtuma Fennoskandiassa, oli
valilla 1,65-1,50 Ga tapahtunut rapakivimagmatismi (Bingen et al. 2008). Rapakivi
tarkoittaa graniittia, jolla on tekstuuri, johon kuuluvat alkalimaasélpafenokrystit
(Bingen et al. 2008). Rapakivet ovat tyypillisia lukuisissa lahelld pintaa olevissa,
suuntautumattomissa, paasaantoisesti felsisisséd batoliiteissa, joita on intrudoitunut
keskiseen Fennoskandiaan (Bingen et al. 2008). Rapakivimagmatismi osuu ajallisesti
paallekkain doleriittijuonien intrudoitumisen Ruotsissa ja Suomessa kanssa seka
suuren, Puolassa sijaitsevan 1,53-1,50 Ga ikdisen Mazuryn anortosiittikompleksin

muodostumisen kanssa (Bingen et al. 2008). Rapakivigraniitit ja siihen liittyva
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magmatismi viittaavat mantereen sisaiseen ekstensionaaliseen ymparistoon (Bingen et
al. 2008).

Seuraava vaihe on 1,64-1,52 Ga vililla tapahtunut, ns. Gothian-orogenia, jolle ei ole
luontevaa suomennosta (Bingen et al. 2008). Norjassa sijaitsevat ldefjordenin,
Bamblen ja Kongsbergin terraanit (Bingen et al. 2008). Ensimmaisend mainittu sek&
osittain my6s Bamblen ja Kongsbergin terraanit, koostuvat 1,64-1,52 Ga ikaisista
plutonisista, vulkaanisista seka sedimentaarisista Kivisté (Bingen et al. 2008). Alueen
magmaattiset kivet ovat geokemiallisesti juveniileja ja kalkkialkalisia, mika on
tyypillista aktiivisen mannerreunan muodostumisympéristolle (Bingen et al. 2008).
Gothian-tapahtuma liittyy 1,64-1,52 Ga aikana tapahtuneeseen geologiseen
kehitykseen Idefjordenin terraanissa ja sitd voidaan pitdd akkreetiotapahtumana
(Bingen et al. 2008). Idefjordenin terraanissa paljastuneet litologiat voidaan tulkita
yksittaisen, progressiivisesti kypsyvan vulkaanisen kaaren (Andersen et al. 2004) tai
useamman, muodostumisensa jalkeen nopeasti toisiinsa akkreetioituneiden
vulkaanisten kaarten kontekstissa (Bingen et al. 2008). Svekonorjalainen orogenia on
kuitenkin peittdnyt aikaisempien kehitysvaiheiden jalkid voimakkaasti, jonka takia
Gothian-tapahtuman jalkia on vaikea seurata suuressa mittakaavassa (Bingen et al.
2008).

Kolmatta, 1,52-1,48 Ga valille sijoittuvaa tapahtumaa kutsutaan Telemarkin
akkreetioksi (Bingen et al. 2008). Telemark on lounaisin Svekonorjalainen terraani,
joka voidaan jakaa viela neljaan alayksikkoon (Bingen et al. 2008). Nailla
alayksikoilla on omat, erilaiset litologiansa ja metamorfiset jalkensda, mutta niita
yhdistaa voimakas, 1,52-1,48 Ga tapahtunut magmatismi (Bingen et al. 2008). Tdéman
aikakauden magmaattisten seurueiden geokemia on huonosti luonnehdittavaa, paitsi
Rjukanin ryhmén bimodaalisten vulkaniittien, jotka osoittavat mantereiseen
rifiytymiseen liittyvid geokemiallisia merkkej& (Bingen et al. 2008). Magmaattisten
kivien paalla on kvartsiitteja, joissa on huomattavasti paleoproterotsooista ja arkeeista
Klastista materiaalia (Bingen et al. 2008). Tdma viittaa Bingenin et al. (2008) mukaan
kehittyneen mantereen l&heisyyteen. Telemarkin terraanin muodostuminen on

parhaiten yhdistettavissd mantereisen kaaren ympéristéon (Bingen et al. 2008).
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Neljantend, 1,47-1,42 Ga valilld tapahtuneita geologisia tapahtumia kutsutaan
Bingenin et al. (2008) tutkimuksessa Hallandin orogeniaksi ja danopoloniseksi
orogeniaksi. Keskisessa Fennoskandiassa rapakivi-intruusioita peittad jopa 800 metria
paksu, ns. jotuninen hiekkakivikerros (Bingen et al. 2008). Niitd on sailynyt
deformoitumattomissa altaissa ja niiden valeihin on kerrostunut tholeiittista basalttia,
jonka geokemia on tyypillisté rifti- tai mantereisille laakiobasalteille (Bingen et al.
2008). Jotkin 1,46 Ga ikaiset doleriitit saattavat olla vanhoja basalttien sy6ttokanavia
(Bingen et al. 2008). Toisin kuin keskisessa Fennoskandiassa, jossa on vallinnut
ekstensionaalinen tilanne, on Fennoskandian lounaisrajalla vallinnut tilavuudellisesti
rajoittunut, mutta laaja-alainen graniittimagmatismi vélilla 1.46-1.44 Ga seka
tapahtunut orogeeninen tapahtuma, eli Hallandin ja danopoloninen orogenia (Bingen
et al. 2008). Hallandin orogenia rajoittui Svekonorjalaisen vyéhykkeen itdsegmenttiin
ja sitd luonnehtii 1.46-1.42 Ga ikainen amfiboliittifasieksen metamorfoosi, johon
liittyi paikallista migmatiittiytymistd ja gneissimdisen tekstuurin muodostumista
(Bingen et al. 2008). Danopoloninen orogenia rajoittuu svekonorjalaisen vyéhykkeen
ulkopuolelle (Bingen et al. 2008). Néiden kahden orogenian valisen suhteen ja niiden
merkityksen ymmértdminen suuren mittakaavan orogeenisend tapahtumana on
Bingenin et al. (2008) mukaan vaikeaa. Se voi liitty4 torméykseen, joka vaikutti
Fennoskandian eteld- ja lounaisreunusalueisiin tai aktiivisen reunuksen ympériston

subduktiogeometrian muutokseen (Bingen et al. 2008).

Alloktoonisia Svekonorjalaisia terraaneja luonnehtii voimakas, esisvekonorjalainen
1,34-1,14 Ga vélinen bimodaalinen magmatismi ja niihin on vaihtelevasti kerrostunut
valiin klastisia sedimenttejd, joissa ndkyy nopeaa sivuttaissuuntaista variaatiota ja
paikallisia epdjatkuvuuskohtia (Bingen et al. 2008). Bamblen terraanissa sijaitsee
1,20-1,18 Ga ikdinen Tromoyn gabro-tonaliitti-kompleksi (Bingen et al. 2008).
Svekonorjalaisissa terraaneissa vallinnut tektoninen tilanne ennen Svekonorjalaista
orogeniaa on Bingenin et al. (2008) mukaan epéselvd. Tholeiittista Tromdyn
kompleksia pidetddn sellaisen epékypsén saarikaaren, joka on akkretioitunut
Svekonorjalaisen orogenian alkuvaiheessa, jaanteend (Bingen et al. 2008).
Sedimentadrisiin altaisiin yhdistettyja bimodaalisia magmaattisia seurueita voidaan
tulkita mantereisen kaaren, mantereisen kaaren taka-alueen tai ns. Basin and Range -

ymparistossa vallinneen ekstensionaalisen tai transtensionaalisen tilan kontekstissa
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(Bingen et al. 2008). Voimakkaita horisontaalisiirroksia tapahtui luultavasti sek&
ennen Svekonorjalaista orogeniaa ettd myds sen aikana (Bingen et al. 2008).

Viimeista vaihetta, joka osui vélille 1,14-0,90 Ga, kutsutaan Svekonorjalaiseksi
orogeniaksi (Bingen et al. 2008). Se on tulkittu monivaiheiseksi terraanien limittéin
siirtymiseksi Fennoskandian reuna-alueella 1,14-0,97 Ga valisend aikana johtuen
manner-manner-tormayksesta (Bingen et al. 2008). Térmaysta seurasi jannityksen
vapautuminen 0,96-0,90 Ga vaélisend aikana (Bingen et al. 2008). Syn- ja
postorogeenisen magmatismin  maara lisdéntyy huomattavasti lanteen pdin
siirryttdessd (Bingen et al. 2008). Bamblen ja Kongsbergin terraaneissa tavataan
varhaissvekonorjalaista 1,14-1,08 Ga ikaista amfiboliittifasieksesta
granuliittifasiekseen ulottuvaa metamorfoosia (Bingen et al. 2008). Namaé terraanit
muodostavat kaksi tektonista kiilaa ldefjordenin ja Telemarkin terraanien véliin
(Bingen et al. 2008). 1,14-1,08 Ga vélinen metamorfoosi on voinut tallentaa
varhaissvekonorjalaisen ldefjordenin ja Telemarkin terraanien vélisen térmayksen,
johon on voinut liittyd myds Tromdyn kaaren akkreetio (Bingen et al. 2008). 1,05 Ga
aikana kuoren paksuuntumista ja metamorfoosia tapahtui Idefjordin ja Telemarkin
terraaneissa (Bingen et al. 2008). Telemarkin terraania luonnehtii 1,05-1,02 Ga valilla
vihreékivifasieksesta amfiboliittifasieksen olosuhteisiin asti ulottunut metamorfoosi
(Bingen et al. 2008). 1,05 Ga tapahtunutta synkollisionaalista kuoren sulamista seurasi
alueellista metamorfoosia 1,03-0,97 Ga vélisend aikana (Bingen et al. 2008). 0,98 Ga
aikana orogenia eteni kohti itdd, jolloin sen vaikutusalueeseen kuului jo
Svekonorjalaisen vydhykkeen itdsegmentti (Bingen et al. 2008). 0,97 Ga jalkeen
svekonorjalainen ~ vyohyke  alkoi  romahtaa, luultavasti  valtaosaltaan
ekstensionaalisessa tilanteessa (Bingen et al. 2008). 0.98-0.95 Ga vélisena aikana
Blekinge-Dalarna-doleriitit intrudoituivat vyohykkeen etumaastoon (Bingen et al.
2008). Telemarkin terraanissa 0,97-0,95 Ga vélisend aikana tapahtunut térméyksen
jalkeinen magmatismi liittyy alueelliseen dekompressioon (Bingen et al. 2008).
Viimeiseen voimakkaaseen vulkaaniseen tapahtumaan, 0,93-0.92 valisend aikana,

liittyy Rogalandin anortosiittikompleksin muodostuminen (Bingen et al. 2008).
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3 Volgo-Uralia

3.1 Volgo-Uralian litologia

Volgo-Uralia on hyvin paksun fanerotsooisen sedimenttikerrostuman peittama, mink&
vuoksi alueen kallioperan tutkiminen on ollut hyvin haasteellista eikéa tarkkaa kasitysta
litologiasta ole vieldkaan saatu. Kallioperén fragmentteja on kuitenkin paljastuneessa
yksittdisissd  paikoissa, kuten Uralin  péaasiirroksen alueella, Taratashin

granuliittikompleksissa ja niin edelleen (Mints et al. 2015).

Suurin osa Volgo-Uralian peruskalliosta koostuu granuliitti-gneissi-komplekseista
(Mints et al. 2015). Kyseessa on geologisesti hyvin uniikki alue ja siksi vakiintunutta
terminologiaa sen litologialle ei ole (Mints et al. 2015). Volgo-Uralian paaasiallisia
tektonisia yksikoitd ovat ns. ovoidit, jotka Mints et al. (2015) maarittelevat seuraavasti:
1. koostuu granuliittikomplekseista; 2. on maljan muotoinen kuoren lohko, joka on
paljastumatasolla pyoreé tai ovaali, 300-600 km lapimitaltaan ja 3. ovoidien tektoniset
rajat ovat reverssi- tai tyontosiirrosten kartiopintoja, joita pitkin ovoidi tyontyy
ympéroivien kivien yli. Liséksi niissid voi olla myds mafis-ultramafisia ja gabro-

anortosiitti-intruusioita (Mints et al. 2015).
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Kuva 3. Volgo-Uralian ja Sarmatian sijainti. Kuvaan on merkitty myds hypoteettisen Peri-
Gondwanan terraanin ja Baltican muinaismantereen, johon Ita-Euroopan kratoni kuului,
sijainnit. (Lahde: Wikimedia Commons)

3.2 Volgo-Uralian kehityshistoria

Volgo-Uralia on Ita-Euroopan kratonin yksi kolmesta padalueesta ja sen peruskallio
on peittynyt kaytannossa kokonaan nuorempien, jopa 20 kilometrid paksujen,
sedimenttikivikerrostumien alle (Bogdanova et al. 2007). Alueen Kkiteisesta
kallioperésté on kuitenkin saatu tietoja syvien porausreikien ja seismisten tutkimusten

avulla (Bogdanova et al. 2007).

Volgo-Uralian kuori koostuu péadasiassa arkeeisesta materiaalista (Bogdanova et al.
2007). Rb-Sr-, Sm-Nd-, TIMS- ja SHRIMP U-Pb-zirkoni-ajoitusmenetelmat viittaavat
Bogdanovan et al. (2007) mukaan kaikki siihen, ettd kuorenmuodostusprosessit
alkoivat yli 3.3 Ga sitten ja niihin siséltyi isoja tormdystapahtumia, noin 2,7 Ga, 2,1-
2,0 Ga ja 1,9-1,8 Ga tienoilla. Vanhimmat kivet vaikuttavat muodostavan erillisia
“mosaiikki”-tyypin rakennepiirteiden alueita, joissa laaja-alaiset granitoidit
muodostavat doomeja (Bogdanova et al. 2007). SHRIMP-tutkimuksessa dioriittisisten
ja tonaliittisten gneissien zirkoneista saadut iat ovat vélilla 3,5-3,3 Ga (Bogdanova et
al. 2007). Nuoremmat arkeeiset metasedimentédériset ja metavulkaaniset kompleksit,
joiden iét vaihtelevat vélilla 3,0-2,6 Ga, muodostavat erillisid vyohykkeita ja niihin on
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tallentunut selvid fold and thrust -tyypin rakenteita (Bogdanova et al. 2007).
Luultavasti niitd aiheuttanut deformaatio tapahtui kuitenkin paleoproterotsooisella
ajalla, vélilla 2,1-2,0 Ga, kun Volgo-Uralia térmési Sarmatiaan (Bogdanova et al.
2007). Tuolloin sekd arkeeinen Kkuori ettd paleoproterotsooiset esiintymat
kummallakin alueella kokivat laaja-alaista granitoidista magmatismia (Bogdanova et
al. 2007). Viimeinen deformaation ja Volgo-Uralian kuorenmuokkauksen vaihe

tapahtui paleoproterotsooisella ajalla n. 1.8 Ga (Bogdanova et al. 2007).
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4 Sarmatia

Suurin osa Itd-Euroopan kratonin eteldisimméstd osasta on Sarmatiaa. Kaksi sen
tutkituinta aluetta ovat Ukrainan Kilpi ja idempané oleva VVoronezhin massiivi, koska
peruskallio on paljastunut niiden alueilla. Niita erottaa toisistaan paleotsooinen

Dneprin-Donetsin aulakogeeni (DDA) (Schipansky & Bogdanova 1996).

4.1 Sarmatian litologia
4.1.1 Ukrainan kilven litologia

Kuten jo aikaisemmassa padluvussa mainittiin, Ukrainan kilven vanhimmat kivet
sijaitsevat Azovin ja Podolian alueilla. Azovin alueen kivet ovat vanhimmillaan 3,65—
3,60 Ga vanhoja ja ne ovat padasiassa tonaliitteja (Claesson et al. 2006). Azovin alueen
kivet osoittavat merkkejé korkean asteen metamorfoosista 2,8 Ga ja 2,0 Ga sitten.
(Bibikova & Williams 1990). Liséksi alueella on vihredkivivyohykkeitd, joista on

kuvattu metasedimenttejd, -basaltteja seka -komatiitteja (Artemenko 1995).

Podolian alueen kivet ovat p&dasiassa korkean metamorfoosiasteen arkeeisia ja
paleoproterotsooisia syvakivié (Claesson et al. 2006). Vanhimmat kivet ovat noin 3,65
Ga vanhoja ja ne ovat padasiassa granuliittifasieksen granitoideja (Claesson et al.
2006). Paleoproterotsooisen kauden uudelleenmuokkauksen aikana juveniilia
vaippaperéistd materiaalia paasi tunkeutumaan alueen mannerkuoreen (Claesson et al.
2006).

Keski-Dneprin alue on tyypillinen graniitti-vihredkivi-terraani, jonka alueella
vihredkivet esiintyvat kapeina nauhoina (Claesson et al. 2006). Alueen vanhimmat
kivet ovat 3,1-3,0 Ga ikéisid TTG-gneisseja ja granitoideja (Claesson et al. 2006).
Alueen aikaisempaa geologista historiaa on osittain peittynyt proterotsooisen
uudelleenmuokkauksen takia, vanhimpien post-tektonisten granitoidien ollessa 2,975

Ga vanhoja (Claesson et al. 2006).

Kirovogradin eli Ingulin alue koostuu l&hinné paleoproterotsooisista (Claesson et al.

2006).  Suprakrustisiin  kiviin  kuuluu  metasedimentééarisia  kivia, kuten
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flyssimetasedimenttejd ja metavulkaniitteja, alueen rajalla esiintyy myds rautaisia
rautamuodostumia (BIF) (Claesson et al. 2006).

Ros-Tikichin alueen eteldosa on péadasiassa arkeeista, jossa kivet ovat noin 3,3-3,2 Ga
vanhoja (Claesson et al. 2006). Pohjoinen osa on paleoproterotsooista alkuperéa
(Claesson et al. 2006). Alueella on amfiboliitteja, amfiboli- ja granaattipitoisia
gneissejd, migmatiitteja seka granitoideja (Claesson et al. 2006).

4.1.2 Voronezhin massiivin litologia

Voronezhin massiiviin kuuluvalla Kurskin lohkolla on kaksi pééaluetta: Kurskin-
Besedinon granuliitti-gneissi-alue (KBd) ja Mihailovskin graniitti-vihreékivialue
(Mgga) (Savko et al. 2021). Ensin mainittu koostuu padasiassa ortogneisseista ja
migmatiiteista (Savko et al. 2021). Siell4 on metasedimentaarisia kerrostumissarjoja,
mukaan lukien raitaisia rautamuodostumia (BIF) ja metabasiitteja (Savko et al. 2021).
Alueen litologia osoittaa metamorfoosiasteen kulminoituneen granuliittifasieksessa n.
2,82 Ga (Savko et al. 2010). Ortogneisseistd Nd-mallinnusten mukaan on saatu
ikahaarukaksi 3,49-3,64 Ga (Shchipansky et al. 2007).

Mihailovskin alue koostuu TTG-kivistg, joita leikkaavat pienet silmukanmuotoiset
vihreékivivyohykkeet (Savko et al. 2021). Vihreédkivivyohykkeet koostuvat mafisista
metavulkaniiteista, -komatiiteista, -sedimenteista ja BIF-muodostumista (Savko et al.
2021). Alueen metamorfoosi ei ole kulminoitunut amfiboliittifasiesta korkeammalla
(Savko et al. 2004). Jalkia paleoarkeeisesta geologisesta historiasta ei ole alueella
havaittu (Savko et al. 2019). TTG-kivien ja silikapitoisten vulkaniittien i’iksi on saatu
korkeintaan 3,12 Ga (Savko et al. 2021).

4.2 Sarmatian kehityshistoria
4.2.1 Ukrainan Kilpi

Ukrainan kilven alueelta tunnetaan varhaisarkeeisia kivia Dniestrin-Bugin (Podolian)-

ja Azovin alueilta (Claesson et al. 2015).

Podolian alue koostuu korkean metamorfoosiasteen arkeeisista Kivista ja

paleoproterotsooisista syvé- ja puolipinnallisista kivista (Claesson et al. 2015).



24

Vanhimmat paleoarkeeiset kivet on l0ydetty Eteld-Bug-joen rantatrmien
kalliopaljastumista ja laheisilt4 louhoksilta (Claesson et al. 2015). Téman alueen kuori
on voimakkaasti deformoitunutta ja pédasiassa kéynyt metamorfoitumassa
granuliittifasieksessa. Se jaetaan vanhempaan Dniestrin-Bugin-sarjaan ja nuorempaan
Bugin sarjaan, joka on tulkittu myohéisarkeeiseksi (Yesypchuk et al. 2003). Dniestrin-
Bugin-sarjan padakomponentteja ovat enderbiittiset gneissit, eli enderbiitit (Claesson et
al. 2015). Bugin sarja jaetaan kahteen seurueeseen, vanhempaan Kosharo-
Oleksandrivkan seurueeseen, johon kuuluu kvartsiitteja, korkean Al-pitoisuuden
gneissejé sekd liuskeita ja nuorempaan Khashuvato-Zavallyan seurueeseen, johon
kuuluu karbonaatteja ja néihin liittyvia erityyppisia gneisseja (Claesson et al. 2015).

Azovin alue koostuu lahinné arkeeisista ja paleoproterotsooisista sekd voimakkaasti
metamorfoituneista puolipinnallisista Kivista ja granitoideista (Claesson et al. 2015).
Azovin alueen lounaisosassa on Sorokin vihredkivivyohyke (Bobrov et al. 2000).

Claessonin et al. (2015) tutkimuksen mukaan Podolian ja Azovin alueet ovat
kehittyneet itsendisesti ennen Ukrainan kilven osien yhdistymistd. Azovin alueen
metasedimenttien geokemia osoittaa, ettd niiden l&htdmateriaali koostui pééasiassa
TTG-sarjan kivista sekéd niiden vulkaanisista vastineista seka jossain maarin myds

mafis-ultramafisista kivista (Bibikova et al. 2010).

4.2.2 Voronezhin massiivi

Voronezhin massiivin peruskallio on peittyneend paksuudeltaan kymmenista tuhansiin
metreihin ulottuvien fanerotsooisten muodostumien alle. Voronezhin massiivin
arkeeiset kivet sijaitsevat ns. Kurskin lohkossa. Suurin osa tdman lohkon arkeeisesta
kuoresta sijaitsee kahdessa terraanissa: Kurskin-Besedinon granuliitti-gneissi-alueella
(KBd) ja Mihailovskin graniitti-vihredkivi-alueella (Mgga) (Savko et al. 2021).
Paleoarkeeiset ~ TTG-protoliitit  Mbd:n  alueella  muodostuivat  kahdessa
paatapahtumassa: juveniilin, mafisen ldhtdaineksen sulamisessa n. 3,55 Ga ja kuoren
olosuhteissa tapahtuneessa sulamissa n. 3,40 Ga (Savko et al. 2021). KBd:n felsisen
kuoren muodostumisen alku osuu ajallisesti yhteen sellaisten paleoarkeeisten graniitti-
vihreékivi-alueiden, kuten It&-Pilbaran ja Barbertonin, magmatismin alkuvaiheiden

kanssa, mika voi viitata siihen, ettd KBd on ollut osana néitd muinaisia kuoren osia
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(Savko et al. 2021). Vihredkivivyohykkeiden alaosissa sijaitsevien paksujen basaltti-
ja komatiittiyksikoiden — joita on sailynyt hajanaisesti Mgga:n alueen TTG-Kivissa —
muodostuminen on voinut tapahtua simaattisessa ymparistossa, kuten syvanmeren
tasangolla pluumin nousun aikana (Savko et al. 2021). 2,8-2,6 Ga valisena aikana Kbd
ja Mgga olivat mantereisen kuoren osia ja ne altistuivat mantereiselle riftiytymiselle
2,8-2,7 Ga vilisend aikana (Savko et al. 2021). T&han liittyi myos mafista
vulkanismia. 2,61 Ga osissa KBd:ta tapahtui laatan sisaistd magmatismia, joka tuotti
ryoliitteja ja graniitteja (Savko et al. 2021). 2,60-2,45 Ga valisend aikana Kurskin
lohko oli stabiili platformialue (Savko et al. 2021). Talléin Kklastisten sedimenttien,
karbonatiittien ja BIF:n kerrostumista tapahtui merellisissa altaissa passiivisen
mannerreunuksen alueella (Savko et al. 2021). 2,20-2,06 Ga valisena aikana Kurskin
lohkon paleoproterotsooinen platformialue joutui intensiivisten endogeenisten
prosessien kohteeksi, joihin kuului magmatismia, riftiytymistd, poimutusta ja
metamorfoosia. N&mé& tapahtumat aiheuttivat paleoproterotsooinen Volga-Donin
orogenia (Savko et al. 2021).
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5 Yhteenveto Itd-Euroopan kratonin geologiasta

Arkeeisella kaudella Fennoskandian arkeeiset kratonit luultavasti kuuluivat Superia-
nimiseen supermantereeseen. Kratonien perusrakenteen muodostumisen mekanismi
saattoi olla terraanien tormays toisiinsa noin 2,83-2,75 Ga sitten ja niitd seurannut
orogenia noin 2,73-2,67 Ga sitten. Prosessissa muodostui granitoideja, joista

merkittavimpia ovat TTG-kivet ja sanukitoidit.

Proterotsooinen  kausi alkoi  Fennoskandiassa arkeeisen muinaismantereen
repeytymiselld, jolloin  muodostuivat karjalaiset liuskeet. Tatd seurasi
varhaisproterotsooisen  kauden  monivaiheinen  orogenia, jota  kutsutaan
Svekofenniseksi ja jonka aikaan muodostunutta kuorta on nykyaén Suomen ja Ruotsin
alueilla. Se sai aikaan granitoidialueita ja liuskevyohykkeitd sekd useita
deformaatiopiirteitd. Lisdksi se muokkasi jo aiemmin muodostunutta kuoren
materiaalia metamorfoimalla ja deformoimalla sitd. Mesoproterotsooinen kausi alkoi
rapakivimagmatismilla nykyisen Etela-Suomen alueella, ja tatd seurasi useita
alueellisia orogenioita nykyisen Skandinavian alueella, jotka synnyttivat sinne erilaisia
syvékivialueita.

Fanerotsooisella kaudella eri puolille Fennoskandiaa kerrostui vahaisissa maarin
vaihtelevan kokoisia sedimenttimuodostumia. Suomen alueella kaksi merkittavinta
niistd ovat Satakunnan hiekkakivimuodostuma ja Muhoksen muodostuma, joka
ulottuu Muhokselta Hailuotoon. Satakunnan hiekkakivimuodostuman erikoispiirteena
on esiintyminen yhdessa rapakivibatoliittien kanssa, koska se on kerrostunut niiden

rajaamiin vajoamiin.

Volgo-Uralian kallioperén geologiaa tunnetaan huonosti, koska se on hyvin paksujen
sedimenttikerrostumien alla. Suurin osa siitd koostuu granuliitti-gneissikomplekseista
ja sen erityispiirteend ovat ovoidit, jotka ovat maljan muotoisia kuoren lohkoja, jotka

paljastumatasolla ovat pyoreitd. Kuoren ika on pééasiassa arkeeista.

Sarmatian alue kattaa suurimman osan Ukrainasta ja osan Etela-Vengjasta. Sen kaksi
merkittavinta paljastuma-aluetta ovat Ukrainan kilpi ja VVoronezhin massiivi. Ukrainan

Kilpi on p&dasiassa arkeeista aluetta ja tutkimukset viittaavat sen kahden padalueen
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kehittyneen itsendisesti ennen yhdistymistddn. Kilven alueella on myo6s
varhaisproterotsooisia kivid. Litologiaan kuuluvat erilaiset gneissit, granitoidit ja
kvartsiitit. VVoronezhin massiivinkin kuori on arkeeista. Sen litologiaan kuuluvat

vihredkivivyohykkeet ja granuliitti-gneissikompleksit.
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