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Sammendrag

En tredimensjonal litosfeeremodell ble konstruert\fgring marginen, utenfor kysten av
Midt-Norge. Grunnlaget for modellen var 32 tolkedBS-profiler. 11 regionale grenseflater
ble digitalisert fra hvert av de 32 OBS-profileng,bunnen av modellen ble satt til & vaere
100 kilometer. Dypet til grenseflatene utenfor dgtdliserte basisprofilene ble beregnet ved

a bruke en vektet interpolasjon.

3D-gravitasjonen fra 3D-modellen ble kalkulert \gelp av Parkers formel. Den kalkulerte
gravitasjonen ble sammenlignet med friluftsanomdie satellittdata. Den stagrste forskjellen
mellom kalkulert- og observert felt ble reduserd eminke tettheten i den oseanske
mantellitosfaeren relativt til tettheten i den kowetntale mantellitosfeeren. Denne
tetthetsreduksjonen er mest sannsynlig et resatat mantellitosfaeren under oseanskorpen
er varmere enn mantellitosfaeren under kontinentgtsn. De store forskjellene mellom
kalkulert- og observert felt i Rasbassenget og tdsjazyden ble redusert ved a legge Moho
grunnere. Store negative differanseverdier i ngedtieler av Vgringbassenget er tolket som
sterkt intruderte sedimentaere bergarter. Sarlitgr d& Varing transform margin viste for
hay kalkulert gravitasjon. Dette kan reduseresamtjge Moho dypere eller ved a legge en

tetthetsreduksjon i mantelen lenger mot gst.

3D-modellen ble brukt til & studere forskjeller2id gravimetri og 3D gravimetri. Det ble vist
at feilene som gjgres ved a bruke 2D modelleringJare betydelige, spesielt i omrader hvor
det er store endringer i geologi neert profilet snodelleres. Ved a ta hensyn til forskjellene

mellom 2D-feltet og 3D-feltet kan det oppnas enrb&D modellering.

En tredimensjonal litosfeeremodell tilsvarende dam gr bygd i denne oppgaven er et nyttig
hjelpemiddel innenfor mange geologiske/geofysisiemer. Ved a inkludere mer data kan
3D-modellen forbedres ytterligere. Modellen villdamne brukes til mer detaljert
gravimetrisk modellering, samt isostatiske beregamberegninger av strekningshistorie,

termal modellering og bassengrekonstruksjon.
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Kapittel 1: Innledning

1. Innledning

Varing marginen er blitt grundig studert fra starsas 1970-arene og frem til i dag (for
eksempel Talwani og Eldholm, 1972; Eldholm etE87; Skogseid og Eldholm, 1989;
Blystad et al., 1995; Brekke, 2000). Store mengaesmiske data er samlet inn. | tillegg har
det blitt boret flere brgnner, bade kommersielldargkningsrelaterte. Mesteparten av de
seismiske dataene er multikanals data som gir gfodnnasjon om den grunne geologien,
men er mindre brukbart til & kartlegge dypere ggiadom den krystallinske skorpen og
mantelen. Dette gjelder seerlig for vulkanske passvginer, som Vgring marginen, der
magmatisk materiale eksisterer i gvre deler avmharSlike magmatiske bergarter har en

hay akustisk impedans, noe som gjar det vanskdlaytfegge hva som ligger under.

Fra starten av 1990-tallet og frem til i dag harll#t samlet inn en god del seismiske data
hvor havbunnsseismometre (OBS = ocean bottom seisteos) er benyttet som mottakere
(Mjelde et al., 1992, 1997, 1998, 2001, 2005; Raual., 2000, 2002, 2006). Dette har

bidratt til & gke kunnskapen om dypere skorpesirektog plasseringen av seismisk Moho.

Langs de fleste av OBS-profilene er det samlegmavimetriske data. Det er blitt utfart
gravimetrisk forovermodellering pa disse dataerte&benytte skorpestrukturene fra de
tolkede OBS-profilene som utgangsmodell (Mjeldalet1998, 2001, 2005; Raum et al.,
2000, 2002, 2006). Den gravimetriske modelleringem ble utfgrt var todimensjonal, noe
som betyr at det ikke tas hensyn til geologiforamgkr utenfor profilet. Det antas at
laggeometrien langs profilet fortsetter vinkelgdt profilet uten a forandre seg. Dette er ikke
geologisk korrekt da det er liten sannsynlighetdfiogeologien er lik i hele omradet.
Sparsmalet blir da om strukturer som ligger utepfofilet vil ha stor innflytelse pa
tyngdefeltet langs profilet. Det er betydelig le¢t®g raskere & modellere i 2D da man slipper
a etablere en 3D-modell far modelleringen kan stanien hvis 2D modelleringen viser seg a
resultere i store feil er 3D modellering det enetitiige. Mjelde et al. (2001) skrev at den
starste usikkerheten i den 2D gravimetriske modelien er relatert til strukturer utenfor
profilene. De estimerte denne usikkerheten til &v&d 0 mGal. Dersom dette estimatet

stemmer vil 2D modellering veere en anvendelig mefod modellering av skorpen.
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Hovedformalet med denne oppgaven er a sette sarskogpeprofiler oppnadd i tidligere 2D
modelleringer til en 3D-modell. Gravitasjonen soendgnes fra denne modellen skal
sammenlignes med observerte data for a se hvor2jodaodellene er nar de blir satt
sammen i en 3D-modell. Et annet mal med oppgavérsardere forskjeller mellom 2D

modellering og 3D modellering for & se om det gg@®re feil nar det modelleres i 2D.

Litteraturen som er skrevet om Vgring margineroedet meste skrevet pa engelsk. Dette
gjer at det til tider kan veere problematisk & figoele norske navn for enkelte strukturer pa
marginen. Den norske terminologien som er brukje@ogiske strukturer i denne oppgaven
er hentet fra Blystad et al. (1995).



Kapittel 2: Geologisk rammeverk

2. Geologisk rammeverk

Varing marginen er en av flere passiv marginetligesdeler av Nord-Atlanteren. Marginen
er en del av den Eurasiske platen, mens margininegisiden av Nord-Atlanteren tilhgrer
den Nord-Amerikanske platen (Marshak, 2001). Fimrsta utviklingen av Vgring marginen
er det viktig & forsta utviklingen av hele omradwillom Norge og Granland. Derfor starter
dette kapittelet med et kort sammendrag av utwgdmtil Norske-Grgnlandshavet. Deretter
kommer det litt generelt om Varing marginen. Tutsloppsummeres den geologiske

utviklingen av marginen.

2.1. Utviklingen av Norske-Grgnlandshavet

Norske-Granlandshavet (figur 2.1) er det dype haéoiet som er avgrenset i sgr av de
grunne omradene langs Grgnland-Faergy-ryggen ogliamoHornsundforkastningssonen og
Senja bruddsone (Eldholm et al., 1990; MartinseNgtjvedt, 2007). Havomradet er relativt
ungt og har gjennomgatt en kompleks geologisk lihgk

Dannelsen av Norske-Grgnlandshavet er et reswitaw aitvikling som startet allerede med
kollapsen av den Kaledonske fjellkjeden i Devora kollapsen av Kaledonidene og frem til
starten av Tertizer var omradet mellom Norge og @amhpreget av kontinental ekstensjon
(Hinz et al., 1993) (figur 2.2).

Kontinental oppsprekking og pafglgende havbunnsisyng i sarlige deler av havomradet
startet mellom magnetisk anomali 24 og 25, fors&amillioner ar siden (Talwani og

Eldholm, 1977). Under kontinental oppsprekking dar hgy magmatisk aktivitet og store
mengder ekstrusiver og intrusiver ble dannet i ggker av kontinentalmarginene. | tillegg var
den farste dannede havbunnsskorpen vesentlig &ldtar normal havbunnsskorpe (Mutter
og Zehnder, 1988). Den intense magmatiske aktivitdizde ut 3-6 millioner ar etter
oppsprekkingen, og fra denne tiden ble det dansmdbunnsskorpe med relativt normal
tykkelse (Hinz et al., 1993; Mjelde et al., 2008dagmatismen som fant sted under

oppsprekkingen blir som regel knyttet til riftinger en astenosfeere med hgyere temperaturer
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enn normalt (White og McKenzie, 1989; Skogseid etl®92). Zehnder et al. (1990) hevder
at smaskala konveksjon i mantelen og kan ha bitlratbredt magmatisme ved kontinental

oppsprekking.
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Figur 2.1: Norske-Grgnlandshavet med viktige geiskeytrekk (Eldholm et al., 1990).

Hagevang et al. (1983) skriver at plategrensenédomelan Mayen-bruddsonen og
Senjabruddsonen var ustabile frem til anomali 2&tékan forklare hvorfor det eksisterer
forskyvninger i de eldste magnetiske anomalieni&log de nyere anomaliene mellom disse
bruddsonene. Slike forskyvninger i anomaliene paaldste havbunnsskorpen kan

observeres ved for eksempel Gleipnebruddsonenwg®bruddsonen (figur 2.4).

Fra den kontinentale oppsprekkingen og frem tilcr35 millioner ar siden foregikk
havbunnsspredningen langs Zgirryggen og Mohnsrydgnedningen hadde da en NNV-
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SS@ orientering (figur 2.3). Den nordlige enderhnsryggen var knyttet til Gakkelryggen
nord for Svalbard ved en kontinental transformfetkangssone som bestod av
Senjaforkastningssonen, Hornsundforkastningssogéargnlandforkastningssonen (Lundin
og Dore, 2002).

- Micro-continents

Late Palsozoic and/or Mid-
Cretaceous Fockall Trough

Late Paleozolc-Early
Mesozoic basins

—h . Caledonian orogenie from

Approximate location of
Incipient rift zone

-10° 2 0

Figur 2.2: Figuren viser hvordan omradet mellomdéong Granland kan ha sett ut for 170 millioner

ar siden. Hele omradet var preget av intrakontaeniftbassenger (Skogseid et al., 2000).

Ved anomali 13, eller tidlig Oligocen, skiftet sgrengen retning til NV-S@ (Lundin og Dore,
2002). Dette ser man ved & sammenligne orientaritigeruddsonene pa gammel
havbunnsskorpe med orienteringen til bruddsoneryd@avbunnsskorpe, som for eksempel
gstlige Jan Mayen-bruddsone og vestlige Jan Mayeddisone (figur 2.1). Flere forskere
mener forandringen i sprederetningen var et resaltat Grgnland ble en del av den Nord-
Amerikanske Platen da havbunnsspredningen i Labnaslet stoppet opp (for eksempel
Eldholm et al., 1990). Endringen i relativ platebgeglse farte til kontinental ekstensjon
mellom nordgstlige Grgnland og Svalbard, og pafalgehavbunnsspredning langs
Knipovichryggen (Eldholm et al., 1990). Dette onmeiladde tidligere veert dominert av
skjeerbevegelse og transpresjon, noe som fartartiielsen av folde- og skyvebeltet pa vest

Spitsbergen i starten av Tertiger (Harland et 869).
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a) Chron 24B (57 Ma) b) Chron 13 (35.5 Ma)
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Figur 2.3: Utviklingen av Norske-GrgnlandshavetKoatinental oppsprekking og frem til i dag (Lunaig
Dore, 2002). RR=Reykjanesryggen, AR=/Egirryggen, MRhnsryggen, WSO = Vestre Spitsbergen
Orogenese, KR = Kolbeinseyryggen, KnR = Knipowggen, JM = Jan Mayen mikrokontinent. De bla pilene
viser sprederetning fgr 35 millioner ar siden, meate piler viser sprederetning fra 35 millionesi@ien og
frem til i dag. Den gule sirkelen viser plasserimgieden Islandske hot-spot ved ulike tidspunktet-spot

plasseringer er fra Torsvik et al., 2001).

Rundt anomali 7 dade Agirryggen ut og spredeaksenhsvomradet hoppet vestover
(Talwani og Eldholm, 1977). Agirryggen ble da stieigjen som et topografisk relieff som
representerer en utdgdd sprederygg. Talwani ogolttd(iL977) foreslo at det eksisterte en
intermediaer spredeakse rett vest for Jan Mayereryggellom anomali 7 og anomali 5, og at
aksen hoppet videre til dagens Kolbeinsey ryggtrandmali 5. Andre forfattere mener
spredeaksen hoppet direkte fra Agirryggen til dadfeibeinsey rygg (Kodaira et al.,

1998a). Kolbeinseyryggen ble bundet sammen med Btghgen via Jan Mayen-bruddsonen
for ca. 25 millioner ar siden (Mjelde et al., 20p8&n Mayen mikrokontinent var trolig en
del av gstlige Grgnland far det ble brutt av d@dpaksen skiftet plass og ble plassert under
gstkysten av Grgnland (Eldholm et al., 1990; Kadatral., 1998c). Sprederyggene nord for
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Jan Mayen-bruddsonen ser ut til & ha veert relstaliile siden havbunnsspredningen startet,
uten noen store hopp i plasseringen til sprederygge

2.2. Generelt om geologien pa Varing marginen

V@ring marginen er en passiv kontinentalmargin fatekysten av Midt-Norge. Marginen
strekker seg fra Jan Mayen-lineamentet i sgrvieBiwrostlineamentet i nordgst og fra
kontinent-osean grensen i nordvest til det norakddndet i sgrgst. | nordgst grenser
marginen til Lofoten-Vesterdlen marginen og i sgtig Mgre marginen (Brekke, 2000)
(figur 2.4).

Vgring marginen er en typisk vulkansk margin. Entkeentalmargin betegnes som vulkansk
dersom det eksisterer sjghellende reflektorer aalliask materiale pa ytre deler av marginen
og/eller et legeme med hgye seismiske hastighetmire skorpe tolket som magmatisk
underplating (Eldholm et al., 1995). Pa Vegring niragg er det kartlagt bade sjghellende
reflektorer (Eldholm et al., 1987) og en nedre pkamed hgye hastigheter (Mjelde et al.,
1997). I tillegg inneholder sedimentene i ytre dele Varingbassenget betydelige mengder

mafiske sill intrusjoner (Berndt et al., 2000).

De relativt grunne omradene pa 1000-1500 metemsdygnsom strekker seg nordvestover fra
ca. 66,5 grader nord kalles Vgringplataet. Plagéemgitt av vesentlig dypere omrader i
nordgst og sarvest (figur 4.7A). TilstedevaerelseNaringplataet gjgr at Varing marginen
avviker fra laerebokeksempelet pa passiv marginer, the grunne omradene pa
kontinentalsokkelen er atskilt fra dyphavssletteee en kontinuerlig kontinentalskraning. Pa
Varing marginen blir kontinentalskraningen brutt\garingplataet pa 1000-1500 meters
vanndyp (Eldholm et al., 2002). Dette plataet fetter sa opptil 150 kilometer mot nordvest
far det blir brutt av en ny skraning som bringevthannen ned pa dyphavsslettene.

Varing marginen kan grovt sett deles inn i 3 deleandelagsplattformen, Varingbassenget
og Varingrandhggda (Brekke, 2000). Figur 2.5 viisse tre delene ved hjelp av et

representativt skorpeprofil som krysser Varing nreeqg.
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Trgndelagsplattformen utgjar den gstlige delen axing marginen. Her er sedimentpakkene
generelt tynnere enn i bassengomradene lengeogekn krystallinske skorpen ligger
relativt grunt. Det eksisterer imidlertid noen loblige bassenger av pre-kritt alder pa

plattformen.

| de sentrale delene av marginen ligger Varinglbagste avgrenset av Varingskrenten i
nordvest og forkastningssystemene som danner deligeegrensen til
Trgndelagsplattformen i sgragst. Her finnes mekdéegimentpakker, stedvis oppimot 15
kilometer tykke (Raum et al. 2006). Midt i bassergger Flesforkastningskomplekset, som
strekker seg parallelt med bassengaksen hele fraidan Mayen-lineamentet til
Bivrostlineamentet og deler Varingbassenget i eligasg en vestlig del (Ren et al., 2003) .
Den gstlige delen bestar av Rasbassenget i saegbBssenget i nord. Den vestlige delen
bestar av Vigridsynklinalen, Gjallarryggen og Fegrabenen i sgr og Nagrindsynklinalen,
Nykhgyden og Helgrabenen i nord (figur 2.4).

| bassenget er det tolket flere lineamenter. Sigdimentet, som ligger i den nordlige
halvdelen av bassenget, utgjar en viktig tektogighse (Brekke, 2000). Ranlineamentet og
Gleipnelineamentet er de to andre viktige lineameatMjelde et al., 2003). Flere av disse
kan korreleres med Kaledonske skjaersoner pa dskadastlandet som ble dannet da den
Kaledonske fjellkjeden kollapset (Ebbing et al.0gp

| bassenget eksisterer det flere Terticere domesnerksom er godt definert pa midt-Miocen
reflektoren (Blystad et al., 1995). De viktigsteH®lland-Hansen-hvelvet, Modgunnhvelvet,

Vemadomen og Naglfardomen.

De nordvestlige delene av bassenget inneholdex stengder magmatisk materiale bade som
ekstrusiver og som intrusjoner i de sedimentsergarene. Nedre deler av skorpen i ytre
deler av bassenget har hgye seismiske hastighgier 7,1 km/s). De hgye hastighetene er
ofte blitt tolket som mafisk materiale (underplgfiravsatt ved kontinental oppsprekking (for
eksempel Mjelde et al., 2001). En annen tolkningtérgyhastighetslegemet stedvis kan
representere granulitt/eklogitt facies metamorfgyaeder (Gernigon et al., 2006).
Hgyhastighetslegemet strekker seg lengst inn i@t mellom Ranlineamentet og
Surtlineamentet. Nordgst for Surtlineamentet hobggpeEmet lenger mot kontinent-osean

grensen, mens det ser ut til at den kontinentadepgk nordgst for Bivrostlineamentet ikke



Kapittel 2: Geologisk rammeverk

har slike hgye hastigheter i nedre skorpe. Sgfgefanlinament er det og lite tegn til
hayhastighetslegemet pa landsiden av kontinentrogemsen (Mjelde et al., 2003). Kodaira
(1998b) foreslar at Bivrostlineamentet utgjar dendlige grensen til hgyhastighetslegemet
og at reduksjonen i hastigheten til nedre skorpermoadgst er et resultat av en gkende

avstand fra Islandplumen og dermed mindre mengdelts.
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Figur 2.4: Vgring marginen med viktige geologiskekk (modifisert fra Brekke 2000).
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Varingskrenten er en av de viktigste geologiskekstirene pa marginen. Strukturen er en
kombinasjon av forkastningsaktivitet og en lavafréiigur 2.6 viser hvordan Brekke (2000)

ser for seg dannelsen av skrenten.

Den vestlige delen av Varing marginen, omradenefeed/gringskrenten, kalles
Varingrandhggda. Omradet inneholder tynnere sedipakker enn omradet ast for
Varingskrenten og sedimentene er trolig sterkuitérte. Typisk for omradet er ekstrusive
magmatiske bergarter som ligger under et tynt \a@eatiscere sedimenter (for eksempel
Mijelde et al., 2005). Et annet karakteristisk trekkilstedevaerelsen av sjghellende
reflektorer som kan registreres pa refleksjonss&lsrdisse reflektorene er studert i
borekjerner og man har kommet frem til at de bestdrasaltisk materiale som er resultat av
sykliske vulkanske strammer under kontinental opgldpng (Skogseid og Eldholm, 1989).
Pa randhggda ligger kontinent-osean grensen hwopsk forandrer seg fra intrudert
kontinentalskorpe til en fortykket oseanskorpe.

VEBRINGRANDHBGDA

V@ZRINGBASSENGET , TRENDELAGSPLATTFORMEN

T T T T T T T T T
0 50 100 150 200 250 300 350 400 450 km
Piio-Pieistocene
glacial sediments
Tertiary
Cretaceous
— Blystad et al. (1995)

r 7 Upper Palaeozoic-
Lower Mesozoic
continental basement
oceanic basement
B extrusive, LCB

e ntrusion

Figur 2.5: Representativt skorpeprofil over Vgringrginen. Blystad et al. (1995) linjen viser eraittiv

tolkning av bunn kritt reflektoren (modifisert fEddholm et al., 2002).
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Figur 2.6: En modell for dannelsen av Vgringskrar{érekke, 2000).

2.3. Varing marginens geologiske historie

Varing marginen har gjennomgatt flere strekningseqer fra kollapsen av den Kaledonske
fiellkjeden i Devon til havbunnsspredningen i N@ktlanteren startet i overgangen mellom

Paleocen og Eocen (ca. 55 millioner ar siden).

Pre-Kritt historien til marginen er, med unntak@/ Trandelagsplattformen, darlig kartlagt.

Grunnen til dette er at de enorme Kritt og Keneawnilpakkene i Vgringbassenget gjar det
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vanskelig a kartlegge hva som ligger under Bunttt Keflektoren. | tillegg er det uenighet om
plasseringen av denne reflektoren (Eldholm eRal?2) (figur 2.5).

| de gstlige delene av marginen, omradene som utiggr Trandelagsplattformen, var
strekningen starst i Karbon-Perm (Brekke, 2000)sidee ekstensjonsforkastningene som ble
dannet under denne riftepisoden var og aktive gjenstore deler av Trias. Her finnes flere
bassenger som inneholder sedimenteere bergartearavd® Trias alder, for eksempel
Frobassenget og Helgelandsbassenget. Senere fiffitgfen seg vestover, og lite strekning

fant sted pa Trgndelagsplattformen etter TriasKBze2000).

Pre-Kritt sedimenter opptil 10 kilometer tykke elket i sgrvestlige deler av Vgringbassenget
(Raum et al., 2006). Disse pakkene er blitt kobfgt mot Sen-Paleozoiske og Mesozoiske
rift-bassenger nordgst pa Grgnland som ble daretktifting i Sen Devon-Tidlig Karbon,

Sen Karbon, Tidlig Perm og Tidlig Jura. Dette katybat riftingen i Vagringbassenget startet

allerede med kollapsen av Kaledonidene i slutteDewon.

Dannelsen av det dype Varingbassenget vi ser edagvedsakelig et resultat av 3 tektoniske
episoder; fra sen Midt-Jura til Tidlig Kritt, frae8 Kritt til slutten av Paleocen og fra slutten
av Paleocen frem til i dag (Brekke, 2000; Ren gt24l03).

Flesforkastningskomplekset ble trolig dannet urtier fgrste av disse episodene, ved
strekning i slutten av Jura. Ras- og Traenbassdagela utviklet som dype deposentre
mellom Flesforkastningskomplekset og terrasseommedgst. Uenighet i plasseringen av
bunn Kritt reflektoren gjgr at det er delte menings hvordan omradene vest for
Flesforkastningskomplekset s& ut pa denne tidezkKkér (2000) hevder at omradet var et
bredt tidlig Kritt basseng noe grunnere enn basseagast, dannet ved termal innsynkning
etter strekning. Han plasserte den vestlige gretikseette bassenget i naerheten av omradet
som utgjer dagens Varingskrenten. Andre forfatitereargumentert for en regional hgyde
mellom de dype bassengene gst for Flesforkastnimggslekset og grunnere bassenger
lokalisert i neerheten av dagens Gjallarrygg (Skaobaed Eldholm, 1989; Skogseid et al.,
1992) (figur 2.7).

Etter strekningen i sen Jura-tidlig Kritt fulgte kamg episode med termal innsynkning og lite

tektonisk aktivitet (Feerseth og Lien, 2002). Dé#tete til en innfylling av bassengene og
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utjevning av relieffene som ble dannet under streden i Sen Jura - Tidlig Kritt. Enkelte
forskere hevder imidlertid at strekning ogsa fdatls midtre Kritt (for eksempel Dore et al.,
1999).

Brekke (2000) mener at Sen Kritt-Paleocen strelenrgjartet i Sen Cenoman-Tidlig Turon,
med en akselererende strekning i Campan. Ren @0813) hevder denne strekningsperioden
ikke startet fgr i midt-Campan. Strekningen vartishi de vestlige delene av bassenget og
omradene vest for Varingskrenten. Lavvinklede ndioneastninger kjennetegner denne
episoden. Modellering tyder pa at litosfaeren undsingbassenget var sterkere enn
omradene lenger vest i slutten av Kritt og at dediegrunnen til at strekningen migrerte
vestover (van Wijk et al., 2004). Ifglge Brekk@(B) har omradene nord for Surtlineamentet
en tykkere post-Cenoman pakke enn omradene i e Ran bety at Surtlineamentet var en
viktig tektonisk grense pa denne tiden og at onmadwerd for lineamentet var deposentere.
De regionale synklinalene og antiklinalene i bagséble trolig dannet ved folding i
Campan-Maastricht (Brekke, 2000).

| slutten av Kritt og starten av Terticer ble bagsthaftet opp og erodert. Opphevningen var
starst i vestlige deler av bassenget og mindreguilgstlige deler. Skogseid (1992) mente at
denne regionale landhevningen var et resultat astigande mantel plume. | Paleocen ble de
haytliggende omradene, som Gjallarryggen og Nykkaydrodert og det ble avsatt Paleocen
sedimenter i lavtliggende omrader. Mjelde et &00@ beskriver strekningsperioden i Sen
Kritt-Tidlig Terticer ved hjelp av en delaminasjorsthell der en detachmentforkastning
lokalisert ved Gjallarryggen og Nykhgyden fgrtedigens konfigurasjon med en tykkere

kontinentalskorpe pa havsiden av Varingskrenteni éassenget (figur 2.8).

| overgangen mellom Paleocen og Eocen, for ca. iiloner ar siden, startet
havbunnsspredningen og etter denne tid sank hetebget inn. Havbunnsspredningen farte
til at spenningsregimet pa marginen forandret se@tf ekstensjonsregime til et omrade utsatt
for svak kompresjon. Dette farte til dannelsen eV drticere domestrukturene som eksisterer
i bassenget (Brekke, 2000). Vagnes et al. (199&)drehovedarsaken til denne kompresjonen
var kompressive krefter fra den Alpine Orogenesen at 0ogsa "ridge push” krefter fra

midthavsryggen har bidratt.
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Kontinental oppsprekking var preget av hay magrkatigivitet. Det ekstrusive basaltlaget pa
Varingrandhggda og i ytre deler av Vgringbassehlgetlannet pa denne tiden. 1 tillegg ble
sedimentene i ytre deler av Vgringbassenget starkiderte og nedre deler av den
kontinentale skorpen ble muligens intrudert av gykkrusjoner (underplating) (Mjelde et al.,
2001). Den magmatiske aktiviteten tok slutt ca.raiioner etter oppsprekking (Ren et al.,
2003; Mjelde et al., 2008a).

| Eocen ble Vgringskrenten dannet og Varingbasgsdrigestrukturelt atskilt fra
Varingrandhggda. Ekstrusivene gst for skrentemégirflows”) ble da separert fra
ekstrusivene pa randhggda (Brekke, 2000).

| Neogen ble det norske fastlandet Igftet opp oglert. Sammen med glasiasjonenene péa den
nordlige halvkule fgrte dette til at store mengdko-Pleistocen sedimenter ble transportert ut

pa marginen og dagens eggakant ble dannet (Br2kke).

Ifalge Brekke (2000) var Varingrandhggda det vggilattformomradet og sedimentkilde til
Varingbassenget gjiennom hele Kiritt, og at i Seritiite og Fenris Graben og Gjallarryggen
inkludert i denne vestlige plattformen som et reddv opplaft av Varingbassengets vestlige
omrader. Nyere OBS undersgkelser pa marginen wiselertid at relativt tykke Pre-Kritt og
Kritt pakker eksisterer opptil 30 km utenfor Varakgenten, noe som kan bety at omradet
under ekstrusivene pa randhggda var en del av yleagsenget i store deler av Mesozoikum
(Mjelde et al., 2005).

| figur 2.7 vises en modell for utviklingen av Vg marginen fra starten pa kritt og frem til i

dag (Skogseid og Eldholm, 1987). | denne modellaisterer det en regional hgyde mellom
gstlige og vestlige deler av Varing bassenget ifdeste halvdelen av Kiitt.
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3. Gravimetrisk modellering

3.1. Generelt om gravimetrisk modellering

Utgangspunktet for gravimetrisk modellering er New& gravitasjonslov. Denne loven sier at
alle objekter med en masse trekker med en kraft &lre masser (figur 3.1). Denne kraften

er en funksjon av massene til objektene og avstanwdlom dem:

F=Gro

Her erG = 667010 m’kg ‘s den universielle gravitasjonskonstanten,ay m er massene

til objektene som kraften virker mellom og r er @vslen mellom objektene.;rdrar pa m
med kraften F og tilsvarende drag p& m med samme kraft. Enheten for gravitasjonskraft er
Newton (N).

2 >

Figur 3.1: Newtons gravitasjonslov og en illustoasav parametrene som inngar i loven.

| gravimetrisk modellering er det ikke gravitasjkraften som modelleres, men
tyngdeakselerasjonen. Dette er akselerasjonerjektahed masse nfar som et resultat av

gravitasjonskraften fra jordkloden:
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Tyngdeakselerasjonen har enheterfnstsm er S| enheten for akselerasjon. Forandringene
tyngdeakselerasjon mellom ulike punkter pa jordfi@em er veldig sma. Derfor brukes som

regel enheten mGal i gravimetrisk modellering. 1in@svarer 10° m/<.

Hadde jordkloden veert en homogen kule ville tynggdekerasjonen veert like stor alle steder
pa jordoverflaten. Siden jorda har en form somdigmer pa en ellipse, roterer og har en
ujevn fordeling av masse vil tyngdeakselerasjoraiere fra sted til sted pa jordoverflaten.
Det er den ujevne massefordelingen i litosfeeren eoav interesse i gravimetrisk

modellering. Derfor fijernes effektene av jorderigpgtke form og jordrotasjonen i
prosesseringen av de innsamlede tyngdedata. Nér fiel referanseellipsoiden trekkes fra de
observerte dataene og justeres til overflaten awdge sitter vi igjen med det som kalles
friluftsanomalier (Fowler, 1990). Det er som redisise anomaliene man forsgker & gjenskape

I den gravimetriske modelleringen.

3.2. Gravimetrisk forovermodellering

Gravimetrisk forovermodellering er den vanligsteteméa utfgre gravimetrisk modellering pa.
Slik modellering gjares ved & ta utgangspunkt stantmodell for geologien i omradet som
skal modelleres. Denne startmodellen lages vedkehilike data som er tilgjengelig, for
eksempel seismiske data, borehullsdata eller gestdedeltdata. Kvaliteten pa modellen gker
som en funksjon av tilgjengelig datamengde. Oftasdet at alt under Moho har en konstant
tetthet og at forandringer i tyngdeakselerasjon éewurelatert til ulike massefordelinger i
skorpen. | enkelte tilfeller modelleres det og nethetsvariasjoner i mantellitosfeeren. Alt
under litosfeeren antes da & ha samme tetthet$engpel Breivik et al., 1999).

Etter at en geologisk modell er bygd blir hvert tai en fornuftig tetthet. Denne tettheten

kan komme fra for eksempel seismiske hastighetekdpittel 3.6) eller borehullsdata.
Tyngdefeltet fra denne modellen blir sa regnetaat & bruke en passende algoritme. Dette
feltet blir s& sammenlignet med malte tyngdedabadoverte data). Hvis det eksisterer
forskjeller mellom observert og kalkulert felt m@dellen endres slik at man oppnar en bedre
overensstemmelse. Det er to mater a forandre nesdpi; man kan forandre tettheter og/eller
man kan forandre laggeometri. De ulike stegenavigretrisk forovermodellering kan

oppsummeres i 4 punkter (Kearey et al., 2002):
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Bygg en fornuftig geologisk modell (med tetthet@&ijuk alle tilgjengelige data.
Velg en passende algoritme og beregn tyngdefetienhbdellen.

Sammenlign det kalkulerte feltet med observerta ¢gam regel friluftsanomalier).

A

Forandre modellen (tettheter og/eller laggeomédrifi oppna et bedre samsvar
mellom kalkulert og observert felt. Gjenta sa pudi frem til et tilfredsstillende

resultat er oppnadd.

Det er viktig & merke seg at gravimetrisk modefigrikke gir en unik Igsning. Uendelig
mange kombinasjoner av tettheter og laggeometaergk det samme kalkulerte feltet. Det
gjelder derfor & oppna et resultat som er sa gaN@annsynlig som mulig og som samtidig

sammenfaller best mulig med det observerte feltet.

Algoritmene som brukes for & regne ut gravitasjdinemen geologisk modell kan deles inn i
to hovedgrupper; algoritmer for 2D modellering ¢goaitmer for 3D modellering. Disse er

beskrevet i de to neste kapitlene.

3.3. 2D gravimetrisk modellering

| gravimetrisk modellering er et todimensjonaltdate et legeme som forandrer seg i en
retning mens det forholder seg konstant i den petigaleere retningen. Figur 3.2 viser en

skisse av et todimensjonalt legeme.

Tyngdefeltet over et todimensjonalt legeme kan Wialles pa ulike mater. Den mest brukte er
polygonmetoden beskrevet av Talwani et al. (1988).tilneermes det todimensjonale
legemet til et polygon. Ngyaktigheten pa tyngdetedom regnes ut ved hjelp av denne
metoden vil vaere en funksjon av hvor likt polygoeetiet geologiske laget. Alle
todimensjonale legemer kan beskrives ved hjelpt @olygon dersom antall sider i polygonet

er stort nok.
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Figur 3.2: | 2D modellering antas det at laggeoimetkun forandrer seg langs modelleringsprofilet (anet

pa figuren) mens den er konstant perpendikulaeprpfilet (y retning pa figuren).

P - aj - 0

Y
Z

Figur 3.3: Skisse av et polygon ABCDEF og paranmetreom er brukt

i polygonmetoden (Talwani et al., 1959).

Figur 3.3 viser et todimensjonalt legeme, ABCDEdmdigger i xz-planet. Hvis punktet P er
origo i koordinatsystemet kan vertikalkomponeniegravitasjonen i dette punktet finnes ved

hjelp av formelen:
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ZG,o§ zdé
Her er G den universielle gravitasjonskonstanterpoer tettheten til polygonet.

Vi kan finne integralet over ved a regne ut intégfréra hver av sidene i polygonet og

summere opp disse. For figuren over har vi at:
b c d e f a
f2d6=[2d6+[2d6+ [ 206+ [ 20+ [ 20+ [2d0=2,+ 2, +Z,+ 2, + 2 + Z,
a b c d e f

Den generelle formelen for vertikalkomponentemtdvitasjonen fra et polygon med n sider i

punktet P kan da skrives som:

V= 2szn: Z

i=1

Hver av komponenteng, i det lukkede integralet kan finnes ved formelen:

cosd, (tang, —tang) }

Z. =a.sin@co 8 -6 +tanglo
i a'l wl SW|:| i+1 W 96 COSBi+1(tan9i+1—tan¢,)

Lz 1 Za—Z Lz X — X
6 =tan*—~, ¢ =tant Lt Hiﬂ:tanlﬂ, A =Xy, tZ,,
X X =% X1 Z —Zy

Her erx, og z startpunktet til et linjestykke i polygonet mers, og z,, er sluttpunktet til

det samme linjestykket. Dette betyr at vi kan regngravitasjonen fra et hvilket som helst

todimensjonalt legeme dersom koordinatene til lgpumktene i polygonet er kjent.

I en geologisk todimensjonal modell vil hvert lagpresentere et polygon og vi kan finne den

totale gravitasjonen fra modellen ved & summereitgisjonen fra hvert av lagene.
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3.4. 3D gravimetrisk modellering

2D gravimetrisk modellering er en nyttig geofysiaktode i mange tilfeller, men dersom
geologien endrer seg raskt utenfor profilet som elleces kan 2D modelleringen resultere i
betydelige feil. A modellere i 3D vil derfor gi eter riktig bilde av undergrunnen.

| denne oppgaven er metoden beskrevet av Parké2)b@nyttet for & beregne gravitasjonen
fra 3D-modellen:

n-1

—

k

F [Ag] =-27G exp(—‘E‘ ZO)Z‘T!F [pG)h“ (F)]

Her er F[Ag] den Fouriertransformerte av den relative grawtaesn fra en grenseflate, G er
den universielle gravitasjonskonstantgrﬂf)er tetthetskontrasten over grenseflaten i et

gridpunkt,E er bglgevektorenyzr havoverflaten ogtp(?) er topografien til grenseflaten.

Rekka konvergerer raskt og derfor blir kun de #tstidene i rekka brukt for de grunne
grenseflatene. Dersom avstanden mellgogzgrenseflaten er stor vil konvergensen veere
tregere og antall ledd i rekka ma gkes. Ved a maimeerse Fouriertransformasjonen vil man
fa den relative gravitasjonen som grenseflateneskdpette gjentas sa for hver grenseflate i
modellen og den totale relative gravitasjonen foalellen oppnas ved & summere sammen

bidragene fra de ulike grenseflatene.

3.5. Tettheter i litosfeeren
Bergarters tetthet er en av de minst variable gesie starrelser. Bergartene i skorpen har

vanligvis tettheter som varierer fra 1,6 gfaih3,0 g/cn?, mens mantel bergarter har noe
hgyere tetthet. Tettheten til en bergart er endjmkav flere variable, hvor mineralinnhold og
porgsitet har stgrst betydning (Kearey, 2002).

For sedimentaere bergarter er det porgsitet sorddmastarste betydningen for tettheten.
Tettheten til en sedimenteer bergart kan uttrykkas GAustegard, 2003):

P=@; +1-P) P
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Her er p tettheten til bergartery, ., er tettheten til det faste rammeverket (tetthéengarten
hadde hatt dersom porgsiteten var nydl), er tettheten til fluidet som fyller porene gger

porgsiteten. Porgsiteten avtar med gkende beggadyp pa grunn kompaksjon nar
bergarten blir utsatt for stadig hgyere omslutrinygk. Athy (1930) lagde en formel som
uttrykker porgsitet som en funksjon av begravniggsd

az

P=qe

Her er g porgsiteten sedimentene har ved avsetning ogia parameter som er avhengig av

litologi (kompaksjonsfaktoren). Figur 3.4 visereétsempel pa hvordan porgsiteten reduseres
med gkende dyp for en bergart som falger formelen. dPorgsiteten avtar raskest i gvre
deler av skorpen og mindre nar begravningsdypestiit. Dette medfarer at tettheten gker
raskest i gvre deler av skorpen.

Det er flere faktorer som gjgr at porgsitetskurseviker fra Athy’s formel. Siden litologien
som regel varierer nedover i bassenget vil kuneefosskjellig ut i de ulike lagene. Dersom
porefluidene ikke skvises ut av bergartene pa gawnat fluidene er fanget av impermeable
bergarter kan overtrykk resultere i at porgsitdétehlir hgy selv pa store dyp. Slike soner kan

ha lavere tetthet enn bergarter som ligger pa gmanskorpenivaer.

dyp (km)

I
10 20 30 40 50 G0 70
porasitet(%)

Figur 3.4: Kurven viser hvordan en bergart somdplythy's formel mister porgsitet med gkende

begravningsdyp. Her e, = 0.7 og a = 0.5.
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Nar begravningsdypet blir stort er porgsiteten $\aerog tettheten til bergarten blir

hovedsakelig en funksjon av mineralinnhold.

Tabell 3.1 : Tettheter for de mest vanlige mineralelitosfaeren (verdier fra Nesse, 2000).

Mineral Tetthet (g/cm®)
Kvarts 2,65
K-Feltspat 2,54-2,63
Plagioklas 2,6-2,76
Muskovitt 2,77-2,88
Biotitt 2,7-3,3
Pyroksen 3,2-3,9
Amfibol 3,0-3,6
Olivin 3,22-4,39
Granat 3,1-4,2
Kalsitt 2,71

| de fleste magmatiske- og metamorfe bergartepesgiteten lav i alle skorpenivaer.

Tettheten i disse bergartene er derfor hovedsakaliginksjon av mineralinnhold.

Den kontinentale krystallinske skorpen bestar fetrrdeste av sure bergarter med en
granittisk sammensetning. De dominerende mineraehearts, alkalifeltspat og plagioklas.
Disse mineralene har relativt lave tettheter (a®dl) (Nesse, 2000). | gravimetrisk
modellering er det vanlig & modellere den kontiankrystallinske skorpen som et lag med
en tetthet pa 2,7-2,8 g/énreller & dele den inn i en gvre skorpe og nedoepskder nedre
skorpe har hgyest tetthet. PA grunne nivaer eraidig at krystallinske bergarter inneholder
betydelige mengder mikrosprekker (Gardner et 8l74). Disse sprekkene lukker seg etter
hvert som omslutningstrykket gker nedover i skorferfor vil tettheten i den krystallinske
skorpen ogsa gke som en funksjon av dyp, men jgé f@ar s mye som i sedimenteere

bergarter.

Den oseanske skorpen bestar hovedsakelig av mafisgarter med basaltisk og gabbroisk
sammensetning. De viktigste mineralene er pyrokseg@lagioklas sammen med noe

amfibol og olivin. Disse mineralene har vesentlayére tettheter enn mineralene som er
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vanlig i den kontinentale skorpen (tabell 3.1). @jemsnittlig tetthet for oseansk skorpe er
286+ 003 g/cnt (Carlson og Herrick, 1990). Det er blitt vanligidle inn oseanskorpen i 3

hovedlag (Fowler, 1990). Lag 1 er et tynt sedirsndom ligger over oseansk basement. Lag
2 er ekstrusiver og diabasganger med basaltisk smseting. Pa ung havbunnsskorpe er
gvre deler av dette laget preget av hgy porggisine porgsiteten avtar hurtig med gkende
dyp og er tilneermet lik null i bunnen av laget. felthavbunnsskorpe har lavere porgsitet i
gvre deler av lag 2. Lag 3 er isotrop gabbro agidat grabbro dannet ved krystallisering av

magmakammeret under midthavsryggen.

Mantelen bestar for det meste av ultramafiske r@gasakalte peridotitter. Olivin og
pyroksen er de dominerende mineralene. Det ergydrdinta en tetthet p& ca. 3,3 gfdar

gvre del av mantelen.

3.6. Relasjoner mellom tetthet og seismisk hastighe t

Det er publisert mange artikler som diskuterer éahmellom seismisk hastighet og tetthet.
Den mest brukte er antageligvis Nafe-Drake verdidnalwig et al. (1970). Disse verdiene

er oppnadd ved a male hastighet og tetthet foekkerbergartspraver i laboratoriet. Basert pa
malingene har de regnet ut en gjennomsnittlig éetibr en gitt seismisk hastighet. De fant
ogsa ut minimum og maksimum tetthet for en hasti¢figur 3.5). | figuren har jeg lagt inn
brgnndata fra ODP lokalitet 642 pa ytre deler avidpmarginen (Shipboard Scientific

Party, 1987). De rgde punktene viser tettheterasgigheter i Tertisere sedimenter, mens de
grenne punktene representerer basaltiske bergsiémge av branndataene stemmer godt
overens med Nafe-Drake verdiene, men flere liggmfor intervallet mellom maksimum og

minimum verdiene.

Litologi har ikke alltid samme effekt pa hastiglsem tetthet. Dette betyr at for en gitt
hastighet kan en bergart ha en rekke tettheteur B viser tettheter og hastigheter for ulike
litologier utsatt for trykk og temperatur tilsvadenforholdene som eksisterer pa 20

kilometers skorpedyp (Christensen og Mooney, 1995).
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Hvis man har kjennskap til omradets geologi ogdnister det mulig & ekskludere visse
bergarter. Pa denne maten kan en mer ngyaktigtsfitindeling oppnas og den gravimetriske

modelleringen blir mindre usikker.
3.5

tetthet (gfem)

U U U

[ | 0 0 ) 0 ) ) ) ) ) ) ) ) ) ) ) e ] 8 8 0 1 e

o
[Pl

hastighet (km/s)

Figur 3.5: Relasjoner mellom seismiske hastighe¢etettheter. Den midterste sorte kurven viser
gjennomsnittlig tetthet som en funksjon av hastigheens den gverste og den underste sorte kurgen vi
henholdsvis maksimum og minimum tetthet for enhyistighet (Ludwig et al., 1970). Ra@de og gronmekpar
viser brgnndata fra ODP lokalitet 642 (verdierStapboard Scientific Party, 1987). Rgde punkteresgnterer

Tertieere sedimenter mens grgnne punkter er vulkalpsigarter.
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Figur 3.6: Hastighet og tetthet for ulike magmagisig metamorfe litologier. Verdiene er gjennomswétdier

for trykk- og temperaturforhold tilsvarende de ivirfer pa 20 kilometers skorpedyp (Christensen ogiy,
1995). Forkortelsene star for: SER=serpentinitt, \W&neta-gravakke, AND=andesitt, QTZ=kvartsitt,
GGN=granitt-gneis, GRA=granitt-granodioritt, PHY #fty BGN=biotitt-gneis, FGR=felsisk granulitt,
PGR=paragranulitt, SLT=slate, BAS=basalt, QSC=glamkvarts skifer, BPP=prehnitt-pumpelytt faciesdiis
DIO=dioritt, MBL=Kkalsitt marmor, ANO=anortositt, BR=anortosittisk granulitt, BZE=zeolitt facies blisa
DIA=diabas, BGR=grgnnskifer facies basalt, MGR=mslafjranulitt, AMP=amfibolitt, GAB=gabbro-noritt-
traktolitt, GGR=mafisk granat granulitt, HBL=horelniditt, PYX=pyroksenitt, DUN=dunitt, ECL=eklogitt.

Kurvene viser to ulike forhold mellom tetthet ogstighet.
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4. Modellbygging

4.1. Datagrunnlag

Grunnlaget for 3D-modellen var 25 tolkede OBS-penfsom ble samlet inn pa Varing
marginen i perioden mellom 1992 og 2002 (Mjeldalet1997, 1998, 2001, 2002, 2005;
Kodaira et al., 1998b; Raum et al., 2002, 2006}.ld=o0gsa brukt deler av andre OBS-
profiler som 1& innenfor modelleringsomradet (Mgelet al., 1992, 2008b, 2008c; Breivik et
al., 2008). Tabell 4.1 forteller hvilke publikasgminjene som ble brukt som basis for
modellen er hentet fra, mens figur 4.1 viser plasgen til linjene og omrisset av

modelleringsomradet.

Langs mange av OBS-profilene ble det samlet inmigretriske data av hgy kvalitet ved
hjelp av et LaCoste og Romberg gravimeter. Usikénh pa slike data erlmGal (Kearey,
2002).

Satellittaltimetri data fra Sandwell og Smith blelkt som observerte data i modelleringen
(Sandwell og Smith, 1997). Disse dataene antaseh m@yaktighet pa 4-7 mGal. Kvaliteten
pa satellittdataene ble testet ved & sammenligmended de innsamlede LaCoste og Romberg
dataene. Det viste seg at forskjellene mellom dgetwrelt var sma. Allikevel var det
betydelige forskjeller enkelte steder. Figur 4 evien sammenligning mellom LaCoste og
Romberg data og satellittaltimetri data langs defilet der de starste forskjellene ble
observert. Fra figuren ser en at kurven fra sétdliaene er mye glattere enn LaCoste og
Romberg dataene. Dette er fordi den kortbglgedendsl gravitasjonsfeltet ikke kommer

med i satellittdataene.

Selv om satellittdataene er mindre ngyaktige erososi® og Romberg dataene vil de veere
gode nok til & bruke i modellering av storskalarpkstrukturer, slik denne oppgaven
omfatter. Hadde forméalet med modelleringen veedrfidgge grunne skorpestrukturer ville
satellittaltimetri dataene veert for ungyaktigegdannere strukturer gir mer kortbglgede

signaler.

29



Kapittel 4: Modellbygging

for & lage 3D-modellen (Mjelde et al., 2008b, misdift fra Blystad et al., 1995).
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Tabell 4.1: Oversikt over hvor man kan finne pefié som ble brukt som basisprofiler for 3D-modellen

Profilnummer i denne oppgaven Publikasjon og navn @ profil i
publikasjon
1 9-96 i Raum et al. 2002
2 10-96 i Raum et al. 2002
3 12-96 i Raum et al. 2002
4 13-96 i Raum et al. 2002
5 14-96 i Raum et al. 2002
6 1-96 i Mjelde et al. 2001
7 OBS-99 i Mjelde et al. 2005
8 3-96 i Mjelde et al. 2001
9 4-96 i Mjelde et al. 2001
10 5-96 i Mjelde et al. 1998
11 6-96 i Mjelde et al. 1998
12 7-96 i Mjelde et al. 1998
13 8B-96 i Raum et al. 2006
14 11-96 i Raum et al. 2006
15 2-00 i Raum et al. 2006
16 3-00 i Raum et al. 2006
17 5-00 i Raum et al. 2006
18 6-00 i Raum et al. 2006
19 Linje 1 og 1-N i Kodaira et al. 1998b
20 2-92 i Mjelde et al. 1997
21 3-92 i Mjelde et al. 1997
22 4-92 i Mjelde et al. 1997
23 5-92 i Mjelde et al. 1992
24 6-92 i Mjelde et al. 1992
25 7-92 i Mjelde et al. 2002
26 Deler av transekt A i Mjelde et al. 2008b
27 Deler av transekt B i Mjelde et al. 2008b
28 Deler av linje 3-99 i Mjelde et al. 2008¢
29 Deler av linje 5-99 i Mjelde et al. 2008¢
30 Deler av linje 10-03 i Breivik et al. 200§
31 Deler av linje 9 i Mjelde et al. 1992
32 Deler av linje 2 i Mjelde et al. 1992
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35 ! ! ! ! I I 1 1

OBS data

ol _______ _______ _______ _______ _______ ——— S&S data

relativ gravitasjon (mGal)
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distanse langs linjen (km)

Figur 4.2: Sammenligning mellom data samlet inn lgdp av et Lacoste og Romberg gravimeter (granmue)

og satellittaltimetri data (red kurve) langs préil

4.2. Digitalisering

Ved & sammenholde de ulike profilene ble 11 redeogeenseflater plukket ut. Disse ble
digitalisert fra hvert av de 32 tolkede OBS-prafie Digitaliseringen ble utfgrt ved hjelp av

et digitaliseringsbord. Tabell 4.2 viser hvilke ggeflater som ble digitalisert og navnet pa
lagpakkene som ligger mellom disse. Dersom etllag eksisterte langs et profil ble den
nedre grenseflaten lagt sammen med grenseflatershikat laget mellom grenseflatene fikk
en tykkelse lik null. Dette var ngdvendig for & kerinterpolere hver grenseflate gjennom
hele modellen. Vannlaget, den Tertizere lagpakkemaxgtelen er de eneste lagene i modellen

som aldri har nulltykkelse.

Det var ikke alltid en overensstemmelse mellom seysle profiler, seerlig ikke for de dypere
grenseflatene. Dette problemet ble lgst ved aneigpenseflatene i krysningspunktene slik at
de ble liggende i samme dyp. Denne tilpasningenfemexat noen av de digitaliserte
profilene ikke ble ngyaktig like de tolkede profieei tabell 4.1, men det var stort sett en god
overensstemmelse (figur 4.3).
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Profil 5 (14-96 i Raum et al. 2002) var det engstdilet hvor lagstrukturen ble forandret
utenfor krysningspunkter med andre profiler. Grunhledette var at resultater fra nyere
OBS-modellering tyder pa at kontinent-osean grefigger lenger mot vest (Mjelde et al.,
2008c). Lagstrukturen i sgrvestlige deler av dettdilet ble derfor forandret fra

oseanskorpestruktur til kontinentalskorpestruktur.

Tabell 4.2: Digitaliserte grenseflater og lagendlone grenseflatene.

Grenseflate nr. Grenseflate Lag nr. Lag

1 Vannlag
1 Havbunn

2 Terticer lagpakke
2 Topp basalt

3 Basaltiske ekstrusiver
3 Bunn basalt

4 @vre-Kritt lagpakke
4 Topp Midt-Kritt

5 Midtre-Kritt lagpakke
5 Topp Oseansk lag 2B

6 Oseansk lag 2B
6 Topp Nedre-Kritt

7 Nedre-Kritt lagpakke
7 Topp Oseansk lag 3A

8 Oseansk lag 3A
8 Topp Pre Kiritt

9 Pre Kiritt lagpakke
9 Topp Krystallinsk skorpe

10 Krystallinsk skorpe
10 Topp Hayhastighetslegeme

Topp Oseansk lag 3B

11 Hgyhastighetslegeme/Oseansk lag 3B
11 Moho

12 @vre Mantel
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Figur 4.3: A: Et av de tolkede OBS-profilene (frgeldle et al., 2005). B: Den digitaliserte versjoermprofilet

vist i A. Fargene pa profilet i B er lagt inn fokénne skille mellom lagene som ligger mellom gediasene.

4.3. Modellbygging og interpolasjon

3D-modellen ble bygd i MATLAB. Et areal pa 500x5kilbmeter som inneholdt de 32 OBS-
profilene (heretter kalt basisprofilene) ble valgtm omrade hvor 3D-modellen skulle bygges
(figur 4.1). Origo ble satt til & veere det sgnigsthjagrnet i omradet med x-aksen orientert
nordgstover og y-aksen orientert nordvestover.rHgliviser hvordan basisprofilene er
orientert i dette koordinatsystemet, samt numnaetvert profil (samme profilnummer som
er listet i venstre kolonne i tabell 4.1).
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Skorpestrukturer for hjgrnepunktene i studieomratietiefinert slik at det skulle vaere mulig
a interpolere helt ut i hjgrnene. De to nordligerhgpunktene ble gitt en skorpestruktur som
tilsvarer normal havbunnsskorpe, da disse ligget gtenfor de eldste magnetiske
anomaliene. Det sgrvestlige hjgrnepunktet blemagrofil 8A-96 i Raum (2000) som krysser

i neerheten av dette punktet. Det siste hjgrnepufigter pa land, like ved Sandnessjgen. For
enkelhets skyld ble dette punktet gitt en skorpéstir tilsvarende den pa indre deler av
Trgndelagsplattformen, med et grunt vanndyp, Bdireenter og en dyp Moho (Olesen et al.,
2002).
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Figur 4.4: Oversikt over studieomradet og basisfamoé brukt i modellbyggingen. Profilnummer star

over linjene for SV-N@ orienterte linjer og til vetne for linjene for S@-NV orienterte linjer. Akeen

koordinatsystemet viser avstand i kilometer.

Bunnen av modellen ble satt til & veere 100 kilomdette betyr at mantellitosfaeren i

modellen strekker seg fra Moho og ned til 100 kibbens dyp.
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Parkers 3D-algoritme krever at hver grenseflatesh&onstant samplingintervall i bade x- og
y-retning fordi formelen inneholder den diskreteiftertransformasjonen. Derfor var det
ngdvendig & interpolere mellom de digitaliserteaganktene for a finne dyp til hver
grenseflate i alle gridpunktene. Flere interpolasjoetoder ble prgvd ut under
modellbyggingen. Det viste seg at lineeer intergolasg kubisk interpolasjon gav lite
tilfredsstillende modeller, seerlig i omradene datadekningen var darlig. Figur 4.5 viser
hvordan 3D-modellen ble seende ut ved & brukeneadr interpolasjon. En ser at det

genereres store plan i omrader hvor det er daaigdikkning.

50 50 X

Figur 4.5: 3D-modellen oppnadd ved a bruke linegarpolasjon i modellbyggingen.

Det ble skrevet et program som utfgrte en vektetpolasjon, og denne metoden gav en mer
tilfredsstillende 3D-modell. Med en vektet interagjbn menes at dypet til en grenseflate i et
gridpunkt beregnes ved & la digitaliserte datapamrgom ligger naert gridpunktet telle mer
enn digitaliserte datapunkter lenger unna. Faringknh ble det utfgrt "equispacing” langs
hver grenseflate pa hvert av de 32 basisprofilékesdet ble en avstand pa 2 kilometer
mellom hvert datapunkt. Dette ble gjort for & unsgénlinger av datapunkter, noe som ikke

er gunstig i en vektet interpolasjon. Det ble fatsaekting av typen:

N
(dy +£)"
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Her er ¢ avstanden mellom et gridpunkt og datapunks ler et lite tall som innfares for a
unnga singularitet og n er et heltall.

For & vurdere kvaliteten av vektingen ble den wédteavbunnen sammenlignet med
batymetriske data fra Smith og Sandwell (1997).\l&e seg at n=1 gav en lite
tilfredsstillende modell, mens n=2 og n=3 gav literskjell (dessuten gkte regnetiden
betraktelig nar n=3).

For omrader naert de digitaliserte basisprofilengeddingen gode resultater, men for
omrader som la langt fra neermeste datapunkt bleelieodmer ungyaktig, da datapunktenes

vekt ble mer utjevnet. For & forbedre dette blepdgvd med vekting av typen:

1
(dk - dmin +£)n

Her er ¢hin avstanden mellom gridpunkt og naermeste datapEokt fa en rimelig reduksjon

I vekten med gkendeng ble € =&, +cld ,, brukt. De verdiene som gav den mest

tilfredsstillende modellen i forhold til ngyaktigheg regnetid var n=2¢, = 0ftg ¢ = 0,03.

Formelen som ble brukt for & regne ut dypet tigegnseflate i et gridpunkt var derfor:

> o
_ 2
=2 (d, —d,, +01+0030d_ )

| 1 2
=.d, —d ., +01+ 0030

Her er zg dypet til gridpunktet. Summasjonen gjanesr alle equispacede datapunkter fra

alle basisprofilene. Figur 4.6 skisserer prinsigdgst vektemetoden.

Figur 4.7 viser en sammenligning mellom vanndypgtnédd ved hjelp av formelen over og
vanndypet fra Smith og Sandwell (1997). En seilisgeder temmelig like, seerlig i omrader

der dekningen av OBS-profiler er god.
Punktene ble beregnet i et grid pa 5x5 kilometee, som tok ca. 2 minutter. Ved a bruke et

tettere grid i 3D-modellen, for eksempel 1x1 kilderegkte regnetiden betraktelig uten &

forbedre modellen i vesentlig grad.
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\\
I \.22

Figur 4.6: Skissen viser prinsippet bak vektemeto#éguren er sett ovenfra slik at d1, d2 og d3esenterer

avstander i xy-planet. Det rgde krysset er et gmtip mens de sorte sirklene er digitaliserte datkfmr med

kiente dyp (z1, z2 og z3). z1 vil telle mest nakatkuleres fordi dette punktet er det neermeste.

Vanndyp (km)

x(kern)

(k)
Figur 4.7: A: Batymetriske data fra Smith og Saniii{@®97). B: Batymetriske data fra 3D-modellen fmt
samme omradet. De hvite linjene representerer dm8profilene.

Etter at en tilfredsstillende modell var bygd (figli8) ble omradet forlenget 1000 kilometer i

alle retninger. Dette ble gjort ved a forlenge tagsuren langs periferien av
modelleringsomradet 1000 kilometer ut uten a foranpkologien. Poenget med denne

forlengingen var & unnga endeeffekter nar det gratriske feltet skulle beregnes.
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Figur 4.8: 3D-modellen som ble bygd ved hjelp am dektede interpolasjonen beskrevet over.

4.4, Svakheter ved modellen

3D-modellen som ble utviklet er pa ingen mate eimtgd modell. Siden OBS-profilene som
danner basisen for modellen ikke er jevnt fordeftdt omkring i modelleringsomradet vil det
oppstad omrader med lite eller ingen datadekninigsde omradene vil den gravimetriske
modellering veere mer usikker. Dette gjelder satolighordvestlige og sgrgstlige deler av
omradet (figur 4.1 og 4.4). Modellen vil derfor \edrest i sentrale deler av studieomradet og
mindre anvendbar ut mot hjgrnene. Modellen kanegdres betraktelig ved a bruke flere

seismiske linjer og borehullsdata som utgangspitarknodellen.

Den vektede interpolasjonen er ikke perfekt. Fiy@rillustrerer et tilfelle der vektingen
resulterer i feil. Figuren viser dypet til toppentayhastighetslegemet i et omrade i modellen
der toppen av dette legemet grunner opp mot notdvesfil 6 og 7 viser den korrekte
oppgrunningen. Det neermeste profilet vil telle nmestdypet til grenseflaten i et gridpunkt
skal beregnes. Profil 9 vil derfor ha starst beiggmar dypet i punkt P skal kalkuleres.
Derfor vil oppgrunningen skje for langt mot nordivesdtveis mellom profil 6 og 7. Slikt kan
resultere i en darlig modell i omrader der detaeigt mellom de seismiske profilene, mens

feilene er neglisjerbare der datadekningen er god.
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Figur 4.9: Dyp til toppen av hgyhastighetslegerRetfil 9 vil telle mest da dypet i punkt P skal &égnes og

dermed vil oppgrunningen skje for langt mot nordvekette punktet.
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5. Modelleringsresultater

5.1. Observerte data

Figur 5.1 viser observerte friluftsanomalier pa giaen utenfor Midt-Norge, mellom 63,5 og
70 grader nord. Friluftsanomalier betyr at effekt@n breddegrad og jordrotasjon er trukket
fra den malte gravitasjonen og at anomaliene gjdliteobservasjoner pa havoverflaten
(Fowler, 1990). Anomaliene i figur 5.1 er derforesultat av ulike massefordelinger i

litosfeeren. Dataene er hentet fra internett ogaseti pa Sandwell og Smith (1997).

Gravitasjonen er plottet i et grid (8x 3 . Den rade firkanten representerer det modellerte

omradet.

Mange av anomaliene har en N@-SV orientering. Dattgpesielt tydelig i Varingbassenget.
Differansen mellom hgyeste og laveste gravitasjertév modelleringsomradet er ca. 150

mGal.

De laveste gravitasjonsverdiene ligger sgrvestdetieringsomradet. Dette omradet ligger
nord i Mgrebassenget, like nordvest for Vigrahgyd®mlave gravitasjonsverdiene i nordvest
har en NV-S@ orientering og faller sammen med Jagyevi-bruddsonen. Generelt er
omradene mellom Flesforkastningskomplekset og \@gskirenten preget av lave
gravitasjonsverdier, med et minimum i Rgstbassemgetast for Bivrostlineamentet ("slope
gravity low” i Tsikalas et al. 2005).

De hgye gravitasjonsverdiene som strekker segefraale deler av modelleringsomradet og
nordgstover ser ut til & falle sammen med Utgargsém, Rasthgyden og Utrgstryggen.
Mellom Utgardshgyden og Rgsthgyden ligger en Igkalitasjonshgyde.

Den sgrvestlige delen av Vagringrandhggda, omradeiem Jan Mayen-bruddsonen og

forlengelsen av Surtlineamentet, er preget av mayiigsjon relativt til omradene pa
landsiden av Vagringskrenten. Denne forskjellen miindre tydelig i nordgst.
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Overgangen fra Varingbassenget til Mgrerandhggatadtar pa de observerte dataene som en

gkning i gravitasjon over Mgrerandhggda.

Figur 5.2 viser vanndypet i det samme omradet sovisei figur 5.1. Disse dataene er hentet
fra internett og er basert pa Smith og Sandwe®7)9Ved a sammenligne vanndypet med
friluftsanomaliene kan man se om det er noen sarherepmellom batymetri og gravitasjon
innenfor modelleringsomradet. Bortsett fra omradesa Jan Mayen-bruddsonen og
omradene i sgrvest ser det ut til & veere liten samheng mellom de to kartene. Dette betyr at

endringer i vanndyp ma veere kompensert av struktlyigere ned i jordskorpen.
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Figur 5.1: Friluftsanomalier pa marginen utenfodtilorge mellom 63,5 og 70 grader nord og mellograé&ier
vest og 14 grader gst (Sandwell og Smith, 1997). i@ee firkanten viser modelleringsomradet. TP =
Trgndelagsplattformen, VB = Vgringbassenget, VRariNgrandhggda, MB = Mgrebassenget, MR =

Mgrerandhggda, U = Utgardshgyden, R = Rgsthgydedah Mayen-bruddsonen. Se figur 4.1 for en mer
detaljert oversikt over strukturene i modelleringsadet.
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Figur 5.2: Vanndyp for samme omrade som er viiglirf5.1. Positive verdier viser det norske fastkzn
(Smith og Sandwell, 1997).

5.2. Modellering ved a bruke tettheter fra tidliger e 2D modelleringer

For modelleringen startet ble hvert lag gitt ethtt Tetthetene ble valgt slik at de passet
med verdier oppnadd ved tidligere gravimetrisk niledieg av de tolkede OBS-profilene
(Mjelde et al., 1998, 2001, 2005; Raum et al., 2@0®6). Disse tetthetene stemmer godt
overens med publiserte verdier for relasjoner mek@ismisk hastighet og tetthet (Ludwig et

al., 1970) (figur 3.5). Tabell 5.1 viser en ovetsiker tetthetene som ble brukt.

Figur 5.3 viser en sammenligning mellom obsenttdg det kalkulerte feltet fra 3D-
modellen. Friluftsanomaliene innenfor modelleringsadet (figur 5.1) er modifisert slik at
den laveste verdien har fatt verdien null. Dettiedefornoldet mellom anomaliene er
allikevel det samme fordi alle verdiene er blittad med samme tall. Tilsvarende har den
laveste kalkulerte gravitasjonsverdien fatt verdiatl. Basisprofilene i figur 4.1 er lagt inn i

kartene pa figur 5.3 for & gjare det lettere aw® Anomaliene ligger pa marginen.
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Det modellerte feltet er temmelig ulikt de obseteatataene. Pa de observerte dataene er
differansen mellom hayeste og laveste gravitasppri60 mGal. Differansen pa de

modellerte dataene er rundt 240 mGal, nesten 108l im@/ere enn pa de observerte dataene.

De laveste modellerte gravitasjonsverdiene liggeasbassenget (nordvestlige deler av profil
26 i figur 5.3B) og i sgrveslige deler av Utgardgihen (sgrlige deler av profil 25 i figur

5.3B). Pa de observerte dataene er dette omradkretativt hgye gravitasjonsverdier (figur
5.3A).

De hgyeste modellerte gravitasjonsverdiene liggengvsiden av kontinent-osean grensen
beskrevet i Tsikalas et al. (2002) og Mjelde e{2005). | disse omradene har 3D-modellen
mer masse pa grunne nivaer enn omradene pa landsidentinent-osean grensen. Figur 5.4
viser tetthetsstrukturen langs en sammenslaingafit # og 24 (sort linje i figur 5.3B) og
tilhgrende kalkulert relativ gravitasjon. Gravit@sgn er hgy de fgrste 100 kilometer av
profilet fordi den oseanske litosfaeren inneholdenglrter med hgye tettheter som ligger
grunt. Ved ca. 100 kilometer ligger kontinent-osgegnsen. Sgrgst for denne ligger det
sedimenteere bergarter med relativt lave tetthegtertih10-12 kilometers dyp, og dette blir
ikke kompensert for av dypere strukturer. Detteilteser i at gravitasjonen synker med mer
enn 120 mGal over en distanse pa 50 kilometer.|@aste kalkulerte gravitasjonen langs
profilet ligger i den sgrastlige enden. Dette esratade i modellen hvor
hgyhastighetslegemet i nedre skorpe forsvinnededger ut som dette er den viktigste

arsaken til den lave gravitasjonen.

De lave gravitasjonsverdiene langs Jan Mayen-bamkskommer ikke med pa det

kalkulerte feltet. Dette er & forvente siden d&eikksisterer noen basisprofiler i omradet.

En reduksjon av de store forskjellene mellom ommédeordvest og sgrast for kontinent-
osean grensen kan oppnas pa ulike mater. Ved & &gljeometrien i modellen er det mulig
a fa det meste til a passe. Profil 7 (de farstekil@dneter av profilet i figur 5.4) har

imidlertid en meget god datadekning fordi det biekb mange OBS mottakere under
innsamling (Mjelde et al., 2005). Skorpemodelletaarerfor a vaere veldig god langs de
farste 180 kilometer av profilet pa figur 5.4. $t@ndringer i dypet til grenseflatene er derfor

ikke & foretrekke.
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Ved & legge inn hgyere tettheter i lagene pa ldedskontinent-osean grensen vil den
kalkulerte gravitasjonen i disse omradene gkesivetd omradene pa havsiden av grensen.
Figur 5.5A viser resultatet av & gke tettheterystallinsk kontinentalskorpe fra 2,83 til 2,9
g/cnt. Forskjellen mellom stgrste og minste gravitasjensi er n& redusert til ca. 210 mGal.
En reduksjon i tettheten til havbunnsskorpen vilkeede hgye gravitasjonsverdiene i
nordvest relativt til sgrast. Figur 5.5B viser féstiet av a redusere tettheten i oseansk lag 2A,
2B og 3A til henholdsvis 2,6, 2,72 og 2,84 giciet er lite tegn til forbedringer mellom
kalkulert og observert felt. P& figur 5.5C vises kidkulerte feltet nar tettheten i
hgyhastighetslegemet i nedre skorpe/oseansk lagdBeres fra 3,1 til 3,0 g/énDette forte
heller ikke til store forbedringer.

Figur 5.5D viser det kalkulerte feltet oppnadd @ekbmbinere alle tetthetsendringene

beskrevet over. Den relative forskjellen mellomcwarst og sargst er forbedret, men det ma
enda starre endringer til for a fa det kalkuleetet til & stemme overens med det observerte.

Tabell 5.1: Lagtettheter som ble brukt i modellgen.

Lag Tetthet (g/cr)
Vannlag 1.03
Tertiger lagpakke 2.13
Basaltiske ekstrusiver 2.63
@vre-Kritt lagpakke 2.40
Midtre-Kritt lagpakke 2.47
Oseansk lag 2B 2.77
Nedre-Kritt lagpakke 2.60
Oseansk lag 3A 2.88
Pre Kritt lagpakke 2.69
Krystallinsk kontinentalskorpe 2.83
Hgyhastighetslegeme/Oseansk lag 3B 3.10
@vre mantel 3.33
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Figur 5.3: A: Observert relativ gravitasjon i mddetradet (Sandwell og Smith, 1997). B: Relativ dtasjon
beregnet fra 3D-modellen ved & bruke tetthetenkrbest i tabell 5.1. Hvite linjer representereribpeofilene
som ble brukt for & bygge 3D-modellen. Fargedetiejr basisprofiler som er diskutert i teksten. Rgjd =

profil 26, grenn linje = profil 25 og sort linjeen sammenslaing av profil 7 og 24.
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Figur 5.5: Kalkulert felt for ulike tetthetsvariasier. A: Kalkulert felt oppnadd ved & gke tetthdtkrystallinsk
kontinentalskorpe fra 2,83 til 2,9 g/énB: Kalkulert felt oppn&dd ved & redusere tetthéteseansk lag 2A, 2B
og 3A til henholdsvis 2.6, 2.72 og 2.84 gfci@: Kalkulert felt oppnadd ved & redusere tetthéte
hgyhastighetslegemet/oseansk lag 3B fra 3,1 tig&;67. D: Kalkulert felt oppnédd ved & kombinere
tetthetsforandringene foretatt i A, B og C.

Breivik et al. (1999) fikk og sveert hagye gravitasuerdier pa havbunnsskorpen da de
modellerte noen profiler i Barentshavet som kry&satinent-osean grensen. De lgste dette
ved a redusere tettheten i mantellitosfaeren padevsyv kontinent-osean grensen.
Begrunnelsen for denne reduksjonen var at litogfaaneler havbunnsskorpen er yngre, og
dermed varmere, enn litosfaeren under kontinentgigko Dette farer til termal ekspansjon
og en tetthetsreduksjon i mantellitosfeeren undebimansskorpen. De skriver og at dette bgr
tas hensyn til ved gravimetrisk modellering lanlys marginene i Nord-Atlanteren, nord for
Charlie-Gibbs bruddsonen.
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Det ble lagt inn en tetthetsreduksjon i mantelfé@®n over kontinent-osean grensen for a se
hvilken effekt dette hadde pa den modellerte gasjdnen. Dette ble gjort ved & la tettheten
avta lineeert fra 20 kilometer pa landsiden av kwmit-osean grensen til 20 kilometer pa
havsiden av grensen (figur 5.6). Pa denne mateallférantellitosfaere sgr for 20 kilometer

pa landsiden av kontinent-osean grensen sammettetihalt fra og med 20 kilometer pa

havsiden av kontinent-osean grensen far sammetetth

500 . ; : ,
sisl 3.28.g/cm3 n7] |
400 --;__, M‘

Pales === :T‘j.‘,"‘-:u‘ ;:'l,:;l____-_‘_- ;_‘._-. "
350 A e e | e

300

!f!
3

250

200

3.33 g/cm3

150 fEnjer

100

|:| 1 1 | 1 1 | | 1 1
0 50 100 150 200 250 300 350 400 450 500

distance(km)

Figur 5.6: Tetthetsreduksjonen i mantelen. Omradetast har konstant tetthet p& 3.33 g/ddenne tettheten
avtar linezert over kontinent-osean grensen ogméoestant verdi p& 3.28 g/ép& osean skorpen. De sorte

linjene viser basisprofilene.

Det & innfgre en lateral variasjon i manteltetthdigte til bedre overensstemmelse mellom
observert og kalkulert felt (figur 5.7). Det var ®ftthetsreduksjon fra 3,33 til 3,28 gftsom

gav det beste kalkulerte feltet.
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Figur 5.7: A: Observert felt i modelleringsomradgt.3D-modellert felt oppnadd ved a redusere téttine

mantellitosfeeren over kontinent-osean grensen.

5.3. Modellering ved hjelp av et ankerpunkt

Det finnes ingen steder hvor man kan veere sikkat @8®-modellen er korrekt. All
informasjon er basert pa seismiske modeller, ogedisr en viss usikkerhet. | tillegg er
tetthetene i modellen som regel basert pa seisrhiagigheter, noe som kan veere sveert
ungyaktig (Barton, 1986). Dersom det hadde eksistebrann som penetrerte hele skorpen
ville skorpestrukturen og tettheter veert kjent oetrade i modellen. Hvis dette hadde vaert
tilfelle kunne det kalkulerte feltet blitt satt ldet observerte feltet i dette omradet fordi vi
hadde veert sikre pa at modellen var riktig herté®emradet hadde da fungert som et
ankerpunkt som kunne veert konstant gjennom heleslieomhgen. Modelleringen ville da

gatt ut pa a stille resten av modellen relativatikerpunktet.

Med dagens teknologi er det ikke mulig & bore ggeniele skorpen. Man kan derfor aldri
veere helt sikker pa at skorpestrukturer og tetttet&orrekte. Allikevel vil kvaliteten pa
modellen gke som en funksjon av datamengde og\daitst. Det er derfor naturlig & anta et

ankerpunkt pa det stedet i modellen hvor datadegjemirer best.

Det er publisert flere artikler der gravimetrisk gedlering er utfart ved & bruke et ankerpunkt.
Berndt et al. (2001) 2D-modellerte profil 14 i dermppgaven. De plasserte da et ankerpunkt
der skorpemodellen var best kartlagt fra OBS-mediel). Modelleringen ble sa utfart ved &

forandre modellen i omradene utenfor ankerpunkilets det kalkulerte feltet stemte overens

med det observerte feltet. Tsikalas et al. (200&§g@rte ankerpunktet ute pa oseansk skorpe
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med normal tykkelse da de modellerte profiler pfoten-Vesteralen marginen som krysset
kontinent-osean grensen. Dette medfgrte at denngetriske modelleringen hovedsakelig

resulterte i endringer i modellen pa landsiden atikent-osean grensen.

3D-modellen i denne oppgaven antas & ha den belkstidta skorpestrukturen langs midtre
deler av profil 25 (Rolf Mjelde personlig kommungjan). Dette profilet ble samlet inn ved
hjelp av mange OBS mottakere, og straledekningeiedor veldig god, seerlig langs sentrale
deler av profilet (Mjelde et al., 2002). Derfor l@eankerpunkt plassert omtrent midt pa dette
profilet, i krysningspunktet mellom profil 20 og.28ed & sette det kalkulerte feltet lik det
observerte feltet i dette punktet ble det muliggel et differansekart der det observerte feltet
ble trukket fra det kalkulerte feltet.

Figur 5.8 viser et differansekart oppnadd ved farsette de to kartene i figur 5.3 til & ha
samme verdi i ankerpunktet og deretter trekke @déverandre. Fordelen med et slikt kart er
at det gjgr det mulig & se hvor modellen ma enfine& fa kalkulert felt til & passe med
observert felt. Dersom differansekartet viser verdieert null betyr det at det er et godt

samsvar mellom observert- og modellert felt i oretad

Differansekartet pa figur 5.8 viser at de starstgative forskjellene ligger like sgr for profil
25, i nordvestlige deler av profil 26 og langs stdeler av profil 11. De stgrste positive
forskjellene ligger pa havsiden av kontinent-osgamsen. Siden tetthetene i tabell 5.1 og
lagstrukturen langs sentrale deler av profil 25at til & veere korrekte i ankerpunktet betyr
det at de store forskjellene mellom nordvest ogistama reduseres ved a minke massen i de

nordvestlige omradene.

Figur 5.5 viste at en reduksjon i tettheten til dseanske skorpen ikke bidro til store
forbedringer i det kalkulerte feltet. Hovedgrunrile store forskjellene antas derfor a veere
et resultat av laterale tetthetsendringer i matdsfieeren. Figur 5.9 viser et differansekart
med et ankerpunkt i sentrale deler av profil 25y en reduksjon i manteltetthet over
kontinent-osean grensen tilsvarende den som ep&ifigur 5.6. Tetthetsreduksjonen
resulterer i vesentlig lavere differanseverdieoiidvest.
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Figur 5.8: Differansekart oppnadd ved a settea&attene i figur 5.3 like i ankerpunktet og dezetrekke det
observerte feltet fra det kalkulerte. Det sortekpener ankerpunktet hvor g(kalk)=g(obs). Fargédien er

profiler som er diskutert i teksten. Brun linje rofil 11, rosa linje = profil 25 og rad linje = [ib26.
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Figur 5.9: Differansekart oppnadd ved a redusdthet=n i mantellitosfeeren over kontinent-oseamsga. Sort

punkt viser ankerpunktet brukt i modelleringen.
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| den nordvestlige delen av profil 26 er de kalkideserdiene vesentlig lavere enn de
observerte verdiene (figur 5.8). Mer masse ma dégfyges inn i dette omradet. Figur 5.10A
viser tetthetsstrukturen langs profil 26 i modellBet ble forsgkt & legge inn en grunnere
Moho (ca. 19 kilometer) i nordvestlige deler avtdgrofilet (figur 5.10B). Figur 5.11 viser
det resulterende differansekartet. En grunn Mokalterer i lavere differanseverdier. En
tilsvarende oppgrunning av Moho i sgrlige delepesfil 23 og 24 samt gstlige deler av profil
4 kan bidra til enda lavere differanseverdier.

A NV S@

Dyp (km)

Tetthet (g/cm3)

50 100 150
Distanse langs linjen (km}

Tetthet (g/icm3)

0 100 150
Distanse langs linjen (km)

Figur 5.10: A: Tetthetsstrukturen langs profil 280-modellen. B: Tetthetsstrukturen etter at Mohbevet til
ca. 19 kilometers dyp i nordvestlige deler av petfi
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Figur 5.11: Differansekart oppnadd ved & legge Mghumnere i nordvestlige deler av profil 26. Sarhkt viser
ankerpunktet brukt i modelleringen. Fargede ligjebasisprofiler beskrevet i teksten. Grgnn linjrefil 4, sort

linje = profil 23, rosa linje = profil 24 og radhijie = profil 26.

Pa de observerte dataene (figur 5.3) eksisteregrigtavitasjonshgyde som strekker seg fra
sarlige deler av profil 23 og nordgstover nestemftil profil 11. Gravitasjonshgyden faller
sammen med Utgardshgyden og Flesforkastningskosgilekog med at det ikke eksisterer
data sgr for profil 25 er det vanskelig & si hva skjer i omradet, men differansekartet tyder
pa at betydelig mer masse ma inn i modellen i detteddet. | sarenden av profil 10 grunner
bade Moho og krystallinsk basement opp, noe somabtid haye kalkulerte
gravitasjonsverdier. Det kan veaere det samme skgskr for profil 25. Torne et al. (2003)
modellerte med en grunn krystallinsk basement laigardshgyden. Det ser ut til & passe
med et Mohodyp pa ca. 19 kilometer i nordvestligeedav profil 26 og OBS modellen for
profil 10 viser et Mohodyp pé ca. 18 kilometer iesmlen av dette profilet. Det ble derfor
forsgkt a legge inn en linje langs Utgardshayded erel18 kilometer dyp Moho og en 6,5
kilometer dyp krystallinsk skorpe for & se hvillesultater dette gav. Tetthetsstrukturen langs
linjen som ble lagt inn er vist pa figur 5.12. Ridul3 viser det resulterende differansekartet.
De negative differansene sar for profil 25 er dtezkuserte. Det har imidlertid oppstatt starre

positive differanseverdier lenger sgr. Dette kanevet resultat av at krystallinsk
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skorpe/Moho blir dypere i Treenbassenget sgr foatdighgyden. Dette har blitt modellert av
for eksempel Fernandez et al. (2004) og Oleseh §G02).

dyp (km)

10 20 30 40 50 60 70 80 90 100
distanse langs linjen (km)

Figur 5.12: Tetthetsstrukturen langs profilet sdmlagt inn langs Utgardshgyden. Se figur 5.13fasseringen

til profilet i modelleringsomradet.
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Figur 5.13: Differansekart oppnadd ved & leggeeinprofil med en grunn Moho og krystallinsk basetiangs
Utgardshgyden (rad linje). Sort punkt viser ankakpet brukt i modelleringen.
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5.4. Modellering ved a justere Moho og hgyhastighet  slegemet

Vanndypet og de sedimenteere lagene er de besadtarthgene pa Varing marginen. Som
regel gker usikkerheten pa seismikken for de dyjagyene. Ved a anta at alle grenseflatene
fra havbunnen og ned til og med toppen av den kentale krystallinske skorpen er korrekte
vil forskjellene mellom kalkulert og observert félinne forbedres ved a kun stille pa de to

nederste grenseflatene.

Det ble utviklet et program som tilpasset toppemayhastighetslegemet og Moho for a gi
best mulig samsvar mellom kalkulert- og observelit Dette ble gjort ved hjelp av en iterativ
prosess beskrevet i Cordell og Henderson (1968grBmmet fungerer slik at observert- og
kalkulert felt farst blir satt like i et valgt ankinkt. Deretter regnes gjennomsnittlig
differanse mellom observert og kalkulert felt uep20x20 kilometer store omrader. Denne
differanseverdier(Ag) brukes til & beregne tykkelséxh av en Boguer-plate ved hjelp av

Ag

——= . De to grenseflatene flyttes &h, det nye feltet beregnes og en ny
2nGAp

formelen Ah =

justering foretas. Forsgk viste at etter 10 itemaaj ble endringene neglisjerbare. Dersom
observert felt ligger hgyere enn kalkulert feltpibgrammet heve de to laggrensene. Det
motsatte gjgres dersom kalkulert felt ligger hay@&senseflatene flyttes like mye slik at

hgyhastighetslegemet har den samme tykkelsenitete t

Hvis de to nederste grenseflatene méa heves saimyppen av hgyhastighetslegemet
kolliderer med toppen av den kontinentale krystalke skorpen vil programmet stoppe
iterasjonsprosessen i dette gridpunktet. Dette térat i omradene pa den oseanske skorpen
der den kontinentale krystallinske skorpen hartykielse vil forbedringene veere minimale

dersom det kalkulerte feltet er lavere enn det nleste.

| figur 5.14 vises observert- og kalkulert felteetht programmet beskrevet over ble kjart pa
3D-modellen med en reduksjon i manteltetthet owettikent-osean grensen (figur 5.6), mens
figur 5.15 viser forandringene som ble gjort fortdegrenseflatene. Ankerpunktet som ble
brukt var det samme som ble brukt for & lage diffisekartene i kapittel 5.3. Pa figur 5.15
betyr negative verdier at laggrensene er hevet pesisive verdier betyr at de er senket. Det
ser ut til at mye av det kalkulerte feltet kan fedbes ved a heve eller senke Moho og

hayhastighetslegemet et par kilometer. Noen stedienidlertid forandringen sapass brutal
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og lokal at det virker som en lite sannsynlig ge@k modell. Vi ser pa figur 5.14 at
tilpasningen er darligst i de nordvestlige omradé&minnen til dette er at den kontinentale
krystallinske skorpen har nulltykkelse her. Somkbeget over vil programmet derfor ikke
kunne heve de to nederste grenseflatene mer i alettédet og det kalkulerte feltet forblir

vesentlig lavere enn det observerte.
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Figur 5.14: A: Observert felt. B: Kalkulert felt ppadd ved a tilpasse toppen av hgyhastighetslegegridbho.

500 10

440

400

340

300

250

y{km)

200

Endring i dyp (km)

150 k¢
100

50 k.

U i
0 100 200 300 400 500
*likm)

Figur 5.15: Figuren viser hvor mye toppen av hgiihhstslegemet og Moho flyttes for & f& det kalkiddeltet
i figur 5.14B. Positive verdier betyr at de to ggeflatene blir dypere mens negative verdier repteser en

hevning av grenseflatene.
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5.5. Modellering ved & tilpasse tettheten i mantell  itosfaeren

| stedet for a justere grenseflatene kan iterapjms@ssen beskrevet i kapittel 5.4 bli brukt il
a forbedre det kalkulerte feltet ved a la tetthétetnlag variere lateralt. Prosessen er den

samme som i kapittel 5.4, bortsett fra at deA\pr som beregnes.

Det ble forsgkt a la tettheten i mantellitosfeerariare lateralt. Modellen som ble gitt som
input var 3D-modellen med en konstant manteltefpie,33 g/crh Tetthetsintervallet som
manteltettheten varierte mellom ble satt til & vaeB86 av den opprinnelige manteltettheten
pd 3,33 g/crh Figur 5.16 viser tetthetsstrukturen i mantelem $e oppnadd ved & kjere
iterasjonsprogrammet. Tetthetene varierer fra 813148 g/cni. Tetthetene i
mantellitosfaeren er generelt lavere pa havsidekoatinent-osean grensen enn pa landsiden.
Dette stemmer bra med resultatene vist i figur 8ikan se at omradene i figur 5.16 hvor
tetthetsreduksjonen er kraftig faller sammen meddoler i figur 5.15 hvor dypet til Moho og
hayhastighetslegemet gkes. Tilsvarende faller oem@der tettheten gkes sammen med
omrader hvor hgyhastighetslegemet og Moho hevgar Bi17B viser det kalkulerte feltet
nar tetthetsstrukturen i figur 5.16 brukes i mditteifeeren.

Hvis manteltettheten kunne variert med mer erfn vilBb det kalkulerte feltet blitt enda
bedre. Dette ville imidlertid resultert i sveertr&@ariasjoner i manteltetthet, noe som er
vanskelig a forklare geologisk.
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5.16: Tetthetsstrukturen i mantelen oppnadd vedikehiterasjonsprogrammet beskrevet over.
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Figur 5.17: A: Observerte friluftsanomalier i mdeéehgsomradet. B: Kalkulert felt oppnadd ved akeren

tetthetsstruktur i mantellitosfaeren slik som vigtfigur 5.16.
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Kapittel 6: Forskjeller mellom 2D og 3D gravimetri

6. Forskjeller mellom 2D og 3D gravimetri

3D-modellen som ble beskrevet i kapittel 4 og 5 digt mulig & beregne relativ 3D-
gravitasjon langs et hvilket som helst profil i netidn. For & kunne studere forskjeller
mellom 2D-modellering og 3D-modellering ble deteslet et program som beregnet den
relative 2D gravitasjonen langs en vilkarlig linjgD-modellen. 2D gravitasjonen ble
beregnet ved hjelp av 2D-versjonen av Parkers fodereden todimensjonale
Fouriertransformasjonen er erstattet av den endijopale Fouriertransformasjonen. Ved
hjelp av dette programmet var det mulig & sammaal@D-gravitasjonen og 3D-

gravitasjonen langs en vilkarlig linje i 3D-modeille

| denne oppgaven defineres 3D-effekter som allealitil gravitasjonsfeltet langs et profil fra
strukturer og/eller tetthetsendringer som liggenir profilet og avviker fra en 2D struktur. |
2D-modellering er det vanlig & forlenge profiléhier ende ved a ekstrapolere lagstrukturen
og tetthetsstrukturen horisontalt ut. Dette gjdoess unnga endeeffekter nar gravitasjonen
beregnes. Denne ekstrapolasjonen kan resulteitenvie lagstrukturen og/eller
tetthetsstrukturen endrer seg dramatisk utenfoemaayv 2D-profilet. 3D-effekter er derfor
bade bidrag fra strukturer vinkelrett pa linjenldrag fra strukturer utenfor endene av

profilet.

6.1. Feil som kan gjgres ved a ekstrapolere horison  talt utenfor
endene av profilet

| programmet som ble skrevet for & beregne relDisgravitasjon langs et profil i 3D-
modellen var det mulig & velge om 2D-feltet skkidkuleres med horisontal forlengelse eller
reell forlengelse. Hvis horisontal forlengelse Wddgt ble lagstrukturen og tetthetsstrukturen i
endene av profilet ekstrapolert 1000 kilometehviér side uten a ta hensyn til endringene
som finner sted i 3D-modellen utenfor endene. He&l forlengelse ble valgt ble
lagstrukturene og tetthetsstrukturene utenfor emderprofilet gitt samme form som i 3D-
modellen. Figur 6.1 illustrerer forskjellen pa 2dellering med horisontal forlengelse og

2D-modellering med reell forlengelse.
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Figur 6.1: A: Horisontal forlengelse utenfor endarneprofil xs-xe. B: Reell forlengelse utenfor endev profil

xs-xe. Tallene viser tetthet i g/ém

For & vise forskjellen i 2D-modellering med og ukemisontal ekstrapolasjon utenfor
profilets endepunkter ble det gjort noen forsgirlodelleringsprogrammet GRAVMAG.
Dette programmet er basert pa polygonmetoden bestkirgalwani et al. (1959). Det ble
derfor laget en polygonfil av lagstrukturen langsfip 23 i 3D-modellen. Denne filen ble
formatert slik at profilet ble forlenget 1000 kileter horisontalt utenfor hver av endene.
Siden det er lett & forandre lagstrukturer/tetstetkturer i GRAVMAG var det lett & studere

effekten av a forandre disse utenfor profilet.

Figur 6.2 viser kalkulert felt (red stiplet kurvi@y profil 23 nar lagstrukturen og
tetthetsstrukturen i endene av profilet er farismntalt ut. Modellen har en tykkelse pa 100
kilometer, men det er bare den gverste delen aehendsom er vist pa figurene. Laget som
strekker seg fra Moho og ned til 100 kilometers dypresenterer mantellitosfeeren. Den sorte
kurven som star som observert felt i figuren faleammen med den rade kurven. Grunnen til
at 2 like kurver er tatt med er for a studere dffelav a forandre strukturer utenfor endene av
profilet. Den sorte kurven vil veere konstant helern og representerer feltet modellen ville
gitt dersom lagstrukturen/tetthetsstrukturen i exedav profilet var fart horisontalt ut, mens
den stiplete kurven vil variere alt etter hvilkemléngelse som brukes. Forkjeller mellom de
to kurvene vil da vise feil som kan oppsta hvigviorerer strukturer utenfor endene av

profilet.
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Et eksempel er vist i figur 6.3. Her ble det lagt en 4 kilometer oppgrunning av Moho 30
kilometer utenfor den venstre delen av profileguren viser effekten dette hadde péa det
kalkulerte feltet. En ser at Moho oppgrunningetkedrinn pa profilet selv om den ligger 30
kilometer utenfor. Det er ikke snakk om mer enn#Gal, men det er nok til & pavirke
modelleringen. | dette tilfellet ville 2D-modellag med horisontal forlengelse fart til at det
ble modellert med for hgy masse i nordvestlige rdmbeprofilet relativt til de sgrastlige
delene. | dette tilfellet ville det ikke en horisahforlengelse resultert i store feil, men hadde
Moho oppgrunningen veert mer dramatisk eller liggetmere enden av profilet ville feilen

blitt starre.

=wi=igale
— = obs
70,00

6000

S0.00

mGal

40000

30.00

a% %060 PRy 0.0 B0.0 T00.0 120.0 TAEG 000

Cistance kom

km

Depth

B — L 14,00
—ia.00] b S TN

—22.00 —ZZ.00

—28 G0 —26.00

Figur 6.2: Kalkulert 2D-felt for profilet nederséiguren. Profilet er forlenget horisontalt pa hsile. Det
observerte feltet er satt lik feltet som oppnds @Bemodellering av en horisontalt forlenget mod€Hllene i

skorpemodellen har benevningen gicm
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Figur 6.3: Kalkulert felt oppnadd ved a heve Mohkildmeter 30 kilometer til venstre for profiletallene i

skorpemodellen har benevningen gicm

Det ble forsgkt a legge inn gkninger i vanndyp fdaeprofilet. Hvis gkningen ble lagt 20
kilometer utenfor profilet hadde det sé a si ingéfakt pa den kalkulerte kurven langs profilet
for realistiske endringer i vanndyp. En bra gkrirgnndyp pa 1000 meter 10 kilometer
utenfor profilet gav resultatet vist i figur 6.4el8 om gkningen var dramatisk like utenfor
profilet var effekten neglisjerbar langs profilebr at en endring i vanndyp utenfor profilet
skal ha noen effekt pa feltet langs profilet marawgkn ligge neert profilet (mindre enn 10

kilometer) og veere kraftig.

Tilsvarende forsgk ble gjort med lagene mellom hiavien og Moho. Det viste seg at for lag
med omtrent samme tykkelse gav de dypere lageakteffut til starre distanser enn de
grunne lagene. Grunnen til at de dypere lagenewvimer regionalt enn de grunne lagene er at
det kun er vertikalkomponenten til gravitasjonemsuoales og modelleres.
Vertikalkomponenten for grunne masser vil veere dewsom observasjonspunktet er rett over
massen, men etter hvert som vi beveger oss bamdssen vil horisontalkomponenten bli

mer og mer dominerende. For dypere masser vilkadkbmponenten veere dominerende ut

til starre distanser og derfor vil bidragene fresai virke mer regionalt. Figur 6.5 illustrerer
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dette prinsippet ved hjelp av punktmasser i ulie. dFigur 6.6 illustrerer det samme, men her
er punktmassene erstattet av plater. Begge figunsee at de dype tetthetskontrastene virker

mer regionalt.
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Figur 6.4: Effekten av & gke vanndypet med 100@&ntE kilometer til venstre for profilet. Tallene i

skorpemodellen har benevningen gicm

Det ble ogsa forsgkt a legge inn en reduksjon itetithet 70 kilometer til venstre for
profilet. Manteltettheten ble redusert fra 3,33wj/¢il 3,31 g/cni 70 kilometer fra profilet og
fra 3,31 g/cmtil 3,29 g/cnt 80 kilometer fra profilet. Figur 6.7 viser effektdette hadde pa
det kalkulerte feltet. Vi ser at denne endringesulterte i store utslag pa feltet langs profilet. |
nordvestlige deler av profilet er det kalkulertkdesenket med ca. 25 mGal, mens det i
sargstlige deler er senket med ca. 10 mGal. Detéez fil en relativ endring pa 15 mGal
mellom nordvestlige og sargstlige deler av prafitétis den kalkulerte kurven skal fortsette a
veere lik den observerte kurven ma modellen enflresma mer masse inn i de nordvestlige

delene relativt til de sgrgstlige.
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Figur 6.5: A: Gravitasjon fra en grunn masse verike avstander fra massen. Nar observasjonspuektet
loddrett over massen m1 er vertikalkomponentegréitasjonen (gv) lik absoluttverdien til gravimsen. Nar
observasjonspunktet ligger lenger fra massen visbatalkomponenten (gh) bli mer dominerende. B: Na
massen m2 ligger dypere vil vertikalkomponentenevéeminerende ut til starre avstander. Pa figuren e

m2 > ml.

gravity from buried plates (vertcol.m)

0
340 400 450 500 550 600 G50

plate geometry, density contrast = 0.40 0.40 g.ﬁ:m?’

U : 1 1 1 :
S R S 1 | B
E '1U_"""""'F"""""'n'""""'"%'"""""T"""""'T """"" ]
£ ! ! ! ! !
Ll portoreoteos Pt S bororemes pormmneones N
) ESR S— 2z R R .
95 | | i | |
350 400 450 500 550 600 650

distance(km)

Figur 6.6: Figuren viser bidragene til gravitasjeitet fra plate 1 og 2. Begge platene har en tigekpa 3
kilometer og en tetthetskontrast p& 0,4 g/cforhold til omgivelsene. Toppen av plate 1 liggd 2 kilometers

dyp, mens toppen av plate 2 ligger pa 17 kilomedgps
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Figur 6.7: Resultatet av & redusere tettheten tetemfra 3,33 til 3,31 g/chv0 kilometer til venstre for profilet

og fra 3,31 til 3,29 g/crB0 kilometer til venstre for profilet. Tallenekapemodellen har benevningen gfcm

Modelleringen som ble gjort i GRAVMAG viser at féian gjgres hvis det modelleres med
horisontal forlengelse. Det er hovedsakelig nasiiean av profilet den horisontale
forlengelsen vil resultere i feil, men hvis endeng utenfor profilet ligger dypt kan det og
pavirke modelleringen lenger inn pa profilet (figb og 6.6).

| resten av kapittel 6.1 sammenlignes 2D horisdioidéngelse med 2D reell forlengelse

langs tre profiler i 3D-modellen hvor modellen andaveere god.

Figur 6.8 viser forskjellen pa 2D modellering mextibontal forlengelse og 2D modellering
med reell forlengelse langs profil 20. De stgrstsKjellene mellom de to kurvene ligger i
den sgrvestlige enden av profilet. Her ligger kareppnadd med horisontal forlengelse ca. 5
mGal lavere enn kurven oppnadd ved a bruke regé#irfigelse. Hvis dette profilet hadde blitt
modellert med horisontal forlengelse ville det fidrat sgrvestlige deler av profilet hadde fatt

mer masse enn det ville hatt dersom det ble matletied reell forlengelse.
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Figur 6.9 viser tilsvarende for profil 3. | beggedene av profilet er det forskjeller mellom
horisontal og reell forlengelse. | sgrvest er figbéne sa sma at det ikke har noen betydning
for modelleringen. | nordgst ligger kurven oppnaaet horisontal forlengelse ca. 8 mGal
over kurven som ble oppnadd ved reell forlengéldette tilfellet ville modellering med
horisontal forlengelse fart til mindre masse i matdenn det som hadde veert tilfelle dersom

reell forlengelse hadde blitt brukt.
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Figur 6.8: Forskjell pa 2D modellering med horisaribrlengelse (grann) og 2D modellering med reell
forlengelse (rgd) langs profil 20.
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Figur 6.9: Forskjell pa 2D modellering med horisaribrlengelse (grann) og 2D modellering med reell

forlengelse (rad) langs profil 3.
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Figur 6.10 viser forskjellen pa horisontal og rdetlengelse langs profil 23. | de nordvestlige
delene av profilet ligger kurven oppnadd ved h@lhorisontal forlengelse ca. 20 mGal
hgyere enn kurven for reell forlengelse. Her \illeken av horisontal forlengelse resultert i
mindre masse i nordvest enn hva vi ville fatt derstet hadde blitt modellert med reell

forlengelse.
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Figur 6.10: Forskjell pa 2D modellering med horisdriorlengelse (grann) og 2D modellering med reell
forlengelse (rgd) langs profil 23.

6.2. Feil som kan gjares ved a ignorere strukturer  vinkelrett pa
profilet

Ved a bruke reell forlengelse fiernes effektenstavkturer som ligger utenfor endene av
profilet og vi kan studere 3D-effektene fra struktusom ligger normalt pa profilet. De to
profilene som viste de stgrste forskjellene melkibnog 3D kurven var profil 9 og 14. Figur
6.11 og 6.12 viser en sammenligning mellom 3D fate2D feltet med reell forlengelse
langs henholdsvis linje 9 og 14. Kurvene er shft ia samme verdi i det laveste punktet pa
2D kurven pa figur 6.12 og 42 kilometer inn pa petfi figur 6.11. Hvis vi hadde modellert i
2D i disse tilfellene ville det resultert i betydgd feil i tettheter og/eller lagstrukturer langs

profilene.
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Figur 6.11: Sammenligning mellom 2D (reell forlelsgd og 3D langs profil 9. Kurvene er satt likeldidmeter

inn pa profilet.
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Figur 6.12: Sammenligning mellom 2D (reell forletsgg og 3D for profil 14. De to kurvene er satelikdet

laveste punktet pa 2D kurven.

Det er viktig & veere klar over at bade linje 9ingel 14 ligger i omrader hvor 3D-modellen
ikke er veldig god. Figur 4.4 viser at omradenednest for profil 14 har veldig darlig

datadekning. Tilsvarende er det darlig datadeknbegge endene av profil 9. Siden 3D-
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modellen er darlig utenfor disse profilene vil detre stor usikkerhet i 3D-feltet. Forskjellene
mellom 2D og 3D langs disse linjene er derfor ikkerealistiske.

| omradene rundt profil 2 er datadekningen vesgiidre. Forskjellene mellom 2D og 3D
langs denne linjen vil derfor vaere mer realistiskgur 6.13 viser en sammenligning mellom
2D og 3D langs dette profilet. Vi ser at forskjellmellom de to kurvene er mindre enn den
var langs profil 9 og 14. Allikevel vil en 2D modkgling i dette tilfellet resultere i en feil

modell.
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6.13: Sammenligning mellom 2D gravitasjon (reetldogelse) og 3D gravitasjon langs profil 2. Kurgear satt

like i det laveste punktet p& 2D kurven.

Figur 6.14 viser forskjellen mellom 2D og 3D lamgsfil 12. Omradet rundt dette profilet har
en darligere datadekning enn omradene rundt gtoffbrskjellene mellom 2D og 3D er
derfor mindre troverdige. Vi ser at det er smaKjmier mellom 2D og 3D langs dette
profilet, og feilen ville ikke veert stor hvis motkringen hadde blitt utfart i 2D.
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Figur 6.14: Forskjell mellom 2D (reell forlengels®) 3D gravitasjon langs profil 12.

6.3. Forskjeller mellom modellerte profiler med og uten 3D effekter

| dette kapittelet blir skorpestrukturer og obsetesatellittdata langs linjer i 3D-modellen
importert til 2D-modelleringsprogrammet GRAVMAG. Nwal 2D-modelleringen blir sa
gjort ved & endre tetthetsstrukturen i lageneatlitet kalkulerte feltet stemmer overens med
de observerte satellittdataene. 2D-modelleringerutfizrt ved a bruke horisontal forlengelse,
siden dette er den mest vanlige maten a gjgreadderetter studeres forskjellen mellom 2D-
feltet og 3D-feltet langs dette profilet ved hjelp programmet som ble skrevet for &
sammenligne 2D og 3D langs en vilkarlig linje i 3i»dellen. Differansen mellom 2D-feltet
og 3D-feltet, g(2D)-g(3D), blir sé plusset pa dselverte satellittdata som ble brukt i 2D-
modelleringen. En ny 2D-modellering blir derettéfigrt i GRAVMAG ved 4 tilpasse det
kalkulerte feltet til denne nye observasjonskunizen nye modellen som oppnas vil
representere en modell der 3D-effekter er tatt yretis Pa denne maten kan en studere
forskjellene pa et profil som er 2D-modellert ogetm er 3D-modellert. Siden det kalkulerte
3D-feltet i modelleringsomradet ikke samsvarer hetl observert feltet (se figur 5.7) vil

ikke forskjellene mellom 2D og 3D i modellen veererekte. Ved & unnga omrader der det
kalkulerte feltet er veldig ulikt det observertétéeer det allikevel mulig & oppna en realistisk
forskjell mellom 2D og 3D. Resultatene som oppreésrhd imidlertid ikke bli brukt for &
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modellere tidligere 2D-modellerte profiler pa nyfitl dette formalet matte vi hatt en mer
ngyaktig 3D-modell fgr vi sammenlignet 2D og 3D.

Profil 15 var det profilet der den kalkulerte 3Drken lignet mest pa det observerte feltet.
Profilet ble 2D modellert i GRAVMAG. Figur 6.15 \é@stetthetsmodellen som ble oppnadd
ved hjelp av modelleringen. Figuren viser de gec?dgt kilometer av modellen, som har en
litosfeeretykkelse pa 100 kilometer. Modelleringésev at det oppnas et tilfredsstillende
samsvar mellom kalkulert og observert felt dersettheten i mantelen reduseres ved
overgangen fra kontinentalskorpe til oseanskorpeskeller av mindre bglgelengde
reduseres hovedsakelig med laterale tetthetserrinte sedimentasere lagene. En gkning i
tettheten til de dypeste sedimenteere lagene measskan forklares ved hjelp av et starre
begravningsdyp og dermed mer kompaksjon. Sedimersiam ligger naert kontinent-osean

grensen er modellert med hgyere tetthet selv ohggder relativt grunt. En mulig forklaring

pa dette er at sedimentene kan veere sterkt inteuder
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Figur 6.15: Tetthetsstruktur oppnadd ved 2D-modiekigav profil 15. Tallene i de ulike litosfeeresegmene

har benevningen g/cimKOG = kontinent-osean grensen.
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Hvis det modelleres med en tynnere litosfeere Wdrkde tetthetsendringer i mantelen ha
mindre betydning for det kalkulerte feltet. Figut® viser et eksempel pa dette. Her er det
brukt den samme tetthetsstrukturen som i figur 61én litosfeeretykkelsen er redusert til 30
kilometer. En ser at den kalkulerte kurven liggdioahgyt i den nordvestlige halvdelen av
profilet. En litosfeeretykkelse pa 100 kilometerngtiusere gravitasjonsverdiene med over 60
mGal mer enn en litosfaeretykkelse pa 30 kilomeaiedén samme laterale
tetthetsvariasjonen. For & minke det kalkulerteefehed 60 mGal i den nordvestlige enden

av profilet i figur 6.16 ma tettheten i det yttershantelsegmentet reduseres fra 3,28 til 3,16

g/cnt.
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Figur 6.16: Samme tetthetsstruktur som den opphfigdr 6.15, men med en litosfeeretykkelse pa 36rkéter.

KOG=kontinent-osean grensen.

Profilene i figur 6.15 og 6.16 er oppnadd ved @ref2D modellering. | kapittel 6.1 og 6.2 ble
det vist at 2D modellering kan resultere i betygkelieil. Figur 6.17 viser en sammenligning
mellom 2D- og 3D-feltet langs profil 15 i 3D-modsil. Hvis et ankerpunkt plasseres slik som
det er gjort i figuren betyr det at 3D feltet evdae enn 2D feltet i nordvestlige deler av

profilet, mens det er hgyere enn 2D feltet i sdiggstleler. Dette betyr at selv om
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modelleringen presentert i figur 6.15 er riktigD 2il 3D feltet gi for lave verdier i nordvest
og for hgye verdier i sgrgst.
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Figur 6.17: Sammenligning mellom 2D og 3D gravitasfor profil 15. Et ankerpunkt er satt pa ca. #6rketer
hvor det antas at 2D og 3D er like.

For a teste hvor stor feil som kan gjares ved aetea: dette profilet i 2D tok vi
differanseverdiene mellom 2D og 3D ( g(2D)-g(3Mangs profilet ved a bruke de to kurvene
i figur 6.17. Deretter plusset vi disse differarexgliene pa det observerte feltet. Ved a 2D
modellere med denne nye kurven som observertgitiét hensyn til forskjellene mellom 2D
og 3D.

Figur 6.18 viser den samme tetthetsstrukturen skguri 6.15, men med den nye observerte
kurven. En ser at tetthetsreduksjonen som ble gjoentelen farer til at det kalkulerte feltet

blir for lavt i de nordvestlige delene nar 3D effehe tas hensyn til.
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Figur 6.18: Samme tetthetsstruktur som modellers,auen med observert felt lik obs+(2D-3D).

| figur 6.19 vises tetthetsstrukturen oppnadd vedoélellere med den nye observerte kurven.
En ser at det passer bedre med en mindre tettteksjen i mantellitosfaeren. | tillegg ma det

gjgres noen forandringer i tettheten til de sediaeea lagene og den oseanske skorpen. Hvis
en hadde antatt at alle tetthetsforandringeneekgjires grunnere enn i mantelen ville

forandringene veert mer dramatiske.
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Figur 6.19: Ny tetthetsmodell oppnadd ved a ta yretis 3D effekter.

Tilsvarende analyse som den ovenfor ble ogsa fyjoprofil 18. Ogsa langs dette profilet var
3D-feltet ganske likt det observerte feltet. Fi§L20 viser tetthetsstrukturen oppnadd ved 2D
modellering av profilet. Far & fa det modellertkefetil & passe med det observerte var det
ngdvendig & innfgre betydelige laterale tetthetsegdr pa alle nivaer. Det er mulig a se flere
likheter med tetthetsstrukturen langs profil 1§fi 6.15). | likhet med profil 15 eksisterer det
en lateral endring i manteltetthet i neerheten awikent-osean grensen og betydelige laterale
endringer i de sedimentaere lagene. | figur 6.2&svisrskjellene mellom 2D og 3D feltet i
3D-modellen langs profil 18. Et ankerpunkt er haispert pa midten av profilet. Dette
resulterer i at 2D feltet ligger hayere enn 3Defelidde i gst og i vest. Dette betyr at en 2D

modellering vil gi for liten masse i gst og vedatet til sentrale deler av profilet.

1



Kapittel 6: Forskjeller mellom 2D og 3D gravimetri

0% 0.0 230 800 BG.0 100.0 120.0 ki
Cistance [l
Vv

Dyp (km)

—24 O

—Z4.00

T I I
: — 2D gravitasjon
£ 1 | R . N N — 3D gravitasjon |

130 T T

LR . T Rt SEREEEREN ERSERRE S beoonee —

T R B ¥ AR S [ T AR S

S B L

relativ gravitasjon (mGal)

R Y
S0 ISR SUURURUROS WU SNV ST BSOS SN

e S R e

50 | | | | | |
0 20 40 G0 al 100 120 140
distanse langs linjen (km)

Figur 6.21: Sammenligning mellom 2D og 3D for praB. Kurvene er satt til & ha samme verdi 60 kiten

inn pa profilet.
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| figur 6.22 er differansen mellom 2D og 3D felbet figur 6.21 plusset pa den observerte
kurven. Tetthetsstrukturen er den samme som bladajupi figur 6.20. En ser at resultatene

fra 2D modelleringen ikke er riktige nar 3D effakéetas med.
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—24 00 —24.00

Figur 6.22: Samme tetthetsstruktur som modelléguirf6.20, men med observert felt lik obs+(2D-3D).

| figur 6.23 vises resultatet av & modellere meul mige observere kurven. For & gke massen i
gstlige deler av profilet ble manteltettheten héraeB,32 til 3,34 g/crhi det brede
mantelsegmentet i gst og tettheten i den kryssiiérskorpen lengst i gst ble hevet fra 2,85 til
2,9 g/cni. Smé justeringer ble ogsé& gjort i tettheten til dseanske skorpen. Videre ble
tettheten i det dypeste sedimentzere laget serk@t76 til 2,71 g/cthnaert kontinent-osean
grensen. Den nye modelleringen gav mindre lateéedlleetskontraster innad i den Tertisere
lagpakken.
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Figur 6.23: Tetthetsstruktur langs profil 18 oppah&ed & modellere med obs+(2D-3D) kurven.
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7. Diskusjon

7.1. 3D-modellen

3D-modellen som ble brukt i modelleringen er erefiding av virkeligheten. | dette
kapittelet diskuteres usikkerhetsmomenter i modedg mulige forbedringer som kunne blitt

gjort for & fa en mer realistisk modell.

Skorpestrukturer er bare kjent langs de 32 digieale basisprofilene. Selv langs disse
profilene er det en viss usikkerhet i dypet tilrggeflatene. Mjelde et al. (1998) estimerer
usikkerheten i dypet til krystallinsk skorpe, hastighetslegemet og Moho til & veetd
kilometer der profilene har en god straledekningmrader der straledekningen er darlig vil
usikkerheten antageligvis veere vesentlig starreli¢es usikkerheten hgy i endene av
profilene der straledekningen er sveert darlig. ©e#tyr at 3D-modellen heller ikke er

perfekt langs OBS-profilene, men det er her videmw beste kontrollen.

Dypet til en grenseflate i et gridpunkt utenfordigitaliserte basisprofilene beregnes ved &
interpolere mellom kjente datapunkter. Hvis detter avstand mellom kjente datapunkter
kan interpolasjonen fare til at geologiske struitiikke kommer med i modellen. Det &
overse geologiske strukturer kan resultere i béigyeléeil nar 3D gravitasjonen beregnes. |
omrader hvor det er liten forandring i geologiiltke en stor avstand mellom datapunkter
utgjare noe stort problem. Er de geologiske foragdne store vil darlig datadekning kunne
medfare betydelige defekter i modellen. Et ekserpgealette er vist pa figur 7.1. Figuren
viser tykkelsen til den kontinentale krystallingterpen i 3D-modellen. Den rgde linjen
representerer kontinent-osean grensen. Denneregttem ved & forbinde punkter pa OBS-
profilene der den kontinentale krystallinske skorf@ nulltykkelse. En ser at laget enkelte
steder har en betydelig tykkelse utenfor kontinesgan grensen. Dette er spesielt tydelig vest
for linje 6, mellom linje 6 og 7 og @st for linje Arsaken til at laget har en tykkelse i disse
omradene er mangel pa kjente datapunkter i et amatl veldig varierende geologi. For &
fa med den bra overgangen fra kontinentalskorpeshnskorpe kreves det en god

datadekning. Langs profil 6 og 7 vil plasseringerkantinent-osean grensen veere riktig fordi
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vektingen resulterer i at lagstrukturen langs lpasidene blir lik den digitaliserte strukturen.
Et stykke utenfor disse profilene vil imidlerticglgkkelsen langs profil 9 bidra mest i
vektingen fordi de neermeste kjente datapunktemgedigangs dette profilet. Dette medfarer at
kontinent-osean grensen blir vektet for langt matin Den kalkulerte 3D gravitasjonen i

disse omradene vil bli lavere enn den ville vaersde kontinent-osean grensen la lenger mot
land. Grunnen til dette er at kontinentalskorpendmmindre masse enn den tykke oseanske

skorpen som egentlig skulle veert der hvis kontikumgian grensen hadde veert riktig plassert.
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Figur 7.1: Tykkelsen til den kontinentale krystadke skorpen i modellen. Den rgde streken repressent

kontinent-osean grensen. Gul linje = profil 6, grdinje = profil 7 og rosa linje = profil 9.

Vektedefektene som illustreres i figur 7.1 er mdligedusere ved a gke datamengden i disse
omradene. Selv om det ikke eksisterer andre OBfilgsrbomradet kan man legge inn
realistiske skorpeprofiler ved a bruke andre diaagksempel refleksjonsseismikk,
magnetiske anomalier, gravitasjonsdata og batysketidata) samt geologisk fornuft. Det
kunne for eksempel veert en ide & legge inn en pdsdentinentalskorpestruktur parallelt
med den rade linjen i figur 7.1, men 20 kilometérdgndsiden av denne. Tilsvarende kunne

blitt gjort 20 kilometer pa havsiden av den rgdgein, men da med en passende
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oseanskorpestruktur. Pa denne maten ville kontioeean grensen i modellen blitt mer riktig.
Det samme burde gjgres alle steder der det er apeathvektingen resulterer i feil.

Pa Varing marginen er det utfgrt mange geologisafigiske undersakelser. Dette har
resultert i god kartlegging, seerlig av vanndypetieggrunne sedimentene. Det ble vist i
kapittel 6 at vannlaget gav lite 3D-effekter. Hoseshken til dette er at den vektede
interpolasjonen medfarer en 2D form pa lagene pesfilet. | virkeligheten er vanndypet
mer varierende enn hva som kommer frem i denne lheodeg 3D-effekter fra vannlaget er
sannsynligvis stgrre enn resultatene i denne ompgager. Det burde derfor blitt brukt mer
batymetriske data i modellbyggingen. Hvis slikeatjette batymetriske data hadde blitt brukt
til & generere havbunnen i modellen ville det eéksien ukjent flate mindre. Man kunne
dermed veert sikker pa at arsaken til forskjellemiam kalkulert og observert felt var knyttet
til endringer i lagene under havbunnen. | modetiarkt i denne oppgaven er batymetrien
ukjent utenfor basisprofilene. Man kan derfor ikieere sikker pa om forskjellene mellom
observert og kalkulert felt er relatert til feNanndyp eller dypere strukturer. Bunn Tertiger
reflektoren er og godt kartlagt pa marginen. Deisikrer flere publikasjoner med kart som
beskriver dypet til denne reflektoren (for eksenfpiedkke, 2000). Slike data kunne bidratt til
en mer ngyaktig tykkelse pa den Tertier lagpakkaadellen.

Planke et al. (1991) viser kart over marginen seskbver dypet til flater hvor hastigheten er
konstant. Slike kart kunne veert nyttig & bruké@tijenerere de ulike flatene i modellen siden
tettheten til en bergart er mer avhengig av seisimstighet enn bergartens alder.

Hvis alle mulige tilgjengelige data hadde blitt kirkunne usikkerheten i lagene ned til bunn-
Kritt reflektoren blitt kraftig redusert. Pa denméten hadde vi bare trengt & utfare
forandringer fra og med det nedre sedimentlagetenbtil bunnen av litosfaeren pa
kontinental side og fra og med de basaltiske ekisteme og ned til bunnen av litosfeeren pa

oseansk side. P& denne maten hadde det veert Sridgera forholde seg til.

Kinck et al. (1993) presenterte et kart som beskriMohodyp i Fennoscandia. Dette kartet
kunne blitt brukt som hjelpemiddel for & genererehd i modellen, seerlig i omradene rundt
Trendelagsplattformen der modellen er darlig. Kap#.1 viste at sterke endringer i
Mohodyp kan fare til gravitasjonseffekter langtnfte omradet hvor endringen finner sted.

Ved & overse gkningen i Mohodyp under Trgndelagémpimen vil det kunne bli feil i den
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gravimetriske modelleringen i sgrgstlige deler assengomradet. Et Mohokart tilsvarende
det fra Kinck ville derfor bidratt til et mer ngytadk 3D felt.

| denne oppgaven ble litosfaeren delt inn i 12 Mgdellen kunne blitt gjort mer detaljert ved
a inkludere flere lag. Ebbing et al. (2006) deks ¢ontinentale krystallinske skorpen inn i en
gvre skorpe med tetthet 2,8 gftay en nedre skorpe med tetthet 3,0 d/drtillegg

modellerte de med et hgyhastighetslegeme i bunnskapen med tetthet 3,1 g/&nslik

som det er gjort i denne oppgaven. Den samme imyd# av den kontinentale krystallinske
skorpen ble gjort av Olesen et al. (2002). | tdjegodellerte de stedvis med et lag mellom
sedimentene og den krystallinske skorpen som reptexte Kaledonske skyvedekker.

Tettheten i et lag er ikke konstant. Det a brukgerfeed konstant tetthet er en forenkling som
gjeres for & lette modelleringen. | kapittel 3.8 Het vist hvordan porgsitet og tetthet i
sedimenteere bergarter forandrer seg som en funksjbegravningsdyp, mens
modelleringen i kapittel 6.3 viste at det kalkugefetltet ble bedre ved & gi sedimentene som
var dypt begravd en hgyere tetthet. En mer komaddell kunne blitt oppnadd ved a la
tettheten i de sedimenteere lagene fra de seismmiskiellene veere en funksjon av
begravningsdyp. For at dette skal vaere mulig enddtvendig a bruke en tetthet-dyp relasjon,

for eksempelo(z) = p, +cvz . | denne formelen g, tettheten ved z = O (tettheten pa

havbunnen) mens c er en konstant som bestemmehbxtay tettheten gker med dypet.
Tetthet-dyp relasjoner for de ulike lagene kaneksempel finnes fra brgnndata eller fra
regionale litologi-tetthet-dyp kurver. Nar en tettiiyp relasjon er bestemt kan
giennomsnittlig tetthet i laget finnes ved hjelpfasmelen:

[ (o0 +2) e
a b-a

p=

hvor a og b er dypet til henholdsvis gvre og neplemseflate. Dette kan gjgres i alle
gridpunkter og pa denne maten vil begravningsdggeaagtykkelsen vaere med & bestemme
tettheten til laget. Dette vil fare til at tetthetearierer lateralt i laget dersom lagtykkelsen
og/eller begravningsdypet er lateralt varierendesURatet blir da en tetthetsmatrise som
beskriver tettheten i hvert lag i hvert gridpurfkigur 7.2 viser en tetthet-dyp relasjon (bla

kurve) og et lag som far laterale tetthetsvariasjgé grunn av varierende lagtykkelse og
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begravningsdyp. Ulempen med & bestemme tetthétetrldig pa denne maten er at det ikke
tas hensyn til erosjonsflater der tetthetshoppamevigere store. Dette problemet kan delvis

lgses ved a justerg, i formelen over, men da er det ngdvendig & hartztata med

tetthetsinformasjon.

dypikm)

i
18 1.9 2 21 22 23 24 25 26 27 2%
tetthet (g.ﬁ:m3}

Figur 7.2: Figuren viser en tetthet-dyp relasjoid ¢urve) som fglger formelep(z) = 1,8 + 0,3\/2.
Tettheten i laget mellom de to rgde strekene vileva lateralt nar den gjennomsnittlige tetthettaget i et

gridpunkt kalkuleres. Her vil laget ha lavest tettied ©4 mens den hgyeste tettheten er yea.

| 3D-modellen ble det brukt en konstant litosfagkkgfse pa 100 kilometer. Fernandez et al.
(2004) beskriver dypet til litosfeere-astenosfeemngen pa Varing marginen fra det norske
fastlandet og ut til den eldste havbunnsskorperskdiger at litosfaeren har en tykkelse pa
140 kilometer under Trgndelagsplattformen, 115rkiter under Vgringbassenget og 60
kilometer under den eldste havbunnsskorpen. Hvilikivarierende litosfeeretykkelse hadde
blitt brukt i modellen ville det veert ngdvendigrkludere astenosfeeren. Dette ville veert

vanskelig siden vi vet lite om tetthetsstrukturkéagtenosfaeren, men det ville gitt en mer

geologisk korrekt modell.
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3D-modellen i denne oppgaven ble laget ved a berdgpet til hver grenseflate i et grid pa
5x5 kilometer. Hvis det brukes for stor avstandlomelgridpunktene vil de kortbglgede

delene av grenseflatene forvinne. Figur 7.3 illergr dette. Den sorte kurven representerer en
detaljert digitalisert grenseflate. Den rade kurviser den samme grenseflaten nar dypet bare
er samplet hver femte kilometer. Den rgde kurvamtiatet de kortbglgede delene som
eksisterer i den sorte kurven. Slike utviskingedawkortbglgede delene av grenseflaten kan
fare til at 3D-modellen blir feil selv om datadekgen som danner basisen for modellen er
veldig god. Resultatet vil bli et glattet felt somangler de hgye frekvensene som seerlig
grunne topografier vil forarsake. Problemet kae$zged & minke avstanden mellom
gridpunktene. Brukes en liten avstand mellom grmdkpene vil imidlertid regnetiden gke
betraktelig. Antall punkter som brukes for a def]m8D-modellen med et gridintervall pa 5x5
kilometer er 112 211. Hvis gridintervallet redusetie1x1 kilometer gker antall punkter til

2 761 011. Dette er nesten 25 ganger s& mangeud&tap som for et grid pa 5x5 kilometer .
Hvis man skal operere med sma gridintervaller €ddefor ngdvendig & ha en kraftig
datamaskin. Eventuelt kan man redusere stgrreBemopelleringsomradet slik at antall

datapunkter som definerer modellen reduseres.

24

W

z(km)

Figur 7.3: Figuren viser hvordan formen til en thfjsert grenseflate kan forandres dersom distanmssiom
gridpunktene i 3D-modellen blir for stor. Den sdtteven representerer den digitalisere grenseflatens den

rade kurven representerer grenseflaten som op@utha laruke et grid pa 5x5 kilometer.
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7.2. Arsaker til forskjeller mellom observert og ka  Ikulert felt

Kapittel 5 viste at det stedvis eksisterer storsKller mellom det kalkulerte feltet beregnet
fra 3D-modellen og observert felt. | programmet dambrukt var det ikke mulig & forandre
modellen interaktivt for & forbedre det kalkulefegttet. Hvis lagstrukturen langs et profil
skulle forandres var det ngdvendig & ga inn & fir@ASCII-filen med de digitaliserte
laggrensene og deretter generere hele modellegtpdette er veldig tidkrevende og derfor
ble det i denne oppgaven bare forsgkt & rette depsiarste forskjellene mellom observert-

og kalkulert felt. | dette kapittelet diskuteresliga arsaker til disse forskjellene.

Den starste forskjellen mellom de to feltene var store differansen mellom den
kontinentale litosfeeren og den oseanske litosfaederkalkulerte dataene (figur 5.3).
Modellering viste at en reduksjon i manteltetthetrokontinent-osean grensen gjorde det
kalkulerte feltet mer likt det observerte (figu7h.Selv om denne tetthetsreduksjonen ble
gjort pa en enkel mate var det nok til & illustrefiekten av en mantellitosfeere med
varierende tetthet. Hvis termal modellering hadiité tfart ville vi fatt gkt kunnskap om
temperaturen i litosfeeren. Det kunne da blitt utheer sofistikerte metoder hvor tettheten i
mantellitosfaeren hadde blitt beregnet som en fumkay temperatur (Breivik, 1999). Dette
ville fart til mer geologisk korrekte modeller. Detr en reduksjon fra 3.33 til 3.28 g/tsom
gav best samsvar med det observerte feltet. Hitfeeten ble redusert til mindre enn 3,28
g/cnt ble gravitasjonen for lav i omrddene der den osleaskorpen har en normal tykkelse.
Litosfeeretykkelse er en viktig variabel nar det mltetes med slike laterale
tetthetsvariasjoner i mantelen. Dette ble demortstkapittel 6.3. Hadde vi modellert med en
tynnere litosfaere matte tetthetskontrasten veed stmtre for a oppna et tilfredsstillende

kalkulert felt. Hadde litosfeeren vaert tykkere mégtghetskontrasten veert lavere.

Modelleringen tyder pa at tetthetsreduksjonen itelan er den viktigste forandringen som
ma gjares for & fa et bedre samsvar mellom kalkabpobservert felt. Det ble vist at en
akning i tettheten til den kontinentale krystalkasskorpen ogsa bidro til et bedre samsvar
(figur 5.5a). Det er derfor ikke sikkert at det kemtettheten i den oseanske litosfaeren som
skal forandres, men det er dette som anses somikt&ste forandringen som ma gjares i

modellen.
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Lave kalkulerte gravitasjonsverdier eksisteremreaden av profil 23 og 24 og i nordenden av
profil 26 (figur 7.4B). Disse lave verdiene er ikiidstede pa de observerte data (figur 7.4A).
Mjelde et al. (1997) skriver at Moho er darlig aeit i serenden av profil 23 og 24.
Modelleringen viste en god forbedring i det kalkteeeltet nar Moho ble hevet fra 26 til 19
kilometers dyp i nordenden av profil 26 (figur 5,1ens figur 5.14 og 5.15 viser en bedre
tilpasning nar hagyhastighetslegemet og Moho hevets 68 kilometer. En tolkning kan

derfor veere at hele dette omradet har en grunneteMnn tidligere antatt.
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Figur 7.4: A: Observerte friluftsanomalier i modglhgsomradet. B: Kalkulert felt oppnadd ved & ker@b-
modellen med en reduksjon i manteltetthet overikent-osean grensen. Grgnn linje = profil 23, loga =

profil 24 og rad linje = profil 26.

Det er viktig & merke seg at vi med Moho menemsisis Moho som defineres ved et hopp i
P-bglge hastighet til rundt 8 km/s (Kearey og Viti@96). Seismisk Moho er ikke
ngdvendigvis det samme som petrologisk Moho, soavergangen fra bergarter i nedre
skorpe til mantelbergarter med en peridotittisk s@msetning. Noen metamorfe bergarter,
som for eksempel eklogitter, kan ha mantelhastegiselv om de tilhgrer skorpen (figur 3.6).
| slike tilfeller kan bergarter som egentlig skatdaktes som en del av skorpen feiltolkes til &
veere mantelbergarter. Dette er viktig & ha i bakhodr det skal lages en modell for
utviklingen av Vgring marginen. Far strekningemparginen startet var hele omradet
dominert av den Kaledonske fjellkjeden. Fjellkjediedelsen fgrte til at bergarter ble presset
ned pa store dyp og utsatt far hgy metamorfosedikér av Kaledonsk alder er observert
flere steder i den vestre gneisregionen vest i Blong disse har engang veert begravd pa
opptil 100 kilometers dyp (Andersen et al., 19%3um et al. (2006) modellerte med slike

eklogitter i nedre skorpe langs flere OBS-profilegrlige deler av Vgringbassenget.
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Hvis den grunne seismiske Moho i omradet i norderadeprofil 26 betraktes som eklogitter
vil dette fare til en annen strekningshistorie agaanen termal historie enn dersom den
betraktes som peridotitter. Figur 7.5 viser et eksel pa dette. | figur A er den grunne
seismiske Moho sammenfallende med petrologisk Mbtette tilfellet vil skorpen veere
strukket mer der Moho ligger grunt enn omradensigan. | B ligger den petrologiske Moho
en god del dypere enn den seismiske Moho pa gruanhr@edre skorpe bestar av eklogittiske
bergarter med mantelhastigheter. | dette tilfellestrekningen veere like stor langs hele
profilet fordi skorpen har en relativt konstantkgkse. Hvis den grunne seismiske Moho
tolkes som eklogitter i nedre skorpe vil det vaardogdel a inkludere eklogitter som et eget
lag i 3D-modellen. Grunnen til dette er at eklagitom regel har hgyere tettheter enn
mantelbergarter pa disse dypene (figur 3.6). Derskimgittene gis en tetthet tilsvarende
mantelbergartene kan det derfor resultere i akal&ulerte gravitasjonsfeltet blir for lavt. |
modelleringen til Raum et al. (2006) ble eklogi#emedre skorpe gitt en tetthet som var ca.
0,2 g/cnt hgyere enn tettheten til de underliggende manigdiseene, noe som gav gode

modelleringsresultater.

Krystallinsk skorpe

Krystallinsk skorpe

7\ Peridotitt

Seismisk og
petrologisk Moho Peridotitt

Eklogitt

Seismisk Moho
Petrologisk Moho

Figur 7.5: | A vises et tilfelle der den grunnesseiske Moho er et resultat av at mantelbergamggeli grunt. | B

vises et tilfelle der den grunne seismiske Moheteesultat av en nedre skorpe med eklogittisk sansetning.

Et annet eksempel pa lave kalkulerte gravitasjonieeer omradet rundt profil 11. Det er
seerlig stor forskjell mellom kalkulert og observieit i den delen av profilet 11 som ligger
mellom profil 1 og profil 12. Her viser differansaket negative verdier pa naermere 100
mGal (figur 5.8). Omradet med de hgye differansarigeskrevet i Olesen et al. (2002). De
vurderte 3 mulige arsaker til de haye observereitasjonsverdiene her: 1) mafiske
intrusjoner, 2) basement hgyde eller 3) tykke hekal ekstrusiver. Fra seismiske hastigheter

og magnetiske data konkluderte de med at den sikti@rsaken var sterkt intruderte
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sedimenter med en basement hgyde under. De katteletfor Myken intrusivkompleks og
foreslo at det ble dannet i Paleocen. Hvis vi hdddeinn hgyere tettheter i sedimentene ville
de hgye differanseverdiene blitt redusert betraktéllikevel ville mesteparten av profilet
veert preget av lave verdier. De er derfor mulilylaho og/eller den krystallinske skorpen
skal ligge grunnere langs store deler av profifegur 5.14 og 5.15 viser en god tilpasning
mellom kalkulert og observert felt hvis Moho og hasgtighetslegemet heves med ca. 5

kilometer langs profilet.

Omradene nordgst for Bivrostlineamentet viser pasiifferanseverdier av starrelsesorden
10-50 mGal. Seerlig er differansene hgye i sgrestiger av profil 32. Ebbing et al. (2006)
beskriver Bivrostlineamentet som en viktig greride.hevder at tetthetene i skorpen er
vesentlig lavere pa Lofoten siden av lineamentat@nVaring siden. Hvis en slik
tetthetsreduksjon legges inn vil den hgye grawtasy gst for Bivrostlineamentet dempes. A
studere dette i detalj er imidlertid ikke mulig vieglp av 3D-modellen fordi datadekningen

er for darlig i omradet gst for lineamentet.

Det eksisterer store positive differanseverdiezstige deler av profil 29 og sgrvestlige deler
av profil 5 og 17 (figur 7.6). Dette omradet kal\sring Transform Margin (Berndt et al.,
2001). En transform margin er en kontinent-oseangg som oppstar som et resultat av
forskyvninger i rift aksen (Le Pichon og Hayes, 191 slike omrader vil varm oseansk
litosfeere grense opp mot kaldere kontinental le&rsf. Lateral varmetransport fra den
oseanske litosfeeren inn i den kontinentale litosfesil kunne gi flere kilometer opplaft pa
kontinental side pa grunn av tetthetsreduksjon sbrasultat av oppvarming (Vagnes, 1997).
Dette er en mulig forklaring pa hvorfor det eksisteen transform hgyde pa den ytterste delen
av kontinentalskorpen sgr pa transform marginemn@eet al., 2001). Slike termale effekter
kan ha stor betydning for tetthetsstrukturen i reblitcdsfeeren og ma derfor vurderes i
modelleringen. Profil 29 krysser det omradet depasitive differanseverdiene er pa det
hgyeste. Figur 7.7 viser hvordan dette profiletitser3D-modellen. De hgyeste positive
differanseverdiene ligger ca. 30 kilometer inn p&ealprofilet. Dette er et omrade der
bergarter med hgy tetthet ligger grunt, og hvor slesimenteaere lagpakken er tynn. Siden det
observerte feltet ligger vesentlig lavere enn @ditilerte feltet her betyr det at
tetthetsstrukturen/lagstrukturen langs profiletenéires. Plasseringen av kontintent-osean
grensen er ganske usikker i dette omradet. Kunnskaplasseringen til denne grensen er

viktig nar vi reduserer tettheten i mantellitosfeerelasseres grensen lenger mot gst vil ogsa
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den laterale tetthetsvariasjonen i mantelen skamniger gst. Dette ville redusert

differanseverdiene. Figur 7.1 viser hvordan konttresean grensen er plassert i modellen.

500 = 150

450

400 . 100

350 f

300

250

yikm}

200

Differanseverdi (mGal)

150

100

50k T : pot @B [ -

200 300 500

*ikm)

Figur 7.6: Samme differansekart som er vist i fifurl. De fargede linjene er profiler som er begdréteksten

over. Sort linje = profil 5, rad linje = profil 1dg rosa linje = profil 29.
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Figur 7.7: Tetthetsstrukturen langs profil 29 i &dellen.
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| Mjelde et al. (2008c) ble det utfart 2D gravimgtrmodellering langs dette profilet. Figur
7.8 viser tetthetsmodellen som ble oppnadd veg leldenne modelleringen sammen
kalkulert og observert felt. Omradet 50 kilometar pa dette profilet tilsvarer omradet der
3D-modellen har de hgyeste differanseverdiene eEatdetthetene er senket i nedre
sedimentpakke, i den krystallinske skorpen og iteltitosfeeren for & unnga en for hagy
kalkulert gravitasjon i 2D-modelleringen. Hvis \adide senket manteltettheten til 3,2 gfém
dette omradet slik som det er gjort i figur 7.8evilifferanseverdiene blitt lavere. Dette ville
imidlertid fart til for lave kalkulerte verdier ud oseanskorpen. En tetthetsstruktur i
mantellitosfeeren tilsvarende den som er vist parfigl6 ville bidratt til et bedre kalkulert

felt i dette omradet.
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Figur 7.8: Tetthetsmodell oppnadd ved 2D modeltgdn profil 29. Den sorte loddrette kurven visartn pa
profil 29 i 3D-modellen. Tetthetene har benevningng/(Mjelde et al. 2008c).

7.3. 2D kontra 3D gravimetri

Det meste av den gravimetriske modelleringen sogjogt pa Varing marginen er 2D-
modellering. Resultatene fra kapittel 6 viser atrfBbdellering burde anvendes i omrader
hvor datadekningen er god. Dersom gravimetriskienmodellering skal utfares langs et
seismisk profil i et omrade hvor det eksisterer tiaita er 2D modellering det eneste
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alternativet. | slike tilfeller er det viktig & veeklar over at 2D-feltet som kalkuleres fra
modellen ikke er det korrekte feltet.

| kapittel 6 ble det vist feil som kan gjagres h23-modellering benyttes. Disse forskjellene
gjelder kun for 3D-modellen beskrevet i kapittedgl5. | kapittel 5 ble det vist at denne 3D-
modellen ikke er korrekt fordi det kalkulerte gragjonsfeltet fra modellen ikke stemmer
overens med det observerte feltet. Hvis 3D-moddibeide blitt forandret slik at de
modellerte dataene var like de observerte datadiedorskjellene mellom 2D og 3D langs
profilene som ble beskrevet i kapittel 6 veert alauks. Forskjellene mellom 2D og 3D som
er vist i denne oppgaven er derfor bare et malvoa store feilene kan bli dersom det
modelleres i 2D. Det er ikke noe ngyaktig mal partstore feil som er blitt gjort i 2D
modelleringene til Mjelde et al. (1998, 2001, 206§)Raum et al. (2002, 2006). Allikevel er
3D-modellen realistisk i omradene hvor det er gathdekning og derfor er forskjellene
mellom 2D og 3D ogsa realistiske.

Modelleringen av profil 15 i kapittel 6.3 visteext tetthetsstruktur som ble riktig i 2D
modellering ble feil nar 3D-effektene ble tatt hgmsil. Her ble 2D og 3D feltet satt til & ha
samme verdi 90 kilometer inn pa profilet (figur B)1Dette resulterte i at gravitasjonen i
sargstlige deler av profilet matte senkes med neerfrtemGal, mens gravitasjonen i
nordvestlige deler matte gkes med rundt 20 mGgi(%6.18). Hadde kurvene i figur 6.17
blitt satt like pa for eksempel 170 kilometer vitlet fart til at 2D modelleringen gav riktig
resultat i sgrgst, mens feilen hadde blitt endaesiamordvest. Uansett hvor de to kurvene i
figur 6.17 settes like vil den relative forskjellerellom sgrast og nordvest veere like stor slik
at de nordvestlige delene av profilet ma heves cae@0 mGal relativt til de sgrastlige

delene av profilet nar 3D-effektene tas med.

Ogsa langs profil 18 ble det vist at tetthetsstitda fra 2D modellringen var feil nar 3D-
effektene ble medregnet. | dette tilfellet ble 203D kurven fra 3D-modellen satt til & ha
samme verdi 60 kilometer inn pa profilet (figur B)2Dette resulterte i at gravitasjonen i de
vestlige og @stlige delene av profilet 1a for lesfativt til sentrale deler av profilet (figur
6.22). Den gstlige delen av profilet matte heved mee 17 mGal relativt til sentrale deler av

profilet for & fa tetthetsstrukturen til & passe 3ia-effekter ble tatt hensyn til.
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Forskjellene mellom 2D- og 3D-gravitasjon er avhgray hvordan profilet som modelleres
ligger orientert i forhold til strukturer i omradetndt profilet. Det trenger ikke a vaere sa store
forskjeller mellom 2D og 3D selv om omradet er 3ibnfiet. Dette er illustrert i figur 7.9.
Figuren viser dypet til Moho i et tenkt omrade. Mdipet har ingen ting med 3D-modellen &
gjgre, det er bare et tenkt eksempel for & illustferskjeller mellom 2D og 3D. Figuren viser
at Moho grunner bratt opp fra 20 kilometer til libkneter i gstlige deler av kartet. Denne
oppgrunningen utgjgr en lineaer struktur. Profighér normalt pa denne oppgrunningen.
Langs dette profilet vil 2D- og 3D-gravitasjonen ftenne grenseflaten veere lik fordi
grenseflaten har en 2D lignende form vinkelretppdfilet. Profil 2 ligger parallelt med Moho
oppgrunningen, men litt vest for der oppgrunninfiener sted. Her vil absoluttverdien til
3D-gravitasjonen fra grenseflaten veere stgrre bsolattverdien til 2D-gravitasjonen, men
den relative gravitasjonen vil se lik uti 2D og.3Brunnen til dette er at 3D-bidraget fra den
grunne Moho gst for profilet vil veere like storieasteder pa profilet. Langs profil 3 vil
gravitasjonsbidraget fra Moho oppgrunningen blikstee og sterkere nar profilet nsermer seg
oppgrunningen. Dette resulterer i at den relatbrsKjellen mellom sgrvestlige deler og

nordgstlige deler av profilet vil veere vesentligrst i 3D enn i 2D.

Hvis de geologiske strukturene har en mer ujevmfokartplanet vil profilene som ligger
parallelt med strukturen og vinkelrett pa struktuvése starre forskjeller pa 2D- og 3D-
gravitasjon. Dette er illustrert i figur 7.10. Figm viser det samme omradet som i figur 7.9,
men med en mer ujevn grense mellom omradene meMdiip og omradene med grunn
Moho. | dette tilfellet vil de sentrale delene aofd 1 ligge hayere relativt til vestlige og
gstlige deler av profilet i 3D enn i 2D. Dette erdi oppgrunningen skjer lenger vest like
nord for profilet. Dette registreres i 3D-modeligyj men ikke i 2D-modellering. Langs profil
2 vil ogsa 2D- og 3D-kurven veere forskjellige. Sidgpgrunningen ligger lenger ast utenfor
sentrale deler av profilet vil denne delen av pevfieere mindre pavirket av oppgrunningen
enn omradene i nordenden og sgrenden av profiedte Barer til at den relative forskjellen

mellom 2D og 3D blir starre.
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Figur 7.9: Et tenkt kart over dypet til Moho. Mobounner brétt opp fra 20 kilometer til 15 kilometerstlige
deler av kartet. Denne oppgrunningen har en liriesar i dette tilfellet. De sorte linjene representetenkte

profiler som beskrives naermere i teksten.

Figur 7.11 viser et kart med den samme Mohostrektgom er vist i figur 7.9, men profilene
i figuren er orientert annerledes. Formalet mechddiguren er 4 illustrere tilfeller der
horisontal forlengelse kan bidra til feil og tilked der horisontal forlengelse kan gi en god
modellering. Profil 1 krysser Moho oppgrunningert Bkjer ingen forandringer utenfor
endene av dette profilet. | dette tilfellet vil nedidring med horisontal forlengelse gi det
samme resultatet som reell forlengelse. Profibpser like far oppgrunningen finner sted. |
dette tilfellet vil modellering med horisontal ferigelse gi for lave kalkulerte verdier i gstlige
deler av profilet, noe som resulterer i at de gsttielene av profilet vil bli gitt for hgy masse
hvis modellering med horisontal forlengelse utfgté®nfor endene av profil 3 skjer det
ingen forandringer i Mohodyp. Her vil en horisorfiallengelse gi samme resultat som reell

forlengelse.

Nar man skal vurdere om 2D modellering vil gi gifisstillende resultater er det derfor viktig
a vurdere hvordan profilet er orientert i forhdldstrukturer utenfor profilet. Ligger profilet
med en vinkel pa strgket til de geologiske strudier som profil 3 i figur 7.9 og 7.10, vil 2D-
modellering veere lite tilfredsstillende. Ligger filet parallelt med eller vinkelrett pa stregket
til strukturen kan 2D modelleringen gi et tilfretiisnde resultat hvis strukturen har en
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noenlunde lineaer form og en lengde som er stegngrfilets lengde. Stopper profilet rett
far strukturen vil horisontal forlengelse bidraféll og reell forlengelse er a foretrekke.

10 km
=

Figur 7.10: Et tenkt kart over dypet til Moho. Mogaunner bratt opp fra 20 kilometer til 15 kilometestlige
deler av kartet. Denne oppgrunningen har en ujexm f dette tilfellet. De sorte linjene represeatdenkte

profiler som er naermere beskrevet i teksten.

10 km

Figur 7.11: Et tenkt kart over dypet til Moho. Mobaunner bratt opp fra 20 kilometer til 15 kilomet@stlige

deler av kartet. De sorte linjene representerestéeprofiler som er beskrevet i teksten.

97



Kapittel 7: Diskusjon

Fgr man utfgrer en 2D-gravimetrisk modellering Kahvaere lurt & plotte observerte
friluftsanomalier i et rektangulaert omrade rundifipet som skal modelleres. ASCII filer med
friluftsanomalidata kan importeres fra internettpdgttes i for eksempel MATLAB. Pa denne
maten kan man se om det er store forskjeller iigasjon utenfor profilet. Hvis det er liten

variasjon utenfor profilet vil det veere stagrre sammighet for at 2D-modelleringen blir god.
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8. Oppsummering og konklusjoner

En 3D-modell (500x500 km) for Varing marginen bigt ved a bruke 11
digitaliserte regionale grenseflater fra 32 tolk€x®S-profiler. Hvert av lagene ble

gitt en tetthet som stemmer overens med tidligeaignetriske modelleringer og
seismiske hastigheter.

3D-gravitasjonen fra 3D-modellen ble beregnet véduke Parkers formel.

Det kalkulerte 3D-feltet ble sammenlignet med obsee friluftsanomalier. Det viste
seg at gravitasjonsfeltet som ble beregnet fra 3fdlefien stemte darlig overens med
observerte data.

En tetthetsreduksjon i mantellitosfeeren over kanttrosean grensen farte til en
forbedring i det kalkulerte feltet.

Det kalkulerte feltet viste lave gravitasjonsverdirordgstlige deler av Rasbassenget.
Det observerte feltet viser ikke slike lave grasjbasverdier i omradet. Disse
forskjellene mellom observert og kalkulert felt fjlernet ved & legge Moho grunnere i
omradet.

Lave kalkulerte gravitasjonsverdier fant ogsa stde sgrvestlige delene av
Utgardshgyden. Dette er et omrade hvor det obgerfaitet ligger hayt. Ved & legge
inn en grunn Moho og en grunn krystallinsk skorpenradet ble det kalkulerte feltet
mer likt det observerte.

Langs hele profil 11 (nordgst i Varingbassenget)da kalkulerte gravitasjonen lavere
enn den observerte. Den stgrste differansen mallmsarvert og kalkulert felt langs
denne linjen ligger i et omrade som tidligere ¢kebsom et omrade med sterkt
intruderte sedimentaere bergarter og en basemedeh®pdelleringen gjennomfart i
denne oppgaven stgtter denne tolkningen.

Omradene nordgst for Bivrostlineamentet har halallailerte gravitasjonsverdier
enn de observerte dataene viser. Dette stgtteribgl&r av Bivrostlineamentet som en
grense der den krystallinske skorpen sgrvestiriealnentet har hgyere tettheter enn
omradene nordgst for lineamentet.

| omradene sgr pa Varing Transform margin liggekalkulerte gravitasjonsverdiene

vesentlig hgyere enn hva de observerte data Weera legge reduksjonen i
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manteltetthet lenger mot @st kan disse hgye vezdietuseres. Et annet alternativ er &
legge oppgrunningen av Moho lenger mot vest.

Modelleringen viste at forskjellene pa 2D feltet3ig feltet langs et profil kan vaere
betydelige. Har vi en god 3D-modell kan disse fikdne brukes til & justere det
observerte feltet far 2D-modellering gjennomfgares.

Modellen ble forbedret ved & legge inn noen hjéhpal i omrader med darlig
datadekning. Geometrien i den grunne delen av rnesdkan forbedres ytterligere ved
a bruke mer tilgjengelige data (for eksempel batyislee data og multikanalslinjer).
De dypere grenseflatene vil fortsatt matte intezpes fra OBS-
data/vidvinkelseismikk.

Ved optimal bruk av gravimetri og seismikk vil earmnrader med god datadekning
kunne oppna en virkelighetsnaer 3D-modell. En skiddail kan brukes til & beregne
relasjoner mellom 2D- og 3D-modellering, og vil &gsere nyttig ved blant annet
isostasiberegninger, bassengrekonstruksjon, bestésarav strekningshistorie og

temperaturmodellering.

100



Referanser

Referanser

Andersen, T.B., Jamtveit, B., Dewey, J.F., Swensggnl991. Subduction and eduction of
continental crust: major mechanisms during comtio®ntinent collision and orogenic
extensional collapse, a model based on the sootvégjian Caledonides. Terra Nova
3, 303-310.

Athy, L.F., 1930. Density, porosity, and compactafrsedimentary rocks. AAPG Bulletin
14, 1-24.

Austegard, A., 2003. Bassengmodellering. Del I:tidik (geo)fysiske parametrer og
prosesser. Kurskompendium i bassengmodellensgiutt for geovitenskap,
Universitetet i Bergen.

Barton, P.J., 1986. The relationship between seisgiocity and density in the continental
crust — a useful constraint?. Geophys. J. R. 8etr. 87, 195-208.

Berndt, C., Skogly, O.P., Planke, S., Eldholdm,Mjelde, R., 2000. High-velocity breakup-
related sills in the Varing Basin, off Norway. Joak of geophysical research 105,
28443-28454,

Berndt, C., Mjelde, R., Planke, S., Shimamura,Rdlgide, J.I., 2001. Controls on the
tectono-magmatic evolution of a volcanic transfenargin: the Varing Transform
Margin, NE Atlantic. Marine Geophysical Research2s133-152.

Blystad, P., Brekke, H., Feerseth, R.B., Larsen, FSRogseid, J., Tarudbakken, B., 1995.
Structural elements of the Norwegian continentalfsiart 1I: the Norwegian Sea
region. Norwegian Petroleum Directorate BulletirdB,pp.

Breivik, A.J., Verhoef, J., Faleide, J.I., 1999fde€t of thermal contrasts on gravity modeling
at passive margins: Results from the western Bsu®ea. Journal of Geophysical
Research 104, 15293-15311.

Beivik, A.J., Faleide, J.l., Mjelde, R., Flueh, E.R008. Magma productivity and early
seafloor spreading rate on the northern Varing Mafgorway — constraints on
mantle melting models. Tectonophysics, submitted.

Brekke, H., 2000. The tectonic evolution of the Wegian Sea Continental Margin with

emphasis on the Varing and Mgre Basins. I: Ngtivedfed.), Dynamics of the

101



Referanser

Norwegian Margin. Geological Society Special Pudtimns, vol.167. The Geological
Society, London, pp.327-378.

Carlson, R.L., Herrick, C.N., 1990. Densities amdd3ities in the Oceanic Crust and Their
Variations With Depth and Age. Journal of GeophglkResearch 95, 9153-9170.

Christensen, N.1., Mooney, W.D., 1995. Seismic g#jostructure and composition of the
continental crust: A global view. Journal of Geopicgl Research 100, 9761-9788.

Cordell, L., Henderson, R.G., 1968. Iterative thd@aensional solution of gravity anomaly
data using a digital computer. Geophysics 33, 595-6

Dore, A.G., Lundin, E.R., Jensen, L.N., Birkelagd, Eliassen, P.E., Fichler, C., 1999.
Principal tectonic events in the evolution of tlwethwest European Atlantic margin.
I: Fleet, A.J., Boldy, S.A.R. (eds.), Petroleum &gy of Northwest Europe:
Proceedings of the Fifth Conference. Geologicali&@pspecial publication. The
Geological Society, London, pp.41-61.

Ebbing, J., Lundin, E., Olesen, O., Hansen, E.BO& The mid-Norwegian margin: a
discussion of crustal lineaments, mafic intrusi@m] remanents of the Caledonian
root by 3D density modelling and structural intetiation. Journal of the Geological
Society, London 163, 47-59.

Eldholm, O., Theide, J., Taylor, E., 1987. Evolatmf the Norwegian continental margin:
background and objectives. I: Eldholm, O., ThiedeTaylor, E., Proc., Init. Repts.
(Pt. A), ODP 104, 5-25.

Eldholm, O., Skogseid, J., Sundvor, E., Myhre, A.M90. The Norwegian-Greenland Sea.
I: Grantz, A., Johnson, L., Sweeney, J.F. (ed$ 1 Geology of North America, vol.L,
The Arctic Ocean Region. Geological Society of AiweerColorado, pp. 351-364.

Eldholm, O., Skogseid, J., Planke, S., Gladczemld®,, 1995. Volcanic margin concepts. I:
Banda, E., Torne, M., Talwani, M. (eds.), Riftede@o-Continent Boundaries, Kluwer
Academic Publishers, Dordrecht, pp. 1-16.

Eldholm, O., Tsikalas, F., Faleide, J.I., 2002. f@wntal margin off Norway 62-75 N:
Palaeogene tectono-magmatic segmentation and seditme. |: Jolley, D.W., Bell,
B.R. (eds.), The North Atlantic Igneous Provinceafgraphy, Tectonic, Volcanic
and Magmatic Processes. Geological Society SpRaialications vol.197. The
Geological Society, London, pp. 39-68.

Fernandez, M., Torne, M., Garcia-Castellanos, [@rgés, J., Wheeler, W., Karpuz, R., 2004.
Deep structure of the Varing Margin: the transiticmom a continental shield to a

young oceanic lithosphere. Earth and PlanetarynSeieetters 221, 131-144.

102



Referanser

Fowler, C.M.R., 1990. The Solid Earth. Cambridgevérsity Press, Cambridge, 472 pp.

Feerseth, R.B., Lien, T., 2002. Cretaceous evolutidhe Norwegian Sea - a period
characterized by tectonic quiescence. Marine amléam Geology 19, 1005-1027.

Gardner, G.H.F., Gardner, L.W., Gregory, A.R., L9%drmation velocity and density- the
diagnostic basics for stratigraphic traps. Geopsy3D, 770-780.

Gernigon, L., Lucazeau, F., Brigaud, F., RingenbdghPlanke, S., Le Gall, B, 2006. A
moderate melting modell for the Varing margin (Nagyvbased on structural
observations and a thermo-kinematical modellingplications for the meaning of the
lower crustal bodies. Tectonophysics 412, 255-278.

Hagevang, T., Eldholm, O., Aalstad, I., 1983. P8astagnetic anomalies between Jan Mayen
and Greenland-Senja fracture zones in the Norweggan Marine Geophysical
Researches 5, 345-363.

Harland, W.B., 1969. Contribution of Spitsbergemutalerstanding of tectonic evolution of
the North Atlantic Region. I: Kay, M. (ed.), Nor#tlantic Geology and Continental
Drift. AAPG Memoir, vol. 12, pp.817-851.

Hinz, K., Eldholm, O., Block, M., Skogseid, J., B9®volution of North Atlantic volcanic
continental margins. I: Parker, J.R. (ed.), Petnolé&seology of Northwest Europe:
Proceedings of the 4th Conference. The Geologisalke8/, London, pp. 901-913.

Kearey, P., Brooks, M., Hill, 1., 2002. An Introdian to Geophysical Exploration. Blackwell
Science, 262 pp.

Kearey, P., Vine, F.J., 1996. Global TectonicscBleell Science, 333 pp.

Kinck, J.J., Husebye, E.S., Larsson, F.R., 1998. NMlbho depth distribution in Fennoscandia
and the regional tectonic evolution from Archeaf&rmian times. Precambrian
Research 64, 23-51.

Kodaira, S., Mjelde, R., Gunnarson, K., Shiobara,Sthimamura, H., 1998a. Evolution of
oceanic crust on the Kolbeinsey Ridge, north ofale@, over the past 22 Myr. Terra
Nova 10, 27-31.

Kodaira, S., Mjelde, R., Shiobara, H., KanazawaShimamura, H., Berg, E.W., Riise, O.,
1998b. Structure of a Volcanic Continental Margiarived from Ocean-bottom
seismographic Data: The Northern Varing Margin,Ndirway. Pure and Applied
Geophysics 152, 1-21.

Kodaira, S., Mjelde, R., Gunnarson, K., Shiobara,Sthimamura, H., 1998c. Structure of the
Jan Mayen microcontinent and implications for itelation. Geophysical Journal
Interntional 132, 383-400.

103



Referanser

Le Pichon, X., Hayes, D.E., 1971. Marginal offsétacture zones and early opening of the
south Atlantic. Journal of Geophysical Research6283-6293.

Lundin, E., Dore, A.G., 2002. Mid-Cenozoic postdkep deformation in the ‘passive’
margins bordering the Norwegian-Greenland Sea.ndaaind Petroleum Geology 19,
79-93.

Ludwig, W.J., Nafe, J.E., Drake, C.L., 1970. Sewsneifraction. . Maxwell, A.E. (ed.), The
Sea, vol.4. Wiley, New York, pp. 53-84.

Marshak, S., 2001. Earth Portrait Of A Planet, WN@rton & Company, Inc, 736 pp.

Martinsen, O.J., Ngttvedt, A., 2007. Av hav stiggrdet. I: Ramberg, I.B., Bryhni, I,
Ngttvedt, A. (eds.), Landet blir til Norges Geologorsk geologisk forening,
Trondheim, pp. 440-477.

Mijelde, R., Sellevoll, M.A., Shimamura, H., Iwasaki, Kanazawa, T., 1992. A crustal study
off Lofoten, N.Norway, by use of 3-component Oc&attom Seismographs.
Tectonophysics 212, 269-288.

Mijelde, R., Kodaira, S., Shimamura, H., KanazawaShiobara, H., Berg, E.W., Riise, O.,
1997. Crustal structure of the central part of\flseing Basin, mid-Norway margin,
from ocean bottom seismographs. TectonophysicsZ35257.

Mijelde, R., Digranes, P., Shimamura, H., ShiobHraKodaira, S., Brekke, H., Egebjerg, T.,
Sagrenes, N., Thorbjgrnsen, S., 1998. Crustal sireicif the northern part of the
Varing Basin, mid-Norway margin, from wide-anglesseic and gravity data.
Tectonophysics 293, 175-205.

Mijelde, R., Digranes, P., Van Schaack, M., ShimanHdr, Shiobara, H., Kodaira, S., Naess,
O., Sarenes, N., Vagnes, E., 2001. Crustal strectihe outer Varing Plateau,
offshore Norway, from ocean bottom seismic and ityalata. Journal of Geophysical
Research, 106, 6769-6791.

Mijelde, R., Timenes, T., Shimamura, H., KanazawaShiobara, H., Kodaira, S., Nakanishi,
A., 2002. Acquisition, processing and analysisefskly sampled P- and S-wave
OBS-data on the mid-Norwegian Margin, NE Atlan&arth Planets Space 54, 1219-
1236.

Mjelde, R., Shimamura, H., Kanazawa, T., KodairaRaum, T., Shiobara, H., 2003. Crustal
lineaments, distribution of lower crustal intrusvend structural evolution of the
Varing Margin, NE Atlantic; new insight from widexgle seismic models.
Tectonophysics 369, 199-218.

104



Referanser

Mjelde, R., Raum, T., Myhren, B., Shimamura, H.,riuY., Takanami, T., Karpuz, R.,
Naess, U., 2005. Continent-ocean transition on theng Plateau, NE Atlantic,
derived from densely sampled ocean bottom seisnerdata. Journal of Geophysical
Research 110, B05101, doi:10.1029/2004JB003026.

Mjelde, R., Breivik, A.J., Raum, T., Mittelstaeé&t, Ito, G., Faleide, J.l., 2008a. Magmatic
and tectonic evolution of the North Atlantic. Joairnf the geological society, London
165, 31-42.

Mijelde, R., Faleide, J.1., Breivik, A.J., Raum, Z008b. Lower crustal composition and
crustal lineaments on the Vgring Margin, NE Atlanf review. Tectonophysics, in
press.

Mijelde, R., Raum, T., Kandilarov, A., Murai, Y., Ranami, T., 2008c. Crustal structure and
evolution of the outer Mgre Margin, NE Atlantic.cfenophysics, submitted.

Mutter, J.C., Zehnder, C.M., 1988. Deep crustaicstire and magmatic processes: the
inception of seafloor spreading in the Norwegiar&itand Sea. I: Morton, A.C.,
Parson, L.M. (eds.), Early Tertiary volcanism anel dpening of the NE Atlantic.
Geological Society Special Publication, vol.39. Tdeological Society, London, pp.
35-48.

Nesse, W.D, 2000. Introduction to Mineralogy, Oxifdfniversity Press, 442 pp.

Olesen, O., Lundin, E., Nordgulen, @., Osmundseh,, Bkilbrei, J.R., Smethurst, M.A.,
Solli, A., Bugge, T., Fichler, C., 2002. Bridgingetgap between onshore and offshore
geology in Nordland, northern Norway. Norwegianrdaili of Geology 82, 243-262.

Parker, R.L., 1972. The Rapid Calculation of Potg¢#nomalies. Geophys. J. R. astr. Soc.
31, 447-455.

Planke, S., Skogseid, J., Eldholm, O., 1991. Clgstacture off Norway, 62 to 70 north.
Tectonophysics 189, 91-107.

Raum, T., 2000. Crustal Structure and EvolutiothefFaeroe, Mgre and Varing margins
From Wide-angle Seismic and Gravity Data. Ph.D .gape, Universitetet i Bergen.

Raum, T., Mjelde, R., Digranes, P., ShimamuraSHipbara, H., Kodaira, S., Haatvedt, G.,
Sgrenes, N., Thorbjgrnsen, T., 2002. Crustal stracif the southern part of the
Vgring Basin, mid-Norway margin, from wide-anglesseic and gravity data.
Tectonophysics 355, 99-126.

Raum, T., Mjelde, R., Shimamura, H., Murai, Y., &8in, E., Karpuz, R.M., Kravik, K.,
Kolstg, H.J., 2006. Crustal structure and evolutibthe southern Varing Basin and

Varing Transform Margin, NE Atlantic. Tectonophysi#15, 167-202.

105



Referanser

Ren, S., Faleide, J.1., Eldholm, O., Skogseiddadstein, F., 2003. Late Cretaceous-
Paleocene tectonic development of the NW VgringrBadarine and Petroleum
Geology 20, 177-206.

Sandwell, D.T., Smith, W.H.F., 1997. Marine graxatyomaly from Geosat and ERS1
satellite altimetry. Journal of Geophysical Reskd@2, 10039-10054.

Shipboard Scientific Party, 1987. Site 642: Nonaegbea. |: Eldholm, O., Thiede, J., Taylor,
E., et al., Proc., Init. Repts. (Pt. A), ODP 10d, $3-453.

Smith, W.H.F., Sandwell, D.T., 1997. Global SeadFldopography from Satellite Altimetry
and Ship Depth Soundings. Science 277, 1956-1962.

Skogseid, J., Eldholm, O., 1989, Varing Plateaut@ental Margin: seismic interpretation,
stratigraphy, and vertical movements: ProceedifigiseoOcean Drilling Program,
Scientific Results 104, 993-1030.

Skogseid, J., Pedersen, T., Eldholm, O., Larseh, B992. Tectonism and magmatism
during NE Atlantic continental break-up: the Varikigrgin. I: Storey, B.C,
Alabaster, T., Pankhurst, R.J. (eds.), Magmatischthe Causes of Continental
Break-up. Geological Society Special Publicatiqn, 305-320.

Skogseid, J., Planke, S., Faleide, J.I., Perdefsei&ldholm, O., Nerverdal, F., 2000. NE
Atlantic continental rifting and volcanic marginrfoation. I: Ngttvedt, A. (ed.),
Dynamics of the Norwegian Margin, Geological Sociecial publications, vol.167.
The Geological Society, London, pp. 295-326.

Talwani, M., Worzel, J.L., Landisman, M., 1959. Rh@ravity Computations for Two-
Dimensional Bodies with Application to the MendaziBubmarine Fracture Zone.
Journal of Geophysical Research 64, 49-59.

Talwani, M., Eldholm, O., 1972. Continental Margifi Norway: A Geophysical Study.
Geological Society of America Bulletin 83, 3575-860

Talwani, M., Eldholm, O., 1977. Evolution of the Megian-Greenland Sea. Geological
Society of America Bulletin 88, 969-999.

Torne, M., Fernandez, M., Wheeler, W., Karpuz,ZR03. Three-dimensional crustal
structure of the Varing Margin (NE Atlantic): A ctamed seismic and gravity image.
Journal of Geophysical Research 108, B2, 21151ddi029/2002JB001838.

Torsvik, T., Mosar, J., Eide, E., 2001. Cretacebadiary geodynamics: a North Atlantic

exercise. Geophysical Journal International 14831-

106



Referanser

Tsikalas, F., Eldholm, O., Faleide, J.I., 2002 I¥£Bi0cene sea floor spreading and continent-
ocean boundary between Jan Mayen and Senja framioes in the Norwegian-
Greenland Sea. Marine Geophysical Researches 22723

Tsikalas, F., Eldholm, O., Faleide, J.I., 2005.sEabstructure of the Lofoten-Vesteralen
continental margin, off Norway. Tectonophysics 4041-174.

Van Wijk, J.W., Van der Meer, S., Cloetingh, S.A.P2004. Crustal thickening in an
extensional regime: application to the mid-Norwegv@ring margin. Tectonophysics
387, 217-228.

Vagnes, E., 1997. Uplift at thermo-mechanicallymed ocean-continent transforms:
Modeled at the Senja Fracture Zone, southwesteranBaSea. Geo-Marine Letters
17, 100-109.

Vagnes, E., Gabrielsen, R.H., Haremo, P., 199& Caetaceous-Cenozoic intraplate
contractional deformation at the Norwegian conttakshelf: timing, magnitude and
regional implications. Tectonophysics 300, 29-46.

White, R., McKenzie, D., 1989. Magmatism at Rifnés: The Generation of Volcanic
Continental Margins and Flood Basalts. Journal @b@hysical Research 94, 7685-
7729.

Zehnder, C.M., Mutter, J.C., Buhl, P., 1990. Deeismaic and geochemical constraints on the
nature of rift-induced magmatism during breakuphef North Atlantic.

Tectonophysics 173, 545-656.

107



Referanser

108



Appendiks A: Programmer brukt i modelleringen

Appendiks A: Programmer brukt i
modelleringen

Figur A.1 viser programflyten som ble kjart for @grere 3D-modellen og for a kalkulere 3D

feltet fra denne modellen. Under kommer en korkbeslse av hvert av disse programmene.

sectiondig5.m

&

readascALeq.m

\/

weighttest2.m

\/

readascAlLeg1.m

\/

multigd1.m

N/

multiglined.m

Figur A.1: Programflyt brukt for & generere 3D-mitete og for & beregne 3D gravitasjonen fra denndetien.

sectiondig5.m:

Dette programmet brukes til & sette sammen alltigitaliserte profilene til en fil som brukes
videre til & lage 3D-modellen. Input i programmenavnet pa den digitaliserte tekstfilen med
x 0g z koordinater for hver grenseflate langs efipiFigur A.2 viser hvordan inputfilen skal
se ut. Etter at navnet pa filen for profilet et gin ma profiilnummer tastes inn. Den fgrste
filen som leses inn ma vaere profil nummer 1 i miegelFilen med de digitalisere verdiene

lagres da i filen catxyi.mat. Neste gang sectioBghigkjgres gir man inn tekstfilen med

109



Appendiks A: Programmer brukt i modelleringen

profilet som skal vaere profilnummer 2 og taster2nmé profilnummer. Verdiene for dette
profilet vil da legge seg under verdiene for prafinmer 1 i filen catxyi.mat. Samme
prosedyre gjentas for alle profilene som skal vieeed i modellbyggingen. Til slutt sitter man

med filen catxyi.mat som inneholder alle grensefiatlangs alle profilene.

x
N

—

™ 0.10000 1. 30000
50. 03000 1.25000
lagl| 1p3. 20000 1.17000
| 140.52327 1.35801
0. 25000 4.1477
lag2 | 46.36305 3.16133
97.69937 3.63514
| 138.24372 4.51516
lag3 | 0.84217 0.07151
| 142.00988 0.03467
0.17439 8.81793
lag4 | §3.14063 9.86395
[ 1329.19820 10. 89094

Figur A.2: Inputfilen i sectiondig5.m skal vaeregignne formen. Start med x og z koordinater fortéars

grenseflate, deretter x og z koordinater for 2ngedlate ogsa videre ned til og med nederste gilatse

readascALeq:

Dette programmet leser inn filen catxyi.mat somd#aerert i sectiondig5.m. Input i
programmet er en tekstfil med startpunkt og endkpian de ulike profilene i
modelleringsomradet. Filen ma veere ordnet slikafild i catxyi.mat er det samme som
averste profil i denne filen ogsa videre. Figur &iger hvordan inputfilen skal se ut.

Programmet equispacer sa de digitaliserte gremeaéidor bruk i weighttest2.m.

oori 1| [80- 73852 155. 47367
| |107.58753 1.15001
oofin | |178-17586 325.75719
| _|183. 83860 77.16377
ooria | |88, 66291 219. 62620
|_|200. 68308 224.53419
profila | |121. 81232 164. 75941
268.91720 174.99189

Figur A.3: Inputfilen i readascALeq.m skal veeredafine formen. Start med x og y koordinater fortéapsofil,

deretter x og y koordinater for profil 2 ogsa viel@ed til og med siste profil
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weighttest2.m:

Dette programmet utfarer en vektet interpolasjodataene generert i sectiondig5.m og
readascALeq.m. Man kan velge mellom 3 ulike typekting. R3 vektingen ble brukt i denne
oppgaven. Man definerer s& verdiene som skal brinkalgeformelen. | denne oppgaven er
verdiene satt til n=2 og je&] = [0.1 0.03].

readascALeql:
Programmet importerer den vektede modellen opphaaighttest2.m. Denne modellen blir
sa forlenget 1000 kilometer til hver side for & gaendeeffekter i modelleringen. Den

forlengede modellen blir s& lagret for & kunne ksukgravimetrisk modellering.

multigd1l.m:
Programmet regner ut 3D feltet for modellen geremreradascALeql.m ved hjelp av Parkers
formel (kapittel 3.4) Input er en tekstfil som dedrer tetthetsstrukturen i hvert lag og en

tekstfil som definerer maksimum og minimum tetthietert lag.

multiglined.m:
Programmet plotter 2D- og 3D-feltet langs en vilikdlinje i 3D-modellen. Input er x- og y-
verdiene til linjens startpunkt og endepunkt. Da log velges om 2D-feltet langs linjen skal

beregnes med horisontal forlengelse eller reeléfmgelse.
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