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Sammendrag

(ya Vanna nordest i Vest-Troms gneisregionen bestar av TTG-gneiser (2.8 Ga), 2.4 Ga mafiske
intrusivganger, en overliggende metasedimenter enhet i sor kalt Vannagruppen intrudert av en
dioritt (sill) datert til 2221 + 3 Ma, og Skipsfjorddekket i nord, en allokton enhet skjovet mot
SO. Studieomradet befinner seg sorost pd Vanna, i omradet Larstangen-Fakkekeila. Her opptrer
metasedimentaere bergarter og dioritt med folde- og skyvestrukturer, som i denne oppgaven er
detaljert kartlagt for & utrede kontaktforholdene til dioritten, analysere folder, klov, og duktile
skjersoner med vekt pa kinematikken i skjersoner og dens relasjon til folde- og skyveenheter

lenger nord pa Vanna.

De metasedimentere bergartene i1 feltomradet er tolket a4 vare metasandsteiner og metapelitter
tilherende Vannagruppens stratigrafisk everste formasjon, kjent som Bukkheiaformasjonen.
Kontaktsonene mellom metasandsteiner/metapelitter og dioritt viser gkende grad av metamorf
omvandlig, og teksturell og strukturell formforandring, og er tolket & vere semiduktile til
duktile skjersoner (S1). I tillegg er lignende skjersoner kartlagt i dioritt med linser av
metasandstein, som viser internt komplekse geometriske menstre. S1-skj@rsonene stryker NO-
SV til VNV-0S@, faller slakt mot henholdsvis NV og NN@, og har strekningslineasjoner og
interne, isoklinale folder (F1) med foldakser som stuper slakt mot ¥S@, og som indikerer revers
skyvebevegelse mot SO, og stedvis skrd sidelengs skyvebevegelser mot ost. Videre har F1-
foldene blitt refoldet av opprette, lokalt asymmetriske F2-folder som vergerer svakt mot ser,
med foldeakser som stuper slakt mot ost. I dioritt er S1-folierte bergarter kuttet av NNO-SSV-
strykende, og steile, VNV fallende, sinistrale, duktile S3-skjersone som inneholder

asymmetriske F3-skjaerfolder som vergerer mot ser, med steilt stupende foldeakser.

For utviklingen av deformasjonsstrukturene er det foreslitt en flerfasemodell (D1-D3). Den
forste deformasjonssfasen er transpresjon med forkortning 1 NV-S@-retning, revers
skyvebevegelse samt dekstral sidebevegelse med topp-mot-S@ (D1). For den andre
deformasjonsfasen (D2) viser dataene forkortning i omtrentlig N-S-retning (D2), mens den siste

hendelsen (D3) skjedde ved skorpeforkortning og sinistral sidebevegelse 1 @-V-retning.

Resultatene er ssmmenliknet med deformasjonen i Vannagruppens undre enheter og kontakt til
TTG-gneiser ved Vikan lenger nord, som viser flere geometriske og kinematiske likhetstrekk,
men ogsé betydelige ulikheter. Ved Vikan er lagrekken foldet av mer dpne, N@-SV-strykende
F1-folder med akseplanfoliasjon (S1) og sinistrale sidebevegelser langs stroket til S1, mens det

ved Larstangen-Fakkekeila er tolket dekstrale sidebevegelser. Det er ogsé sterre variasjon i de



estimerte tektoniske transportretningene for deformasjonsstrukturene ved Larstangen-
Fakkekeila, noe som kan skyldes tilstedevarelsen av den massive, kompetente dioritten som en

uregelmessig laggang (sil/) mellom de to omradene.

D1-D3-deformasjonsstrukturene kartlagt i denne oppgaven tolkes & skyldes innskyvningen av
Skipsfjorddekket mot S@ med dannelsen av F1 og F2-folder og S1-S2 skyveforkastninger, og
relaterte sideforkastninger (S3) 1 fronten av et transprespressivt forlands- folde- og skyvebelte,

sannsynligvis av svekofennisk alder.
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1. Introduksjon

1.1 Bakgrunn for studien

Vest Troms gneisregionen (Bergh et al. 2010) er en nordvestlig del av det fennoskandiske
skjoldet, og bestdr av neoarkeiske til paleoproterozoiske gneiser, intrusive/magmatiske
bergarter, og metavulkanske og sedimentere bergarter péa eyer lokalisert langs kysten fra Senja
i ser til Vanna i nord. Nordest i regionen ligger oya Vanna bestdende av et neoarkeisk underlag
av tonalitter og tonalittiske gneiser (3.0-2.6 Ga), med 2.4 Ga mafiske intrusivganger (Kullerud
et al. 2006b), og en overliggende metasedimentar enhet kalt Vannagruppen (Binns et al. 1981;
Johansen 1987; Bergh et al. 2007). Bergartene i provinsen er pavirket av flere tektoniske
hendelser, bade neoarkeiske og paleoproterozoiske, inkludert den svekofenniske orogenesen
(1.92- 1.75 Ga), og subsidiert, den kaledonske orogenesen (Opheim & Andresen 1989; Rice
1990).

Denne studien er en geometrisk og kinematisk analyse av antatte svekofenniske strukturer,
folder, sekunder klov, lineasjoner, og duktile skjersoner i meta-sedimentare og intrusive
bergarter i Vannagruppen, og deres relasjon til deformasjonsstrukturer lenger nord pad Vanna i

det sékalte Skipsfjorddekket (Opheim & Andresen 1989).

Masteroppgaven inngar 1 prosjektet «Tektono-magmastisk utvikling av arkeiske og
paleoproterozoiske vulkanske og sedimentare bergarter i Vest-Troms gneisregion og relaterte
provinser i Nord-Norge», et prosjekt som har pagatt ved Institutt for geovitenskap, UiT —
Norges arktiske universitet, sin studieretning for berggrunn over flere ar. Hovedmalet med
prosjektet er & skaffe kunnskap om regionens geologiske oppbygning, tektono-magmatiske og

metamorfe utvikling, mineraliseringer, samt relasjon til det fennoskandiske skjoldet.

Vest-Troms gneisregion er godt egnet for studier av den arkeiske og paleoproterozoiske delen
av det fennoskandiske skjoldet, fordi omrddene 1 Troms er lite pavirket av den kaledonske

fjellkjededannelsen.

1.2 Problemstilling

Formalet med oppgaven er 4 kartlegge de metasedimentere bergartene i den serostlige delen
av Vanna, beskrive og utrede kontaktforholdene til dioritten, og beskrive og analysere folder,
klov, og duktile skjersoner. Videre skal kinematikken knyttet til tektoniske strukturer tolkes 1

detalj, og metamorfose og metamorfosevariasjoner i de sedimentare bergartene og dioritten



utredes. Deformasjonsmensteret skal sammenliknes med det man har ved Vikan rett nord for
studieomradet, og med Skipsfjorddekket i midtre og nordlige deler av Vanna. Til slutt vil
regionale implikasjoner av arbeidet bli diskutert, og resultatene sammenlignet med

deformasjonsmenstre i tilgrensede omrdder av Vest-Troms gneisregionen.

1.3 Regional geologi

I folgende del vil det bli gitt en redegjorelse forst for det Fennoskandiske skjold, som inneholder
aldersmessig lignende bergarter som i Vest-Troms, da dette gir et mer regionalt rammeverk for
dette studiet. Videre vil Vest-Troms gneisregionens oppbygning og tektono-magmatiske
utvikling kort bli gjennomgatt, og til slutt en mer konkret omtale av Vannas geologi og tidligere

arbeider gjort der, som har serlig relevans for denne studien.

1.3.1 Det Fennoskandiske skjold

Det Fennoskandiske skjold betegner det prekambriske grunnfjellet (Gorbatschev & Bogdanova,
1993), som strekker seg over den Skandinaviske halveya, Finland, Russisk Karelia, og Kola-
halveya (Fig. 1). Fennoskandia kan deles inn 1 fire geologiske provinser basert pd alder og
orogene hendelser; 1) arkeisk skorpeprovins i nord-est som omfatter flere subprovinser (Holtta
et al. 2008), i1) paleoproterozoisk skorpeprovins i den sentrale delen (Lahtinen et al. 2008), som
ogséd inkluderer den svekofenniske orogenesen (Nironen 1997), iii) det transskandinaviske
intrusivbeltet (Gorbatschev & Bogdanova 1993), og iv) den mesoproterozoiske
skorpeprovinsen 1 servestlige Skandinavia inkludert Ser-Norge (Gaal & Gorbatschev 1987,
Gorbatschev & Bogdanova 1993; Bingen et al. 2008).

Arkeiske bergarter
Den arkeiske delen av det Fennoskandiske skjold er delt inn i fem subprovinser; Karelske,

Belomorske, Kola, Murmansk og Norrbotten provinsen (Fig. 1; Holttéd et al. 2008). Omtrent 80
% av den arkeiske delen av det Fennoskandiske skjold bestar av TTG-gneiser (HOIttad et al.
2008), som er en samlebetegnelse for tonalittiske, trondhjemittiske og granodiorittiske gneiser.
I tillegg bestdr den arkeiske delen av det Fennoskandiske skjold av plutonske granitoide

bergarter, mafiske intrusive, vulkanske og metasedimentare bergarter (Holttd et al. 2008).

Den karelske provinsen er dominert av granitoide bergarter og metasuprakrustale bergarter,
med mesoarkeiske (2.8-3.2 Ga) litologier og 3.5 Ga gneiser i den vestlige delen, og neoarkeiske
TTG-gneiser og grennsteinsbelter med alder pa 2.75-2.70 Ga i1 den sentrale delen (HGltté et al.
2008). For omtrent 2.72 Ga siden fant den lopiske orogenesen sted (Gaal & Gorbatschev 1987;
Holttd et al. 2008), karakterisert ved skorpeforkortning og kontinentkollisjon som foerte til



ytterligere samling av arkeisk skorpe ved at den karelske blokken ble skjovet innover mot

nordest og bidro til dannelsen av superkontinentet Kenorland (Williams et al. 1991).
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Figur 1. Geologisk kart over det Fennoskandiske skjold i Skandinavia, som viser fordelingen av provinser og
bergarter av ulik alder, i tillegg til regionale duktile skjaersoner og terrenggrenser. Innrammingen @verst viser
lokaliseringen av Vest-Troms gneisregion, og rammen til figur 2. Modifisert etter Koistinen et al. (2001), Lahtinen
et al. (2005), og Bergh et al. (2015).

Kola- og Murmanskprovinsen er dominert av meso- og neoarkeiske TTG-gneiser og andre
granittoide bergarter, paragneiser, gronnsteinsbelter og metavulkanske bergarter, og provinsene
viser vekst av kontinental skorpe fra 2.9 Ga til 2.7 Ga grunnet mulig subduksjon av
havbunnsskorpe (Holttd et al. 2008). Den belmorske provinsen bestér 1 hovedsak av meso- og

neoarkeiske TTG-gneiser, paragneiser, og flere generasjoner med meta-sedimentere bergarter
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(Holtta et al. 2008), og provinsen skiller seg fra den karelske og Kolaprovinsen med a inneholde
skorpefragmenter med ofiolitter og eklogitter som ikke er funnet andre steder i det
Fennoskandiske skjold (Holttd et al. 2008). Det arkeiske mikrokontinentet som i dag utgjer
Norrbottenprovinsen kolliderte med det karelske kratonet rundt 1.92 Ga (Lahtinen et al. 2005),
som var forste stadiet av den svekofenniske orogonesen (1.92-1.79 Ga; Lahtinen et al. 2005)

kalt Lapland-Kola orogenesen av Lahtinen et al. (2005).

Paleoproterozoiske bergarter
Rifting av det arkeiske superkontinentet Kenorland (Williams et al. 1991) begynte rundt 2.1 Ga

(Daly et al. 2006), ved begynnelsen av paleoproterozoikum, og ferte til dannelsen av Kolahavet
og det Svekofenniske havet (Lahtinen et al. 2008). Senere lukket Kolahavet seg i to tektoniske
hendelser. Forst fant Lapland-Kola orogenesen sted for 1.94-1.86 Ga, som medferte akkresjon,
oybuedannelser med magmatisme, vulkanisme og sedimentasjon, og ble avsluttet med
kontinent-kontinent kollisjon og sammenslaing av Kola og den karelske provinsen (Lahtinen et
al. 2005; Daly et al. 2006). Den svekofenniske orogenesen (1.92-1.79 Ga; Lahtinen et al. 2005)
var en kompleks orogenese bestdende av flere faser med akkresjon, eybuedannelser, og
kontinent-kontinent kollisjon, som av nyere modeller (Lahtinen et al. 2005, 2008; Korja et al.
2006) deles inn i fire hovedfaser; forst ble aybuer skjovet inn over den karelske provinsen (1.92-
1.87 Ga), deretter ble det dannet akkresjonsprismer og subduksjonsrelaterte terrenger (1.86-
1.84 Ga), sé kontinental kollisjon (1.84-1.79 Ga), og til slutt, lokal kollaps av fjellkjeden (1.79-
1.77 Ga) (Viisénen et al. 2012). Den etterfolgende Gothiske orogenesen (1.6 Ga) har bidratt til
gjentatt vekst og utvidet skorpedannelse i Fennoskandia, men det er den svekofenniske
fjellkjededannelsen som har fert til hovedandelen av paleoproterozoisk skorpedannelse pa det
Fennoskandiske skjoldomradet (Lahtinen et al. 2008).

Transskandinaviske magmatiske belte

Det Transskandinaviske magmatiske beltet i Ser-Skandinavia (TIB; Fig. 1) bestar av massiver
av granitoide bergarter og assosierte mafiske intrusjoner (Gadl & Gorbatschev 1987;
Gorbatschev & Bogdanova 1993; Hogdahl et al. 2004). Bergartene som utgjer det
Transskandinaviske magmatiske beltet har alder fra omtrent 1.85 Ga til 1.67 Ga (Hogdahl et al.
2004), og generelt folger beltet den vestlige og servestlige grensen til den kontinentale skorpen
dannet under den svekofenniske orogenesen (Hogdahl et al. 2004).

Mesoproterozoiske bergarter

Mesoproterozoiske bergarter som tilherer det Fennoskandiske skjold opptrer i servestlige

Skandinavia inkludert Ser-Norge (Fig. 1), og disse bergartene er alle deformert av den



svekonorvegiske orogenesen (Pasteels & Michot 1975; Berthelsen 1980; Gaal & Gorbatschev
1987; Gorbatschev & Bogdanova 1993; Bingen et al. 2008). I Ser-Norge finner man det
svekonorvegiske beltet (Berthelsen 1980) som deles inn i fem lito-tektoniske enheter adskilt av
regionale duktile skjersoner (Bingen et al. 2008). Lengst ost er det en parautokton enhet som
er direkte knyttet til det Fennoskandiske forlandet, mens de fire andre lito-tektoniske enhetene
er tektonisk transportert og deformert under den svekonorvegiske orogenesen, med

deformasjonsperioder mellom 1140 Ma og 920 Ma (Bingen et al. 2008).

1.3.2 Vest-Troms gneisregion

Vest-Troms gneisregion er en del av den nordlige marginen av det Fennoskandiske skjoldet
(Fig. 1), og regionen som strekker seg fra Senja 1 ser til Vanna i nord bestdr av neoarkeiske til
paleoproterozoiske tonalittiske, trondhjemittiske og granittiske gneiser (TTG-gneiser),
magmatiske bergartskropper og metasedimentaere bergarter (Fig. 2; Bergh et al. 2010; Laurent
et al. 2019). Vest-Troms gneisregionen er adskilt i servest av de plutonske og metamorfe
bergartene som utgjer Lofoten og Vesterdlen (Griffin et al. 1978; Corfu 2004), og i ost er
regionen separert fra de kaledonske dekkebergartene i form av skyve-/reversforkastninger og

mesozoiske normalforkastninger (Olesen et al. 1997; Bergh et al. 2010).

De eldste bergartene i Vest-Troms gneisregionen er neoarkeiske tonalitter og tonalittiske
gneiser, og er & finne pad Vanna, Ringvassgya og Kvaleya, samt granitoide og kvartsdiorittiske
gneiser 1 en sentral og sydvestlig del av Senja og Kvalgya (Bergh et al. 2010; Myhre et al.
2013). U-Pb zirkon-datering (Corfu et al. 2003, 2006; Kullerud et al. 2006a, b; Bergh et al.
2007; Myhre & Corfu 2008; Myhre et al. 2013) indikerer neoarkeiske krystallisasjonsaldere for
tonalitter (ca. 2.9-2.8 Ga) og noe yngre metamorfosealdere (2.89-2.56 Ga) for de tonalittiske

gneisene.

Over de neoarkeiske tonalittene og tonalittiske gneisene er det avsatt bdde neoarkeiske og
paleoproterozoiske sedimentere og vulkanske bergarter (grennsteinsbelter) med ulik alder,
sammensetning og metamorfosegrad (Binns et al. 1981; Zwaan 1989; Armitage & Bergh 2005).
I tillegg er de tonalittiske gneisene pd alle de store gyene 1 Vest-Troms gneisregionen kuttet av
paleoproterozoiske mafiske gangsvermer med ulik alder, samt intrusive paleoproterozoiske

granittiske og mafiske plutoner (Andresen 1980; Bergh et al. 2010).

Mafiske ganger som kutter Bakkejorddioritten pa Kvalgya er datert til 2670 Ma (Kullerud et al.
2006a), pa Ringvasseya er alderen pd mafiske ganger datert til 2403 = 3 Ma (Kullerud et al.
2006b), mens pd Vanna er det en yngre dioritt med alder 2221 + 3 Ma som har intrudert den



metasedimentaere Vannagruppen (Bergh et al. 2007). Hovedandelen av de paleoproterozoiske
mafiske gangsvermene som kutter de neoarkeiske TTG-gneisene stryker N-S til NNV-SSQ,
mens noen virker & deles inn i flere grupper med uregelmessige former og helninger (Kullerud
et al. 2006b; Bergh et al. 2010). P4 Ringvassaya er det NN@-SSV- og O-V-strykende spro-
duktile skjersoner som har fort til kompresjon og forskyvning av de mafiske gangene, muligens

som folge av svekofennisk deformasjon (Bergh et al. 2010).

De metasedimentaere og vulkanske bergartene i Vest-Troms gneisregionen som definerer
gronnsteinsbelter, er av paleoproterozoiske aldere (Bergh et al. 2010; Myhre et al. 2011),
bortsett fra felsiske vulkanske enheter i Ringvasseygrennsteinsbeltet som er datert til
neoarkeisk (Motuza et al. 2001). P4 Vanna er den sedimentare Vannagruppen avsatt for 2.2-
2.4 Ga (Bergh et al. 2007), mens klastiske metasedimentare bergarter 1 Torsnesbeltet lengre
sor gir en minimumsalder pd omentrent 1.9 Ga basert pa detrisk zirkondatering (Myhre et al.

2011).

De metasedimentere bergartene som ligger over TTG-gneisene med neoarkeiske til
paleoproterozoiske aldere (2.40-1.95) ligger i belter som stryker NV-S@ (Bergh et al. 2010;
Myhre et al. 2011; Bergh et al. 2015). Det mest dominante NV-S@-strykende beltet er innen
det ca. 30 km brede Senjaskjarsonebeltet (Bergh et al. 2010). Senjaskjarsonen er i likhet med
Kvalsundskjersonen pd Ringvasseya (Fig. 3) en NV-strykende duktil skjersone, men i
motsetning til den neoarkeiske Kvalsundskjersonen med hey-grads metamorfose, viser
Senjaskjersonen paleoproterozoisk deformasjon, amfibolitt og grennskifer facies metamorfose
og post-svekofennisk reaktivering ved 1.77-1.75 Ga (Zwaan 1995; Corfu et al. 2003; Bergh et
al. 2010; Myhre et al. 2013; Bergh et al. 2015).

Tektoniske og magmatiske hendelser og deformasjon

Bergartene 1 Vest-Troms gneisregionen er komplekst deformert, og til tross for narhet til de
kaledonske dekkebergartene ellers i Troms er neoarkeiske og paleo/mesoproterozoiske
elementer og strukturer godt bevart i regionen (Bergh et al. 2010). Et strukturelt fellestrekk er
opptreden av NV-SO strykende foldesystemer, ulike sekundere klgvtyper, NV-SO- og NO-
SV-strykende, lavvinklede og steile duktile skjaersoner med bade revers og sidebevegelser, og
mulige terrenggrenser (Bergh et al. 2010). Deformasjonsalderen i de metasedimentere beltene
er svekofennisk til gotisk (1.8-1.6 Ga) (Bergh et al. 2010; 2015), mens TTG-gneisene i tillegg

inneholder deformasjonsstrukturer av orogene hendelser eldre enn 2.4 Ga (Myhre et al. 2013).
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Figur 2. Regional geologisk-tektonisk kart og profil av Vest-Troms gneisregion. @verst til venstre vises
plasseringen av Vest-Troms gneisregion i forhold til det Fennoskandiske skjold. Til hoyre i kartet er Vanna
innrammet, som ogsd er rammen for figur 4. I tverrsnittet nederst er profil C-D som viser Vanna innrammet med
bla stiplet linje. Modifisert etter Bergh et al. (2010).

De eldste strukturene 1 Vest-Troms gneisregionen er neoarkeiske, som for eksempel den NV-
strykende duktile Kvalsundskjarsonen med neoarkeisk deformasjon og hey-grads metamorfose
(2.75-2.67 Ga; Gjerlow 2008; Bergh et al. 2015). De neoarkeiske gneisene (2.89-2.56 Ga) i
Vest-Troms gneisregion har en tekstur med sammensatt (fransposed) foliasjon som stryker fra
N-S til NNV-SS@ og faller fra 10-70° og som varierer mot henholdsvis VSV og ON@ (Bergh
et al. 2010).



De neoarkeiske gneisene 1 Vest-Troms gneisregionen er intrudert av granitoide og gabbroiske
plutoner av svekofennisk alder (1.80-1.75 Ga), som for eksempel Ersfjordgranitten pa Kvalgya
som er datert til 1792 + 5 Ma (Corfu et al. 2003) og Hamnnoritten pa Senja som har en alder pa
1802.3 £ 0.7 Ma (Kullerud et al. 2006a). Syn- til post-tektoniske granitt-pegmatittganger i
antatte svekofenniske deformasjonssoner 1 Astridalbeltet pd Senja gir sen-svekofenniske til

gotiske U-Pb aldere (1.80-1.57 Ga) i Vest-Troms gneisregionen (Bergh et al. 2010; 2015).

Svekofennisk deformasjon (1.80-1.75 Ga) har pavirket bade de tonalittiske gneisene og de
metasedimentaere og vulkanske enhetene 1 Vest-Troms gneisregion (Bergh et al. 2010). I de
metasedimentaere beltene og de assosierte skjersonene i Vest-Troms gneisregionen, er de
viktigste svekofenniske strukturene: 1) NV-SO-strykende, SV-hellende foliasjon, ofte knyttet
til foliasjonsparallelle, duktile reversforkastninger med mylonittisk tekstur i metasedimenteere
belter som har skrd vinkel til den neoarkeiske gneisfoliasjonen, ii) regionalskala NV-SO
opprette antiformale-synformale folder i metasedimentaere belter, iii) bratte NV-SO strykende
duktile skjersoner, og iv) NO-SV-strykende, lavvinklete revers-/skyveforkastninger og steile,

semiduktile skjersoner, som for eksempel pd Ringvasseya og Vanna (Bergh et al. 2010).

Bergh et al. (2010) foreslo en skjematisk kinematisk modell for utviklingen av svekofenniske
deformasjonsstrukturer 1 Vest-Troms gneisregionen (Fig. 3), som viser den flerfasete
deformasjonen med skorpekompresjon (D1-D2), transpresjon (D2-D3), og orogen-parallel
forkortning (D3).

De eldste deformasjonsstrukturene er isoklinalfolder med foliasjon dannet akseplanparallelt til
isoklinalfoldene, og foliasjonen stryker generelt NV-S@ og faller i dag steilt bade mot NO@ og
SV (Fig. 2, profil), lokalt med mylonittiske skjaersoner langs kontaktene til grennsteinsbeltene
(Bergh et al. 2010). I tillegg til dannelse av folder og foliasjon var det skjerbevegelser som
dannet SV-hellende reverse, mylonittiske skjersoner under amfibolitt til granulitt
metamorfosegrad, og det er foreslitt at skjersonene/teksturene skyldes N@-SV ortogonal

kompresjon (Bergh et al. 2010).

Den folgende kompresjonsfasen (D2) forte til dannelse av makroskala NV-SO-strykende,
opprette og NO- og SV-vergerende folder som refoldet isoklinalfoldene og foliasjonen i de
tonalittiske gneisene og de metasedimentare beltene ved amfibolitt metamorfosegrad (Bergh
et al. 2010). I et platetektonisk perspektiv kan de antatte D1- og D2-deformasjonsfasene kobles
til konvergent platetektonikk med akkresjon av gybuesystemer pé en eldre, stabil kontinental

skorpe 1 nord-est (Motuza et al. 2001; Bergh et al. 2010).



Den siste tektoniske hendelsen 1 Vest-Troms gneisregionen var orogen-parallell
skorpeforkortning (D3), som foregikk i et sent stadium av den svekofenniske deformasjonen,
og medforte NO-SV ortogonal og/eller skra til orogen-parallel kompresjon som dannet bade
regionale og smaskala, tilneermet vertikale folder (F3) og semiduktile N@-SV-strykende steile
duktile skjersoner (S3), som kutter alle gvrige strukturer og viser bade revers og sidebevegelser
(Bergh et al. 2010). Dette stadiet av den svekofenniske deformasjonen kan ha ledet til
semiduktile skjersoner i skyvedekket i front av Ringvasseya og Vanna ved tektonisk kiling
(Bergh et al. 2010). Det metasedimentare beltet pd Ringvasseya dreier fra strok NV-S@ til NO-
SV 1 den nordlige delen av gya, og kuttes av NO-SV-strykende og NV-hellende lavvinklete
skyvesoner, samt steile N-S strykende skjersoner (Bergh et al. 2010). Dannelsen av
skjeersonene antas & vare respons pa orogen-parallell, NV-S@ rettet kompresjon og skyvning
av Défjordgneisen mot SO 1 den ostlige delen av Ringvassegya over gronnsteinsbeltet (Fig. 2;
3), noe som fordrsaket re-folding av hele gronnsteinsbeltet (Zwaan 1989; Bergh et al. 2010).
Denne antatte foldingen kan foelges videre mot nordest til Vanneya, hvor Skipsfjorddekket er

antatt skjovet mot SO under D3-deformasjonsfasen.

Nordest 1 Vest-Troms gneisregion, blant annet pd Ringvasseya og Vanna (Fig. 2) hvor det er
2.92-2.83 Ga tonalittiske gneiser med overliggende metasedimentare bergarter, inkludert
Vannagruppen, er metamorfosegraden i de metasedimentere bergartene lav grennskiferfacies,
og primare strukturer flere steder godt bevart (Bergh et al. 2007). P& den serlige delen av
Ringvasseya og ser pd Kvaleya og Senja er metamorfosegraden i de metasedimentare
bergartene gkende, fra amfibolitt-facies til lokalt heyere grad (granulittfacies) metamorfose
(Gjerlow, 2008; Bergh et al. 2015). Den gkende metamorfosegraden fra nordest og mot servest
1 de metasedimentere bergartene i Vest-Troms gneisregion kan forklares ved ulik avstand og
skorpedybde til akkresjons- og kollisjonsomrddene under den svekofenniske orogenesen.
Dataene indikerer at de hoymetamorfe bergartene i servest ble metamorfosert pé storre dyp og
naermere den orogene fronten enn hva tilfellet er med de lavmetamorfe og mindre deformerte

bergartene pd Vanna i nordest (Bergh et al. 2010).
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Figur 3. Skjematisk modell for utviklingen av svekofenniske strukturer observert i Vest-Troms gneisregion i en SV-
N@G-rettet profil (Bergh et al. 2010). A) Tidlig dannelse av NO-rettede lavvinklete skyveforkastninger og lavvinklet
mylonittisk foliasjon i gronnsteinsbeltene. B) Fortsettelse av ortogonal NO-SV kompresjon som har dannet
vertikale makrofolder med bratte foldeflanker. Hovedfoliasjonen og tidlige lavvinkla forkastninger foldes. C) Sen-
svekofennisk deformasjon med NO-SV ortogonal og/eller skra til orogen-parallell kompresjon og sinistral strok-
slip reaktivering av makroskala foldeflanker. Forkortelsene i figuren er de samme som i figur 2.

10



1.3.3 Vannas geologi

Oya Vanna er lokalisert lengst nord-est i Vest-Troms gneisregionen (Fig. 2). Vanna bestér av
et neoarkeisk underlag av tonalitt og tonalittiske gneiser (2.8 Ga; Bergh et al. 2007) lokalt med
2.4 Ga mafiske intrusivganger (Kullerud et al. 2006b), samt bdde lav-vinklete og hay-vinklete
duktile (mylonittiske) skjersoner som kutter de mafiske gangene i tonalittgneisene, for
eksempel ved Nordvannvagdalen, Torsviag og Bureysund (Fig. 4; Bergh et al. 2007). Over de
tonalittiske gneisene ligger metasedimentere enheter, henholdsvis Vannagruppen i ser (Binns
et al. 1981) og Kvalkjeftengruppen i nord (Opheim & Andresen 1989), som er intrudert av

dioritt.

De metasedimentare bergartene sor pd Vanna inngér i enheten benevnt Vannagruppen av Binns
et al. (1981). Den deles inn i to formasjoner, Tinnvatnformasjonen som bestir av metaarkosiske
sandsteiner og siltsteiner, og Bukkheiaformasjonen som bestiar av kalkholdige leirsteiner,
siltsteiner, og sandsteiner (Binns et al. 1981; Johansen 1987; Johannessen 2012). De
metasedimentaere bergartene i Vannagruppen er intrudert av en dioritt si// som er datert til 2.2

Ga (Bergh et al. 2007).

Kvalkjeftengruppen ligger over mylonittiserte, tonalittiske gneiser i et mulig skyvedekke
benevnt Skipsfjorddekket (Opheim & Andresen 1989), nord pé& Vanna (Fig. 4).
Kvalkjeftengruppen bestér av gronnskiferfacies metakvartsitter, metaarkoser, og glimmerskifre

(Opheim & Andresen 1989; Andresen & Opheim 1990).

Neoarkeiske gneiser
TTG-gneisene pa Vanna bestar av folierte, massive, medium til grovkorna, grd til grenn, kvarts-

feltspatiske bergarter (Binns et al. 1981). Det er kvartsittiske lag noen steder som indikerer
sedimentaer opprinnelse, men stersteparten av berggrunnen bestar av antatte orthogneiser med

tonalittisk sammensetning (Binns et al. 1981).

De tonalittiske gneisene er lys til merk grd med gjennomsettende foliasjon og porfyroklaster av
kvarts 1 kontaktsonen til de sedimentaere bergartene. De metasedimentare bergartene ligger
med en primar avsetningskontakt, pa et nederodert underlag (Johansen 1987). Grensen mellom
de tonalittiske gneisene og de sedimentare bergartene er tektonisk pavirket, og en metamorf
foliasjon er sammenfallende 1 begge formasjonene, og som gjor at kontakten kan tolkes som en
tektonisert primerkontakt (Johansen 1987). Det er 1 kontaktsonen til de sedimentare bergartene

at tonalitten viser storst deformasjon, og den har her mylonittisk karakter (Johansen 1987).

11



Den mineralogiske sammensetningen til de tonalittiske gneisene er dominert av opp mot 75 %
plagioklas og 20 % kvarts. Bergarten inneholder ellers varierende mengder lys glimmer, epidot,

biotitt, og karbonat (Johansen 1987).
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Figur 4. Geologisk kart over Vanna, modifisert etter Paulsen et al. (2019). Sorostlig del av aya er innrammet, og
viser lokalisering for figur 6.
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Vannagruppen
De metasedimentare bergartene som utgjer Vannagruppen ble delt inn i to formasjoner av

Binns et al. (1981); Tinnvatnformasjonen og Bukkheiaformasjonen (Fig. 5). Vannagruppen er
intrudert av en magmatisk bergart som er begrenset til Bukkheiaformasjonen, og som ikke
kutter den sedimentere lagdelingen eller kontakten mellom de metasedimentare bergartene og
gneisunderlaget (Binns et al. 1981; Johansen 1987; Bergh et al. 2007). Den intruderende
bergarten ble beskrevet som en dioritt av Binns et al. (1981), og klassifisert som dioritt av

Johansen (1987) basert pa anortittinnholdet i plagioklas.

Tinnvatnformasjonen (< 75 meter tykk) ligger stratigrafisk nederst i Vannagruppen.
Formasjonen domineres av en metaarkosisk til subarkosisk sandstein, hvor kornene er ovale til
elongerte av medium til grov strerrelse, med bimodal sortering (Binns et al. 1981). Sekvensen
er homogen, med unntak av en konglomerat som er & finne noen steder nederst i lagrekken (Fig.
5). Framtredende ved nedre del av Tinnvatnformasjonen er storskala, lavvinkla, kryssjikt av
medium til grovkorna sandstein (Binns et al. 1980). Kontakten mellom Tinnvatnformasjonen
og den underliggende tonalittiske gneisen er stedvis steil og inneholder flere steder
basalkonglomerat pé et erodert og forvitret gneisunderlag (Binns et al. 1981; Johansen 1987;

Bergh et al. 2007).

Den 100 meter tykke Bukkheiaformasjonen ligger stratigrafisk over Tinnvatnformasjonen, og
kan deles inn i en nedre og ovre del. Den nedre delen domineres av leirstein og leirskifer, og en
karbonatrik siltstein 1 veksling med lag og linser av finkorna sandstein (Johansen 1987).
Karakteristisk for nedre del av Bukkheiaformasjonen er karbonat som har tendens til & vere
konsentrert langs klov og sprekker skratt pa lagdelingen (Binns et al. 1981). Den ovre delen av
Bukkheiaformasjonen bestdr av grunnmarin leirstein vekslende med kvarts- og karbonatrik

sandstein og siltstein (Binns et al. 1981; Johansen 1987; Bergh et al. 2007).

De metasedimentere bergartene i Vannagruppen er tolket til 4 vaere avsatt som platform-
deltaiske til grunn-marine sedimenter i et kontinentalmarginmilje under oppsprekkingen av et
arkeisk superkontinent (Bergh et al. 2007). Metamorfosegraden 1 Vannagruppen er
gronnskiferfacies som indikerer at deformasjonen fant sted pa et dyp pa omentrent 15 km (Binns
et al. 1981; Johansen 1987; Opheim & Andresen 1989). Grunnet folding, skristilling,
klgvdannelse, og repeterende lag er ikke en komplett sekvens gjennom Vannagruppen
gjenkjennelig (Bergh et al. 2007). Den best bevarte sekvensen er langs kysten ved Vikan, ser-
ost pd Vanna (Fig. 6), hvor en steil NO-SV-orientert kontakt mellom tonalittisk gneis og kvarts-
til subarkosisk sandstein i Tinnvatnformasjonen er synlig (Binns et al. 1981; Bergh et al. 2007).
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Figur 5. Generalisert stratigrafisk soyle og sedimentologiske data for Tinnvatn- og Bukkheiaformasjonene.
Omprddet med rod stiplet strek markerer det som er tolket til a tilhore studieomradet. Modifisert etter Binns et al.
(1981), Johannesen (2012), og Paulsen (2019).

Vannagruppen har vert utsatt for flere faser med deformasjon (Binns et al. 1981; Johansen
1987; Bergh et al. 2007). Hele den sedimentere enheten, inkludert den intruderende dioritten
og grunnfjellskontakten, er tiltet og foldet av makroskala, tilneermet opprette, NO-SV-rettede
synklinale og antiklinale foldepar (F1) med steile foldeflanker og S@-vergens (Bergh et al.
2007). Mesoskala F1-folder varierer fra apne, asymmetriske folder i Tinnvatnformasjonens
sandsteiner, til tette og overbikkete 1 Bukkheiaformasjonens slamsteiner (Bergh et al. 2007).
Med F1-foldene er det dannet akseplanklav, S1, som faller ca. 45° mot NV i sandsteiner i
Tinnvatnformasjonen. Lignende klgv-relaterte forkastninger langs S1 opptrer béade i
slamsteinene som lokalt repeterer stratigrafien 1 Bukkheiaformasjonen, langs kontakten mellom
Tinnvatn- og Bukkheiaformasjonen, og i1 de underliggende tonalittiske gneisene ner

kontaktsonen (Johansen 1987; Bergh et al. 2007).
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Videre deformasjon i Vannagruppen er NO-stupende, F2-folder, som folder kontakten mellom
de sedimentare bergartene og underlaget, og relaterte planteksturer S2 tolket som akseplanklov
og som faller 40-60° mot NN@. En tredje tekstur er S3-skjersoner, som er skrd, opprette, semi-
duktile, sinistrale, strok-slipp skjersoner som kutter S2-teksturene, og noen av disse

skjerplanene er fylt med hydrotermal kvarts og karbonatutfellinger (Bergh et al. 2007).

Skipsfjorddekket

Skipsfjorddekket opptrer i nordlige og sentrale deler av Vanna (Fig. 4). Det bestar av
tonalittiske og granittiske gneiser 1 veksling med mylonittiske gneiser og linser av
metasedimentaere og intrusive bergarter lik Vannagruppen ved Larstangen og Myra serast pa
Vanna (Fig. 6), men graden av matamorfose i Skipsfjorddekkets bergarter er lav amfibolitt til
ovre grennskiferfacies, og dermed noe hgyere enn i Vannagruppen (Opheim & Andresen 1989).
Bergartene har en foliasjon som faller slakt mot NV og noen steder sammenfaller med duktile
skjersoner. Skipsfjorddekket har blitt tolket til & vare en del av et alloktont skyvedekke og
korrelert med et kaledonsk allokton (Opheim og Andresen 1989), men dette er avkreftet etter
nye aldersdateringer (Bergh et al. 2007).

Bergartene under og syd for Skipsfjorddekket bestar av vekslende TTG-gneiser, sterkt folierte
mylonittiske gneiser, metasedimentare, og intrusive mafiske bergarter (Paulsen et al. 2019).
Ved Laukvika (Fig. 4) inneholder de skifrige enhetene bdde strekningslineasjoner, og isoklinale
og asymmetriske kinkfolder. En mulig tolkning er at folder og strekningslineasjoner er dannet
1 forbindelse med overskyvningen av Skipsfjorddekket (Paulsen et al. 2019), og at de derfor er
gode kinematiske indikatorer for deformasjonen i Skipsfjorddekkets duktile skjersoner. Av
Bergh et al. (2010) ble den SO-rettete skyvningen av Skipsfjorddekket tolket som et resultat av
D3-hendelsen 1 relasjon til Vest-Troms gneiskomplekset som helhet, dannet ved orogen-
parallell tektonisk transport tilnaermet vinkelrett pa kompresjonen under D1 og D2 hendelsene.

Disse problemstillingene vil bli neermere utredet og diskutert i denne oppgaven.

1.3.4 Tidligere arbeider

Vanna ble forst kartlagt av Pettersen (1887), som viste at store deler av gya bestar av gneis,
dekket av kaledonske metasedimentare bergarter langs sorlig kyst. Senere har geologien pa
Vanna blitt beskrevet av Binns et al. (1981), som fokuserte pd stratigrafien til de
metasedimentaere bergartene i Vannagruppen pa serlig del av gya og deres avsetningsmiljo,
og apnet for usikkerhet omkring sedimentenes avsetningsalder. En mulig modell Binns et al.

(1981) foreslo var at de sedimentare bergartene representerer en autokton sedimenteer
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sekvens av sen-prekambrisk alder avsatt pa et gneiskompleks som var skjovet inn til sin

naverende posisjon.

Johansen (1987) studerte 1 sin mastergradsoppgave kontakten mellom grunnfjellsgneisen og
den overliggende Vannagruppen. Den nordlige delen av Vanna, spesielt kontakten mellom
grunnfjellsgneisen og Skipsfjorddekket, ble studert av Opheim og Andresen (1989), som
konkluderte med at Skipsfjorddekket utgjorde en kaledonsk sekvens og foreslo en korrelasjon
med de metasedimentaere bergartene 1 Vannagruppen i ser, og en regional korrelasjon til

Skipsfjorddekket har ogsa senere blitt diskutert (Rice 1990; Andresen & Opheim 1990).

Skipsfjorddekket har tidligere blitt tolket til a veere en rest av et kaledonsk dekke, nedforkastet
langs den post-kaledonske Vannareid-Burgysundforkastningen (Opheim & Andresen 1989),
men har siden blitt tolket til & vaere et svekofennisk skyvedekke (Bergh et al. 2007; 2010), som
i ser grenser med skyvekontakt til underliggende, mulige sedimentare bergarter lik

Tinnvatnformasjonen i Vannagruppen lengre sor pa Vanna (Paulsen et al. 2019).

Flere masteroppgaver pa Vanna har fokusert bade pa strukturgeologi, geokjemi, malmgenese,
og sedimentologi for bergartene spesielt i Vannagruppen, men ogséd i omradene lengre nord
(Johansen 1987, Pettersen 2007; Knudsen 2007; Johannesen 2012; Monsen 2014). Resultatene
til Pettersen (2007) og Knudsen (2007) er sarlig relevant for denne oppgaven, da de har
beskrevet og analysert strukturene i de metasedimentaere bergartene og dioritten, like nord for

feltomradet, mellom Vikan og Fakkodden (Fig. 6).

Pettersen (2007) og Knudsen (2007) utferte en strukturell analyse av de metasedimentaere
bergartene fra Vikan til Fakkodden, og fant at de viktigste deformasjonsstrukturene er N@-SV-
strykende, asymmetriske, opprette og til dels overbikkede folder, samt steilt NV-stupende
folder med lokaliserte sinistrale skjaersoner og relatert klov. Videre publiserte Bergh et al.
(2007) en samleartikkel om de metasedimentare bergartene pa Vanna, som omfattet kildealdre
og tektoniske strukturer, samt sammenstilte geologiske kart og profil av omradet mellom Vikan

og Radbergan (Fig. 6).

Den tidligere antagelsen om at Vannagruppen er neoproterozoisk og en rest av et kaledonsk
skyvedekke (Binns et al. 1981; Johansen 1987; Opheim & Andresen 1989), ble ved hjelp av U-
Pb dateringer retolket og sett 1 nytt lys, da den intrusive dioritten (si//) i Vannagruppen gav alder
pa 2221 + 3 Ma (Bergh et al. 2007), samtidig som 2.4 Ga mafiske ganger i gneisunderlaget
(Kullerud et al. 2006b) ikke kutter avsetningskontakten mellom underlaget og de overliggende

sedimentare bergartene. Bergh et al. (2007) konkluderte dermed med en paleoproterozeisk
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avsetningsalder (2.4-2.2 Ga) for den metasedimentere enheten. Det ble ogsé foreslatt at
deformasjonen av Vannagruppen er svekofennisk, men at en kaledonsk deformasjon ikke kan
utelukkes. Videre argumenterer Bergh et al. (2010) ytterligere for svekofennisk deformasjon i

Vest-Troms gneisregionen, inkludert Vanna, med kun lokal kaledonsk innvirkning.

Det er pagiende studier av Paulsen et al. (2019) pa Vanna, inkludert ved Laukvika (Fig. 4) hvor
det blir gjort geometriske og kinematiske analyser av folder og duktile skjarsoner i
Skipsfjorddekkets nedre del og skjersonenes relasjon til metasedimentere bergarter i
Vannagruppen. Bergarter lengre nord pa Vanna som tidligere er kartlagt som tonalittisk gneis,
er né tolket som metasandsteiner og metasiltsteiner, med folde- og skyvestrukturer som ogsa er
a finne i det overliggende Skipsfjorddekket (Paulsen et al. 2019). Hvorvidt folde- og
skyvestrukturene sammenfaller i1 orientering og kinematikk med folde- og skyvestystemene i

Vannagruppen lengre sor skal denne oppgaven prove & vaere med pa & avklare.

1.4 Studieomrade

Feltundersokelsene til denne oppgaven har blitt utfort pa serestlig side av Vanna, fra Fakkekeila
i nord til Larstangen 1 sor (Fig. 6). Studieomradet er lokalisert langs kysten, fra 0-20 m.o.h., og
det er blotninger langs hele kysten i studicomradet, med unntak av ei 100 meter lang strand
mellom Myra og Larstangen. Ovenfor strandsonen i studieomréadet er berggrunnen i stor grad
dekket av vegetasjon, men heyder og sekk i terrenget er likevel godt synlig, og stedvis er det

bergartsblotninger.

Studieomradet har ikke blitt kartlagt pa detaljniva tidligere, men utgjer en del av den tidligere
regionale kartleggingen av hele oya (Binns et al. 1981). Den sorostlige delen av Vanna som
viser metasedimentere bergarter og dioritt ble nermere kartlagt av Johansen (1987). I Bergh et
al. (2007) er det ogsa fokusert pa de metasedimentaere bergartene og dioritten i serostlig del av
Vanna, og her er omradet fra Vikan til Redbergan (Fig. 6), som ligger like nord for

studieomrédet, detaljert kartlagt med fokus péa strukturelle relasjoner.

Studieomradet er valgt ut fordi det i dette omradet er metasedimentaere bergarter og dioritt,
kontaktforholdene mellom disse, skyvesoner, folder og tilherende klov, godt synlig 1 blotninger
og dermed egnet for studie, som gir et godt utgangspunkt til 4 tolke deformasjonsmenstre og

sammenligne med det man har ved Vikan til Redbergan, og nordover mot Skipsfjorddekket.

17



Figur 6. Geologisk kart og tolket profil over den sorostlige delen av Vanna, for lokalisering se figur 4. Strukturene
fra Vikan til Rodbergan er fra Bergh et al. (2007). Innrammingen viser studieomrddet for denne oppgaven, fra
Fakkekeila til Larstangen, som vil bli vist ncermere i figur 7.
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1.5 Metoder

Oppgaven er basert pa data samlet inn under feltarbeid som ble gjennomfert over en periode
pa til sammen tre uker, mellom august og september 1 2018. I forkant av feltarbeidet ble
flyfoto av studieomrédet fra Norgeibilder.no og digitale terrengmodeller fra Norgei3D.no
studert for & identifisere skjaersoner og bruddsoner i berggrunnen. Flyfoto av studieomradet
ble skrevet ut og tatt med i felt under kartleggingen. I felt ble strek og fall malt med kompass
med klinometer, og her ble hoyrehandsregelen (360/90) brukt. Annet feltutstyr som ble brukt

var handlupe, hammer og meisel, saltsyre, blyant og skrivebok.

For a sammenstille kart og analysere dataene samlet inn i felt, ble programmet ESRI ArcMAP
10.5 brukt, og topografisk kart fra geonorge.no i koordinatsystemet WGS 1984 UTM zone 34W
fra en VMS-server er brukt som bakgrunnskart for kartene og tilherende profiler som er laget
til denne oppgaven. Figurer har blitt modifisert med programmet CoreIDRAW 2017. For

analyse av strukturelle data er undre halvkule i Schmidt nett laget i Orient 3.7.1.

15 bergartsprover ble samlet 1 felt, og studert 1 hdndprever og i tynnslip. Mikroskopstudiet av
tynnslipene ble gjort for & identifisere mineralsammensetninger, teksturer og strukturer. Dette
ble gjort med et petrografisk mikroskop (LEICA DMPL), og fotografier av tynnslip er tatt med
et Leica kamera (DCF 450). Analyseprogram (Leicas LAS v4.12) ble brukt for & sette

tynnslipfotografier sammen.
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2. Resultater

2.1 Innledning

I dette kapittelet vil det forst bli gitt en kort generell oversikt over det studerte omrédets geologi
og strukturer. Deretter vil det bli gitt petrografiske beskrivelser av de sedimentare bergartene i
Vannagruppen, og den intrusive dioritten. Bergartene i kontaktsoner mellom metasedimentaere
bergarter og dioritt vil bli beskrevet i forbindelse med strukturer, da dannelsen av disse
bergartene er tolket til & vaere strukturelt betinget. Strukturelle elementer og duktile skjaersoner
1 feltomrddet vil bli beskrevet 1 detalj, fra ser mot nord, fordi det i serlig del av feltomrédet
(Larstangen) er mindre deformerte metasedimentaere bergarter i forhold til lenger nord (Myra).
Resultater vil bli beskrevet fra to hovedlokaliteter, henholdsvis Larstangen og Myra, hvorav

sistnevnte er videre delt inn 1 to sub-lokaliteter, Skjaberget og Plosteren (Fig. 7).

2.2 Oversikt over omréddets geologi og strukturer

I feltomrddet er det eksponert metasedimentere bergarter tidligere kartlagt som
Bukkheiaformasjonen (Binns et al. 1981; Johansen 1987; Bergh et al. 2007), og vil bli sett
narmere pad i denne oppgaven. De metasedimentere bergartene er intrudert av dioritt, og en
massiv diorittkropp ligger mellom feltomrédet og Vannagruppens metasedimenteare bergarter

lengre nord (Fig. 6), som er detaljert kartlagt ved Vikan-Redbergan (Bergh et al. 2007).

Bergartene eksponert i feltomradet er komplekst foldet i flere faser. Ved lokalitetene Larstangen
og Myra (Fig. 7) kan man observere bdde metasedimentare bergarter og dioritt, og kontakten
mellom disse, samt flere ulike folder, klgv, og duktile skjaersoner. I kontaktsonene er det en
blanding av felsiske og mafiske litologier, og bergartene er stedvis sterkt deformert og har ofte
en velutviklet, tett foliasjon, samt duktile folder og linser som er tolket til & vere formet av
tektoniske bevegelser i kontaktsonen (kap. 2.4.2b; kap. 2.4.3b). Ved Myra er kontakten mellom
metasedimentaere bergarter og dioritt eksponert ved Skjaberget (Fig. 7; Fig. 20), mens man ved
Plosteren (Fig. 7; Fig. 32) kan studere dioritt med flere interne, antatt duktile skjersoner,
mylonittisk foliasjon med strekningslineasjoner, ulike folder, sigmoidale linser og
karbonatutfellinger. Skjaersonene i dioritten ved Plosteren er tolket til 4 fortsette 1 strekretningen

fra NO@ mot SV til Larstangen (Fig. 7; kap. 3.4.3b).
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Figur 7. Geologisk oversiktskart over studieomrddet som strekker seg fra Larstangen i sor til Fakkekeila i nord,
pd sorostlig side av Vanna, se Fig. 6 for lokalisering. Innrammingene viser hovedlokalitetene som senere i
oppgaven er kartlagt i detalj, Larstangen i sor (Fig. 12), og de to subomrddene ved Myra lengre nord, Skjdaberget
(Fig. 20) og Plosteren (Fig. 32).

2.3 Petrografiske beskrivelser

2.3.1 Larstangen

Ved Larstangen (Fig. 7) finner man generelt lyse, skifrige bergarter som veksler mellom
mediumkornete og finkornete, og lokalt har karakteristiske merke og lyse bdnd. Merke lag
bestar av korn med en storrelse pa ca. 0.2 mm, og lyse lag av korn med storrelse pa 0.4-0.5 mm.
Denne vekslingen 1 kornsterrelse og fargevariasjonen indikerer at bergartene er
metasedimentaere og har stedvis godt bevart primer lagdeling (Fig. 8a). Andre steder er ikke
den primare lagdelingen like godt bevart, og bergarten er mer skifrig, men hvor foliasjonen er
orientert stort sett parallelt med den primare lagdelingen. Tynnslipstudier viser at de
metasedimentare bergartene bestar av ca. 60 % kvarts, 30 % feltspat, samt noe karbonat (Fig.
8b). Godt rundete, primere sandkorn av kvarts og feltspat omgitt av matriks bestaende av mulig
glimmer. De vekslende grovkornige og finkornige lagene med heyt innhold av kvarts tolkes til

& vaere metasandsteiner.
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Figur 8. a) Feltfotografi som viser metapsammitter ved Larstangen med antatt primeer lagdeling som stryker N-S
og faller moderat mot V. b) Tynnslipfotografi av metapsandstein fra Larstangen, som viser finkornig, godt rundet
kvarts og feltspat som utgjor primeere korn i en omliggende matriks av mulig glimmer, tatt i krysspolarisert lys.

Hoyden pa Larstangen bestar av massiv middels- til grovkornet dioritt, som generelt er gré pa
farge og hvor mineralkorn som er synlig i hdndstykke (Fig. 9a). Lokalt er det 10-50 cm lange
linser med ca. 80% epidot. Tynnslipstudier viser at dioritt her bestér av ca. 60 % plagioklas som
stedvis viser albitt-tvillinger (jfr. Deer et al. 2013), 20 % amfibol, 15 % epidot, samt aksessorisk
biotitt, kvarts, kloritt, titanitt, og opake mineraler (Fig. 9b, c¢). Mineralene er tilfeldig orientert
og har en subhedral krystallstruktur. Dioritt i heyden ved Larstangen kan basert pa dette sies &
ha en fanerittisk primarmagmatisk tekstur (jfr. Best 2013).

Figur 9. a) Feltfotografi av grovkornet dioritt med fanerittisk tekstur, fra hoyden ved Larstangen. b) & c)
Tynnslipfotografier som viser massiv, grovkornet dioritt bestaende av plagioklas med albitt-tvillinger og amfibol,
tatt i planpolarisert lys (venstre) og krysspolarisert lys (hoyre).
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2.3.2 Myra

Ved Myra opptrer metasedimentere bergarter ved sublokaliteten Skjéberget (Fig. 7). [ vest, mot
Kvitnesstranda (Fig. 7) er det vekslende lag av godt rundet mediumkornet (0.5-0.4 mm) til fin-
og veldig finkornet sand (0.25-0.063 mm), som er svart skifrig og har sekundert klev 1 ulike
retninger, som tolkes til & veere metasandsteiner. Lengre gstover er det veksling mellom skifrige,
kalkholdige metasandsteiner med kalsitt som hovedmineral (Fig. 10a) og svert skifrige lag med

godt rundete kvarts- og feltspat-korn av silt til leir-storrelser (0.063-<0.002 mm) 1 matriks av

mulig glimmer (Fig. 10b), som kan tolkes til 4 veere metasiltsteiner og metapelitter.

Figur 10. a) Feltfotografi som viser veksling mellom kalkholdige metasandsteiner og metapelitter. b)
Tynnslipfotografi av metapelitt med godt runda korn av kvarts og feltspat, i matriks av mulig glimmer, vist i
krysspolarisert lys.

Ost ved Skjaberget kan man studere kontaktsonen mellom metapelitter og en sterre kropp av
dioritt som dekker hele halveya fra Myra i ser til Fakkekeila i nord (Fig. 7). Kontaktsonen er
omtrent 8 meter bred, og inneholder vekslende leirskifere, kalkholdig skifere, og linser og
irregulere band av deformerte mafiske bergarter, og det er flere sett med foliasjon,
linjestrukturer, og folder bade i de metasedimentare bergartene og den deformerte dioritten (se

kap. 2.4.3b).

Dioritt nordest for kontaktsonen er massiv og grovkornet til middelkornet, gra til lys grenn pa
farge, lokalt med gronne, knyttnevestorrelse linser med ca. 80 % epidot (Fig. 11a). I handstykke
er fenokrystaller av plagioklas med inneslutninger av middelskornig epidot synlig.
Tynnslipstudier viser en mineralsammensetning av ca. 60 % plagioklas, 20 % epidot, 10 %
amfibol, 5 % Kkloritt, og aksessorisk biotitt, kvarts, titanitt, og hematitt, med subhedrale
krystaller og det er en fanerittisk tekstur (jfr. Best 2013). Plagioklas viser stedvis albitt-tvillinger
(jfr. Deer et al. 2013; Fig. 11c¢).
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Figur 11. a) Feltfotografi av grovkornet dioritt med knyttnevestorrelse linser av epidot, ved Myra. b) & c)
Tynnslipfotografier av grovkornet, massiv dioritt med fanerittisk tekstur, som viser plagioklas med og uten albitt-
villinger, epidot, og kloritt, fra Myra, tatt i planpolarisert lys (venstre) og i krysspolarisert lys (hayre).

Videre norestover fra kontaktsonen ved Myra og til Fakkekeila (Fig. 7) bestar halveya av
dioritt, som stedvis inneholder soner med sterre og mindre linser av kvarts-feltspatiske
bergarter, sansynnligvis metasandsteiner (jfr. Knudsen 2007). Dioritten er massiv og
grovkornet, men lokalt forekommer soner, fra 0.5-10 meter tykke, med godt folierte amfibol-
klorittskifre innad den massive dioritten. Disse sonene har ofte interne, linseformige teksturer
og foliasjon som undulerer og omslutter linser av massiv og mer grovkornet dioritt og felsiske

bergarter (se kap 2.4.3b).
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Figur 12. Geologisk kart og strukturgeologisk kart og tolket profil (A-B) over Larstangen. For lokalisering, se
figur 7.
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2.4 Strukturgeologi

2.4.2 Larstangen
2.4.2.1 Strukturelementer

Bergartene ved Larstangen er tolket & veere metasandsteiner med stedvis godt bevart primar
lagdeling som benevnes SO (kap. 2.3.1, Fig. 8a). Ser i kartbildet fra Larstangen stryker SO-
lagningen N-S og faller ca. 30° mot vest (Fig. 12, Fig. 13a). Der lagningen ikke er synlig har
bergartene en foliasjon (S1) som er tilnermet parallell med den primaere lagningen, det vil si at
den stryker N-S og faller med ca. 30° mot vest, men inn mot kontakten til dioritt er foliasjonen
mer irreguler og tettere (Fig. 13b, Fig. 13d), og lengre nord i kartbildet folger foliasjonen
kontaktsonen ut 1 sjgen mot NO (Fig. 12). Lagdelte/folierte metasandsteiner langs strandsonen
mot Kvitnesfjera (Fig. 12), varierer 1 strok og fall pa en slik mate at de deltolkes & vare foldet
av svert apne til dpne folder (jfr. Ramsay & Huber 1987), med tilnaermet horisontale foldeakser
med trend VNV og slak stupning (Fig. 12, 14a). De tolkede foldeflankene har lav fallvinkel
mellom ca. 10-30° mot NNV og SSV (Fig. 14a). Basert pa foldeflankene er det konstruert
akseplan som stryker VNV-0OS0 og er subvertikale (Fig. 14a).

Pé lagplan og folierte plan er det stedvis tydelige linjestrukturer av segregert kvarts og feltspat,
som geometrisk tolkes som duktile mineral- og strekningslineasjoner, som er lineasjoner
definert av elongerte mineraler eller mineralaggregater orientert i strekningsretningen
(Passchier & Trouw 2005). Strekningslineasjonene benevnes L1, og de har trend mot NV, V og
SV, og stuper 10-30° (Fig. 13c). Foldete foliasjonsplan inneholder flere steder
strekningslineasjoner som har trend mot bdde S, SV, V, og NV, og stuper ca. 10-20°, avhengig
av strokretningen (Fig. 14b).
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Figur 13. Undre halvkule stereonet som viser lagdeling (a), foliasjon (b) og lineasjoner (c), samt feltfotografi (d)
som viser folierte (og stedvis lagdelte) metasandsteiner ved Larstangen. a) Stereonett som viser primeer lagdeling
(S0), som stryker N-S og faller slakt til moderat mot V, plottet som storsirkler, hvor det rode planet er
gjennomsnittsplanet. b) Stereonett som viser Sl-foliasjon som stryker fra N-S til -V, og faller slakt til moderat,
plottet som storsirkler, det rode planet er gjennomsnittet. c) Stereonett som viser Ll-lineasjoner pd lagplan og
foliasjonsplan, som har trend generelt mot V og stuper mellom 10-30°, plottet som piler. Det rode planet er
gjennomsnittsfoliasjonsplanet vist i b). d) Feltfotografi av foliasjon ved Larstangen, se hammer for mdlestokk.
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Figur 14. Undre halvkule stereonett som viser lagdelte/folierte metasandsteiner som er foldet til sveert dpne til
dpmne folder, nord ved Larstangen mot Kvitnesfjcera. a) Stereonett som viser foldeflanker plottet som storsirkler,
og et konstruert akseplan som stryker VNV-OSO og faller tilncermet vertikalt, plottet i gront. b) Stereonett med
konstruert akseplan som stryker VNV-OS@ plottet i gront, og duktile strekningslineasjoner (piler) i samme foldete
lagplan som i a. Merk variasjon i lineasjonenes strok, mot S, V, og NV, og stupning 10-30°.
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2.4.2b Duktile skjcersoner og kinematikk
Kontakten mellom metasandsteiner og dioritt ved Larstangen er skarp i ser (Fig. 15a, b) og
utvikler seg nordover til & bli en omtrent 5 meter bred sone av vekslende mafiske og felsiske

sterkt folierte litologier som stryker NO-SV, og har fall pd 30-50° mot NV (Fig. 15¢, 16a).

Figur 15. Feltfotografier av kontaktsonen mellom dioritt og metasandstein ved Larstangen. a) Metasandstein dratt
inn i den mafiske dioritten hvor kontaktsonen kommer opp fra sjoen pa serlig side av Larstangen. b) Skarp
kontaktsone mellom dioritt og metasandsteiner som ogsd er tydelig foliasjonsparallel. Merk planskifrighet bade i
dioritt og metasandstein. Lokalitet sor ved Larstangen. c) Dioritt i kontaktsonen med uregelmessig foliasjon og
asymmetriske linser av epidot, hvorav sistnevnte er tegnet en skjematisk skisse av i hoyre hjorne. Lokalitet nord
ved Larstangen.
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Bergartene 1 kontaktsonen har generelt lys grenn farge, og foliasjonsplanene inneholder
elongert kvarts og feltspat som danner linjestrukturer som trender mot V og NV, og stuper med
30-50° (Fig. 16b). Lineasjonene sor i kontakten stryker mot vest, mens de lengre nord stryker
mot NV. I kontaktsonen er det lokale innslag av uregelmessige strukne band av ulike bergarter,

og asymmetriske linser med epidot i NO-SV retning, parallelt med kontaktsonen (Fig. 15¢) hvor

foliasjonen bgyer rundt linsene.

b 180 N:6

Figur 16. Undre halvkule stereonett som viser foliasjonsplan og lineasjoner i kontaktsone mellom dioritt og
metasedimentcere bergarter ved Larstangen. a) Stereonett som viser foliasjonsplan i den tett folierte
kontaktsonen, med gjennomsnittsfoliasjonen plottet som rod storsirkel som stryker NO-SV og faller mellom 30-

50°. ¢) Stereonett som viser gjennomsnittlig foliasjon plottet som rod storsirkel og strekningslineasjoner som
trender mot V og NV, plottet som piler, innad kontaktsonen sor ved Larstangen.

Tynnslipstudier viser at dioritt 1 utkanten av kontaktsonen bestdr av middelskornet plagioklas,
finkornet amfibol og kloritt, og inneslutninger i plagioklaskrystallene av meget finkornet epidot
(17a, b). Videre viser tynnslipstudier mikrokrystallin dioritt hvor krystallene ikke er synlig i
handstykke, som bestar av finkornet matriks av plagioklas med linseformede, delvis parallell
orienterte finkornet kloritt og epidot, og sterre korn av amfibol og kloritt (Fig. 17¢, 17d).
Andelen finkornet matriks 1 forhold til andelen sterre mineralkorn varierer i kontaktsonen. I
noen prover er det 10 % finkornet matriks (Fig. 17a, b), andre mellom 50-90 %, og i noen over
90 % finkornet matriks (Fig. 17e, f). I prever hvor mineralene er avlange og orientert parallelt
slik at de utgjor en lepidoblastisk tekstur (jfr. Passchier & Trouw 2005; Fig. 17e, 17f), som er
serlig tydelig i prover med en hey andel finkornet matriks, danner de orienterte mineralene en

foliasjon, som igjen er parallell med kontaktsonen N@-SV.
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Figur 17. Tynnslipfotografier som viser mineraler og teksturer i bergartene i kontaktsonen mellom dioritt og
metasandsteiner ved Larstangen, tatt i planpolarisert lys (venstre) og krysspolarisert lys (hoyre). a) & b) Dioritt
med middels til finkornet saussurittisert plagioklas og meget finkornet amfibol, i utkanten av kontaktsonen til
metasandsteiner. c¢) & d) Meget finkornet matriks av plagioklas og kloritt, finkornet kloritt og amfibol, delvis
orientert NO-SV. e) & f) Meget finkornet matriks av plagioklas og kloritt, orientert parallelt som danner SI-
foliasjon med strok NO-SV.

Mylonitt-foliasjonen (S1) er stedvis kuttet av smaskala folder med skarpe foldehengsler (Fig.
18a). I tillegg til S1-foliasjonen opptrer lavvinklete subparallelle mikroskala skjerband, som
stryker N-S, kalt C-plan, og de to foliasjonene definerer en sammensatt skjerbandklev, ogsa

kjent som S-C-tekstur (Fig. 18b; Lister & Snoke 1984; Passchier & Trouw 2005).
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Figur 18. Tynnslipfotografier av mikrostrukturer i finkornet dioritt fra kontaktsonen ved Larstangen. a) Meget
finkornet plagioklas og kloritt, hvor den finkorna matriksen bestdar av korn orientert foliasjonsparallelt med
kontaktsonen (S1), som er kuttet av kinkbdnd. Tatt i krysspolarisert lys. b) Parallelt orienterte meget finkornete
mineralkorn som danner S1-foliasjon, og lavvinklete subparallelle skjcerband som stryker N-S, slik at det dannes
skjcerbandklov. Tatt i planpolarisert lys.

Den deformerte dioritten 1 kontaktsonen ved Larstangen er gjennomsatt av béde
foliasjonsparallelle og foliasjonskuttende arer og sprekker fylt med komplekse
mineralutfellinger, som sekundeer kvarts, karbonat/kalsitt, adular, epidot, hematitt, og pyritt
(Fig. 19a, b). I tillegg observeres morke mineraler med lav hardhet (2 p4 Mohs skala) og kubisk
krystallform, muligens halitt (Fig. 19b).

Figur 19. Deformert dioritt i kontaktsonen gjennomsatt av drer og sprekker med sekundcert utfelte mineraler, i
kontaktsonen ved Larstangen. a) Dioritt med sekundcert utfelt adular, hematitt, og halitt i band, drer, og
sprekker. b) Neermere bilde av sekundcere utfellinger i dioritten som viser kvarts, pyritt, og muligens halitt.

Basert pa felt- og tynnslipbeskrivelsene, metamorfoseforhold, variasjon i kornsterrelse,
rekrystallisering, neomineralisering og teksturell forandring av den massive dioritten til antatt
proto-, ortho, og ultramylonittiske teksturer 1 kontaktsonen, i tillegg til den tette foliasjonen,
strekningslineasjoner, og asymmetriske linser, deltolkes kontakten & vare en semiduktil

skjersone (kap. 3.4.2b).
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Figur 20. Geologisk kart og skjematisk profil (A-B) over foldete metasedimentcere bergarter som danner et
antiklinal-synklinal system ved Skjdberget, ved Myra. Ost i kartet vises kontaktsonen mellom metapelitter og
dioritt, som er tolket til d veere en dekstral skjcersone, og videre ost en sinistral skjeersone i dioritt. For lokalisering
se figur 7.

2.4.3 Myra

2.4.3.a Strukturelementer

Ved Myra er det metasedimentere bergarter og dioritt ved sublokaliteten Skjaberget (Fig. 20),
mens det ved Plosteren er dioritt med metasedimentare linser i (Fig. 32). I de metasedimentare
bergartene mellom Skjaberget og estover mot kontakten til dioritten (Fig. 20) er det ikke synlig
primar lagdeling, med det er foliasjon (benevnt S1) som er skrastilt og lokalt sterkt deformert,
foldet, og kuttet av sekundere klov og flere duktile skjersoner. Mulig relikt lagning ses lokalt
som merke og lyse band i de metasedimentare bergartene, men denne er generelt overpreget
av den dominerende S1-foliasjonen (Fig. 21a). Sl-foliasjonen stryker hovedsakelig @-V,
stedvis nermere N-S, og faller slakt til moderat mot bdde N, O, og S (Fig. 21b). Langs
foliasjonsplanene er det linjestrukturer av segregerte kvarts- og feltspatkorn, som tolkes som
strekningslineasjoner (jfr. Passchier & Trouw, 2005), som benevnes L1 (Fig. 21a). LI1-
strekningslineasjonene har varierende trend, hovedsakelig spredt mellom N, @ og S (Fig. 21b).
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Figur 21. a) Feltfotografi av dominerende S1-foliasjon med L1-strekningslineasjoner langs folaisjonsplanene, ved
sublokaliteten Skjaberget, ved Myra. b) Undre halvkule stereonett viser Si-foliasjonen som stryker O-V, stedvis N-
S, og faller slakt til moderat mot bdade N, @ og S plottet som storsirkler, og L1-lineasjonene plottet som rode
symboler og piler som er spredt.

S1-foliasjonen som stryker fra @-V til N-S og faller mot N, @, og S, er kuttet av sekundere
klgvplan med intern, duktil foliasjon, her benevnt S2. S2-foliasjonen stryker @-V, i likhet med
S1, men faller steilt, og sammen gir foliasjonene klgvformige linser i de metapelittiske
bergartene (Fig. 22a). Slike klovformige linser er & finne 1 vest ved Skjaberget, men ikke mot
kontakten til dioritten ved Myra. I tillegg er det pdvist flere generasjoner karbonat og
kvartsutfellinger som bade folger S1- klovplan, og som er & finne i S2-plan som kutter klov
(Fig. 22b, 22¢).

Figur 22. S1- og S2-foliasjon i metapelittiske bergarter ved Skjaberget. a) S1-foliasjonen kuttes av S2-foliasjonen,
og danner linser i metaleirskifre. b) Sprekker som folger bade S1- og S2-klovet som inneholder karbonatutfellinger.
c) Undre halvkule stereonett som viser S2-plan plottet som storsirkler som stryker @-V og faller steilt mot N og S.

I metasedimentaere bergarter ved Skjéberget er det observert flere ulike typer og generasjoner
med folder. De antatt eldste foldene (benevnt Fl-folder) er tette til isoklinale folder med
foldeakser som stuper slakt mot @SO (Fig. 23a, 24b) og slakt fallende akseplan (S1) som

sammenfaller med hovedfoliasjonen i bergartene (Fig. 24a). I sa fall er planstrukturen som
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foldes av F1-folder relikt primaer lagning (S0). F1-foldene har akseplan som stryker @-V, og
foldeakser som stuper slakt mot OSSO (Fig. 24a). Det tilherende akseplanklovet (S1) er
tilneermet horisontalt og sammenfallende med Sl-foliasjonen, men varierer siden denne
planstrukturen ogsa er foldet, av yngre F2-folder. Slik refolding er observert ved et isoklinalt
foldet (F1) metasandsteinslag (SO) som har S1-akseplan, og hvor S1 er foldet av F2-fold med
akseplan (S2) som er tilneermet vertikalt (Fig. 23c). F2-foldene er opprette, med steile akseplan
(S2) som vergerer hovedsakelig mot S, men stedvis mot N, og tilneermet horisontale foldeakser

som stuper slakt hovedsakelig mot @ (Fig. 24b). Akseplanfoliasjonen til F2-foldene

sammenfaller med S2-foliasjonen beskrevet 1 forrige avsnitt.

Figur 23. Feltfotografier som viser polyfase folder (F1 og F2) og relaterte planstrukturer i metasedimentcere
bergarter ved Skjaberget. a) Tett F1-fold med akseplan som faller slakt mot nord, og foldeakse som stuper slakt
mot ost. b) Opprett F2-fold. c¢) Metasedimentcere bergarter foldet i to faser, F1 og F2. Merk parasittfolder pd
oversiden og undersiden av akseplanet til det foldete metapsamittiske laget, henholdsvis Z- og S-folder, markert i
rodt.
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Flere steder pavises mindre asymmetriske folder pd foldeflankene til storre F1-folder (Fig. 23c¢),
og slike folder har da typisk bade Z-, S-, og M-form pa henholdsvis flanker og i hengselssonen,
og orientering av akse og akseplan som er subparallell til akseplanet til den sterre folden, som

antyder at de er parasittfolder dannet samtidig som storfolden (Davis & Reynolds 1996).

Figur 24. Undre halvkule stereonett som viser akseplan og foldeakser (rode symboler) til folder ved Myra. a)
Stereonett som viser akseplan til F1-folder plottet som storsirkler som stryker O-V og faller slakt mot S og N, med
foldeakser markert i radt som stuper hovedsakelig mot OSO. b) Stereonett som viser steile akseplan som faller mot
S og N, til F2-folder, foldeakser plottet som rade symboler, som hovedsakelig stuper slakt mot O.

Sméskala F2-folder er vanlig idet man narmer seg kontakten til dioritten ved Myra (Fig. 20).
Sterkt folierte metapelitter danner F2-folder som har skarpe foldehengsler, er asymmetriske, og
vergerer hovedsakelig mot ser (Fig. 25). I konglomeratiske metapelitter med klaster av kvarts
og feltspat er klastene strukket i retning F2-foldens akse (Fig. 25b), og danner lineasjoner med
@-V-trend og slak stupning. Mindre F2-kinkfolder i metapelitter danner linjestrukturer (L2)
langs F2-hengselsonene, som har trend @3-V og slak stupning.

Figur 25. Feltfotografier som viser smdskala F2-folder i de metapelittiske bergartene mot kontaktsonen mellom
metasedimentcere bergarter og dioritt ved Myra. a) Asymmetriske folder med skarp foldehengsel og bolgelengde
pd ca. 30 cm. b) Folder i konglomeratrike metapelitter hvor klaster av kvarts og feltspat er strukket i retning
foldens akse.
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2.4.3b Duktile skjcersoner og kinematikk

Mellom metapelitter og dioritt ved subomradet Skjaberget (Fig. 20) er det en sone med
vekslende leirskifre, kalkholdige skifre, og linser og irregulere band av deformerte mafiske
bergarter. Lengre ost ved Myra, bade ved Skjéberget (Fig. 20) og Plosteren (Fig. 32), er det
soner med sterkt folierte bergarter, folder, linser, og linjestrukturer. Slike soner som har heoy
grad av duktil deformasjon, deltolkes som duktile skjersoner og vil bli n@rmere beskrevet

under.

Skjaberget

Kontaktsonen mellom metapelitter og dioritt ved Skjaberget (Fig. 20) er omtrent 8 meter bred,
med to utpregede omrader med kompleks folding og ulike foliasjoner. Lengst vest i
kontaktsonen er kropper av dioiritt med metapelitter omkring dominert av den antatte
hovedfoliasjonen (S1) som stryker @SO-VNV og faller moderat mot NN@ (Fig. 26a, Fig. 29).
Bergartene har en grennlig farge, og inneholder lysegrd, grovkornete, ca. 20 cm lange linser av
dioritt som stryker @S@-VNV og som den folierte dioritten er dratt rundt (Fig. 26b). Langs

halene til utdratte, grovkornete linser av dioritt er karbonat anriket i retning foliasjonen, og

danner sammen med linsene lineasjoner med @SO-VNV trend og slak stupning.

Figur 26. Feltfotografier fra omrddet med S1-foliasjon som stryker NV-SO og faller moderat mot NO, innad
kontaktsonen mellom metapelittiske bergarter og dioritt ved Myra. a) Skifrig dioritt med S1-foliasjon og finkorna,
orientert tekstur, gronnlig pa farge pa grunn av hoyt klorittinnhold. b) Lysegra linse med grovkornig mafisk
bergart med S1-foliasjonen dratt rundt.

Tynnslipstudier viser at det er finkornete klorittrike bergarter i1 kontaktsonen, hvor
klorittmineralene ofte er avlange, parallelt orientert og dratt rundt sterre korn av amfibol (Fig.
27). De storre kornene av amfibol 1 den finkornete matriksen opptrer som porfyroklaster, og
disse har stedvis sigmoidal form og kan indikere bevegelsesretning langs foliasjonen (Fig. 28;

kap. 3.4.3b).

37



Figur 27. Tynnslipfotografier som viser finkornet matriks med avlange klorittmineraler parallelt med S1-
foliasjonen og amfibolporfyroklast som indikerer bevegelsesretning, tatt i planpolarisert lys (venstre) og
krysspolarisert lys (hoyre).

Videre ost, bort fra kontakten til metapelittene, boyes S1-foliasjonen mot N-S, og en annen
foliasjon benevnt S2 blir dominerende i en sone som er omtrent 5 meter bred. S2-foliasjonen
har en duktil tekstur, og stryker N-S og faller steilt mot V (Fig. 28, 29a). Det er utfelt kvarts og
karbonat parallelt med foliasjonen (Fig. 29a, c, d), 1 tillegg viser tynnslipstudier karbonatarer
som kutter foliasjonen. Smaéskala, duktile folder av lysere bergarter innad dioritten i denne
sonen varierer fra tette og asymmetriske med vergens mot S (Fig. 29b, ¢), og noen med vergens

mot N, til apne konsentriske folder.
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Figur 28. Undre halvkule stereonett som viser to soner med ulike foliasjoner, plottet som storsirkler, i dioritt ved
Myra, benevnt S1- og S2-foliasjon.
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Figur 29. Feltfotografier som viser bergarter og interne strukturer i sonen med S2-foliasjon ost for kontakten til
dioritten ved Myra. Merk opptreden av duktil foliasjon, folder og asymmetriske linser, og at S2-foliasjonen stryker
N-S og faller mot @. a) Planfoliert metadioritt med kvartsarer langs foliasjonsplan. b) Tette asymmetriske folder
i foliert metadioritt. ¢) Karbonatutfellinger parallelt med foliasjonen som begge er foldet. d) Kvartsutfellinger
parallelt med foliasjonen, og en storre dre med rosa kvarts som kuttes av den foldete foliasjonen.

Dioritt i utkanten av den deltolkede S2-skjaersonen har heterogranuler kornsterrelse fra
middelskornet til finkornet krystallin (Fig. 30a, b). Krystallene er subhedrale, og middelskornet
plagioklas og amfibol har inneslutninger av meget finkornet muskovitt og epidot. Naermere
senter av kontaktsonen viser tynnslipstudier en matriks av meget finkornet plagioklas, med
avlange kloritt og amfibolmineraler som danner band orientert i retning av S2-foliasjonen (30e,
). Noen av amfibolmineralene har en randsone av kloritt, og det er ogsa til stede klorittkorn
med tilnermet 56 og 124 graders klov. Videre kan man i tynnslip observere planare soner med
meget finkornet plagioklas orientert parallelt med S2-foliasjonen, adskilt av soner med

middelskornet karbonat og kvarts, og stedvis kloritt og amfibol (Fig. 30e, f).
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Figur 30. Tynnslipfotografier fra kontaktsonen mellom metapelitter og dioritt ved Skjaberget, Myra, tatt i
planpolarisert lys (venstre) og krysspolarisert lys (hoyre). a) & b) Middelskornet til finkornet plagioklas, amfibol
og epidot med subhedrale krystaller med finkornige innesluttninger, muligens av muskovitt. ¢c) & d) Finkornet
matriks av plagioklas med avlange korn av amfibol og kloritt orientert i S2-foliasjonsretningen. e) & f) Sone med
finkornet matriks av plagioklas som danner S2-foliasjon, ved en sone av middelskornet karbonat og kvarts. Kontakt
mellom finkornig og middelskornig metadioritt, orientert parallelt med S2-foliasjonen.

Tynnslipstudier viser ogsa mikroskala folder av det som er antatt & vaere S2-foliasjon (Fig. 31a,
b), som er asymmetriske og vergerer mot sor. Foldene har mikroskala linjestrukturer langs
foldeaksene, som er tilnermet parallelt med S2-foliasjonssonen. Stedvis er det mikroskala

forkastninger langs foldeflankene som kutter foldene (Fig. 31c, d).
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Figur 31. Tynnslipfotografier av mikrostrukturer i sonen med S2-foliasjon innad kontaktsonen mellom
metapelittiske bergarter og metadioritt ved Myra, tatt i planpolarisert lys (venstre) og krysspolarisert lys (hoyre).
a) & b) S2-foliasjon foldet av tette kink/krenulasjonsfolder, med tilhorende krenulasjonsklov langs akseplanet. c)
& d) Kinkfolder som viser tegn pd duktil forskyvning langs foldeflanken.
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Figur 32. Geologisk kart (i) og skjematisk profil (A-B) over det som er tolket til a veere en duktil skjeersone ved
Plosteren, Myra. Innrammingen om skjeersonen i kartet viser detaljkart (ii) over skjersonen som er nederst i
figuren.




Plosteren
st for kontaktsonen ved Myra, mot Plosteren (Fig. 7 og 32), er dioritten massiv, grovkorna og

homogen, inntil en ca. 100 meter lang deformasjonssone framtrer tydelig i terrenget, og
inneholder stedvis tett foliasjon, linjestrukturer, utfelte mineraler, sigmoidale linser, og folder
(Fig. 32i1). Like vest for Plosteren, ved Hundfjera (Fig. 32) er det lokalisert deformasjon
karakterisert ved en steil foliasjon som stryker N@-SV (Fig. 33a). Foliasjonsplanene bestar av
kloritt, kvarts og epidot, i tillegg til er det kuttende arer av ca. 80 % aktinolitt og 20 % epidot
(Fig. 34a). Lokalt opptrer breksjer med kantete til rundete fragmenter av en hvit bergart,
muligens albitt, 1 en finkornig, merk matriks med duktilt menster (Fig. 34b).

270

Figur 33. Deformasjonssone karakterisert av steil foliasjon som stryker NO-SV, med utfelt kvarts og epidot, ved
Hundfjcera, ast for Plosteren. a) Undre halvkule stereonett som viser den NO-SV-strykende, steile foliasjonen
plottet som storsirkler. b) Feltfotografi av deler av den folierte sonen, med utfelt epidot.

Figur 34. Innad den steile, folierte sonen er det utfelt sekundcere mineraler og det er lokal opptreden av breksjer
i finkornet matriks. a) Are med aktinolitt og epidot. b) Breksjer med kantete fragmenter av albitt i finkornig,
mork matriks med duktilt monster.
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Videre ostover mot selve Plosteren er det kartlagt en betydelig duktil skjersone 1 dioritten, som
kan folges minst 100 meter langs stroket mot N@, for den forsvinner i overdekning mot nord
(Fig. 32). Denne sonen inneholder tett foliert finkorna dioritt i et irregulaert menster som gar
langs kysten mot N@, med utfelt karbonat, linjestrukturer, linser av grovkorna dioritt, og linser

av metasandstein (Fig. 32ii).

Den irregulare foliasjonssonen har et forgreinet menster, med en foliasjon som stryker generelt
N@-SV, og faller fra 30-60° mot NV (Fig. 35, Fig. 37a). Langs foliasjonsplanene er det utfelt
karbonat, og det er linjeformede strukturer av utstrakt karbonat som danner

strekningslineasjoner, som stuper moderat mot NV og V (Fig. 35b, Fig. 37a).

Figur 35. Feltfotografier som viser deformert dioritt ved Plosteren. a) Foliert dioritt som generelt stryker NO-SV
og faller moderat mot NV. Merk irreguleer og mulig foldet foliasjon. b) Foliert dioritt med foliasjon som
inneholder utstrakt karbonat som former strekningslineasjoner som stryker NO-V og stuper moderat mot NV.

Bredden pa den sterkt folierte sonen varierer, fra & vare 10 cm til & bli 15 meter bred. I servest
er den sterkt folierte, gronne sonen ca. 0.5 meter bred og ut i sjgen mellom en linseformig kropp
av metasandstein (4 x 3 meter) og foliert dioritt (Fig. 36a). Ostover blir sonen opp mot 15 meter
bred, og det er stedvis et ca. 10 meter bredt system av meter-tykke, foliasjonsparallelle klaster
av grovkornet til middelskornet metasandstein (Fig. 36b, 36¢, 37b). Klastene av metasandstein
er arrangert som foliasjonsparallelle linser i en sékalt en-echelon geometri (Olson & Pollard
1991), som lokalt danner mulige tette hengselssoner i isoklinalfoldete metasedimentere lag
(Fig. 36c). Segregerte kvartskorn i1 sandsteinen danner strekningslineasjoner langs klastene,

som stuper 10-20° mot vest (Fig. 37b).
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Figur 36. Feltfotografier som viser metasandstein innad sonen med sterkt foliert dioritt ved Plosteren. a) Sone
med finkorna, gronnlig, tett foliert dioritt, mellom foliert grovkorna dioritt og metasandstein. b) Klaster av
finkorna metasandstein i sterkt foliert, finkorna dioritt. c) Klaster av metasandstein arrangert foliasjonsparallelt
i sakalt en-echelon geometri.

N=4

Figur 37. Undre halvkule stereonett som viser foliasjon i dioritt og orientering av metasedimentceere
sandsteinerklaster samt lineasjoner, i sonen ved Plosteren. a) Stereonett som viser foliasjon i dioritten som stryker
NO-SV og faller moderat mot NV plottet som storsirkler, og strekningslineasjoner av utstrakt karbonat som stryker
mot NV og stuper moderat plottet som rode symboler og piler, innad sonen. b) Stereomett som viser
metasedimentcere sandsteinsklaster som stryker N-S plottet som storsirkler, og strekningslineasjoner som stuper
slakt mot vest, plottet som rode symboler og piler.
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Internt i den duktile deformasjonssonen ved Plosteren identifiseres bade sma og storskala linser
og lag av massiv, grovkornet dioritt, omringet av tett foliert finkorna dioritt med merkegreonn
farge pa grunn av heyt innhold av epidot og kloritt. Disse har lokalt mylonittisk tekstur med
gulbrun, karbonatrik matriks som omgir klastene av dioritt (Fig. 38a). Langs foliasjonsplanene
med dioritt er det ofte utfelt kvarts og karbonat (Fig. 38b-d). Stedvis opptrer meterstore,
avlange, strukne linser av sekundar karbonat parallelt med foliasjonen (Fig. 38b). Andre
strukturer som opptrer i den duktile skjersonen er irregulere, disharmoniske og sigmoidale

linser og boudinagestrukturer av duktilt deformert dioritt (Fig. 38a, d).

Figur 38. Feltfotografier som viser linser av grovkorna dioritt og kvarts/karbonat og foliert, finkorna dioritt, i
duktil sone ved Plosteren. a) Diorittlinser omringet av tett foliasjon med sekundcer karbonat. b) Strukne linser av
karbonat innad tett foliert finkorna dioritt, og linse av grovere dioritt med sigmoidal form. ¢) Grovkornet dioritt
med sone av finkornet dioritt med klaster av grovkornet dioritt og utstrakt karbonat i. d) Foliert, finkorna, gronnlig
dioritt med utfelt karbonat og boudinage-lignende linse av mer massiv dioritt.

Stedvis er tynne band av karbonat duktilt foldet til tette folder (Fig. 39a), og foliasjonsplan med
utfelt karbonat som er foldet til dpne folder (Fig. 39c). I tillegg til karbonat som felger
foliasjonen, er det pavist at foliasjonen kutter drer med karbonat (Fig. 39b, ¢), som indikerer at

slike karbonatarer er eldre enn den folierte sonen.
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Figur 39. Feltfotografier fra Plosteren. a) Duktil fold av karbonat i finkorna dioritt. b) Foliert sone med utfelt
karbonat langs foliasjonen, som kutter arer av karbonat. c) Tett foliasjon i dpen fold med utfelt karbonat langs
foliasjonen. Arer av karbonat under, arrangert en echelon, som kuttes av foliasjonen.

Videre nordest fortsetter den sterkt folierte duktile sonen i kartbildet, vekk fra kysten og inn 1
overdekket terreng (Fig. 32). Ved Skjeran (Fig. 7) opptrer en smal <0.5 meter og opp til 1 meter
bred foliert sone, som stryker N@-SV og faller slakt til moderat mot NV, og hvor det er utfelt
kvarts og karbonat langs foliasjonen (Fig. 40). Denne sonen kan folges et stykke videre mot
NO (Fig. 7), for den géar ut i sjeen, men er ikke fokusert ytterligere pa og vil ikke videre
diskuteres.
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Figur 40. Feltfotografi som viser foliert sone med bredde pa <0.5 meter som stryker NO-SV og faller slakt til
moderat mot NV, og karbonat utfelt langs foliasjonsplanet, som stedvis opptrer mellom Plosteren og Fakkekeila.
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3. Diskusjon

3.1 Innledning
I dette kapittelet vil det forst bli gitt en kort oversikt over feltomrédets geologi og strukturer.

Siden vil petrografien ved Larstangen og Myra diskuteres. Mineralogiske og teksturelle
endringer i bergartene som knyttes til deformasjonen av bergartene vil diskuteres senere i
forbindelse med dannelsen av strukturer og kinematisk analyse i den strukturelle delen (kap.
3.4). Kinematisk analyse er tolkning av bevegelsene og bevegelsesmonstrene som har resultert
1 bergartsdeformasjonen (Davis et al. 2011), og det vil bli gjort en slik analyse basert pa de
geometriske beskrivelsene av strukturene i resultatkapittelet. Forst vil dannelsen og utviklingen
av de strukturgeologiske elementene i metasedimentare bergarter diskuteres, og siden vil fokus
bli lagt pa kontaktsonene mellom metasedimentare bergarter og dioritt, som er deltolket til &
vaere duktile skjersoner, ved de to hovedlokalitetene Larstangen og Myra. Sammenhengen
mellom utviklingen av de strukturelle elementene og skjersonene ved Larstangen og Myra vil
bli diskutert. Basert pa denne diskusjonen vil det bli foreslatt en strukturell modell for

deformasjonen i studieomradet.

Deformasjonsmensteret vil sammenlignes med det man har ved Vikan-Fakkekeila nord for
studieomradet og mot Skipsfjorddekket i midtre og nordlige deler av Vanna (jfr. Fig. 4). Til
slutt vil resultatene bli sett i en regional sammenheng, og resultatene sammenlignet med

svekofennisk deformasjon i tilgrensede omrader av Vest-Troms gneisregionen.

3.2 Oversikt over omradets geologi og strukturer
De metasedimentere bergartene i feltomrédet er tolket til & vare metasandsteiner og

metapelitter, som lokalt er svert kalkholdig, og de petrografiske tolkningene (kap. 3.3)
samsvarer med tidligere beskrivelser av Bukkheiaformasjonens gvre del bestaende av leirstein
og kvarts- og karbonatrike sandstein og siltstein (Binns et al. 1981; Johansen 1987; Bergh et al.
2007). Metasandsteinene/metapelittene er intrudert av dioritt datert til 2221 + 3 Ma (Bergh et
al. 2007), tolket som en intrusiv si// som er begrenset til Bukkheiaformasjonen (Binns et al.
1980; Johansen 1987; Bergh et al. 2007). I tillegg er den skréstilte kontakten mellom den
stratigrafisk underliggende Tinnvatnformasjonen og den overliggende Bukkheiaformasjonen
kartlagt ved Vikan (Fig. 6), som en delvis tektonisert avsetningskontakt (Binns et al. 1981;
Pettersen 2007), og Bukkheiaformasjonen gér stratigrafisk oppover mot ser (Bergh et al. 2007),
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som stetter en tolkning av at de metasedimentaere bergartene eksponert i feltomradet tilhorer

ovre del av Bukkheiaformasjonen.

Ved Larstangen er det metasandsteiner med primer lagdeling synlig, mens de samme
bergartene ved Myra er mer duktilt deformert og har kun foliasjon som synlig planstruktur. De
metasedimentaere bergartene viser flere sett folder og felgende akseplanklev og det kan antydes
at det finnes bade storskala og smaskala folder og duktile skjersoner i omradet (kap. 2.4). Ved
Larstangen er kontaktsonen mellom dioritt og metasandsteiner NO-SV-rettet, og faller moderat
mot NV, i likhet med en deformert sone innad dioritten ved sublokaliteten Plosteren, mens
kontaktsonen ved Skjaberget er orientert VNV-OSO. Begge kontaktsonene, samt den
deformerte sonen ved Plosteren, viser preg av duktil deformasjon og antyder derfor eksistensen
av skjersoner som kan ha sammenheng med foldene (Kap. 2.4.2b, 2.4.3b; jfr. Bergh et al.
2007). Dette vil bli diskutert neermere 1 de neste kapitlene.

3.3 Diskusjon av petrografi
Metasedimentare bergarter ved Larstangen veksler mellom grovkornete og finkornete godt

rundete kvarts- og feltspatkorn i en glimmermatriks, og danner karakteristiske merke og lyse
band, som gjer at det er tolket til & vare metasandsteiner med stedvis bevart primer lagdeling.
En slik tolkning er i trdd med tidligere oppfatninger av bergartene i Vannagruppen (Binns et al.
1980; Johansen 1987; Bergh et al. 2007). Andre steder er ikke den primere lagdelingen bevart,
og bergarten er mer foliert, noe som indikerer at den er duktilt deformert 1 skjarsoner (se kap.
3.4.2b). Ved Myra opptrer metasedimentare bergarter ved subomradet Skjaberget, og i vest
mot Kvitnesstranda (Fig. 7) er det vekslende lag av mediumkornet til fin- og veldig finkornet,
godt rundete sandkorn av kvarts og feltspat, som er tolket til & vaere metasandsteiner. Jstover
er det veksling mellom metasandsteiner, og skifrige lag med godt rundete kvarts og feltspatkorn

i silt- og leirstorrelse i matriks av mulig glimmer, som er tolket til & vaere metapelitter.

Dioritten ved Larstangen og Myra er massiv og grovkornet, med subhedrale tilfeldig orienterte
korn, som indikerer en prim@rmagmatisk tekstur og dannelse som en intrusiv/vulkansk mafisk
bergart (jfr. Best 2013). I dioritten er det stedvis grenne linser fra knyttnevesterrelse opp til 0.5
meter lang, med ca. 80 % epidot, som kan indikere en omvandling av plagioklas til epidot, som
er vanlig for grennskiferfacies metamorfose (Bucher & Grapes 2011). I tillegg er det i
handstykke synlige fenokrystaller av plagioklas med inneslutninger av epidotkrystaller, som

tyder pa en metamorf omvandlingsprosess kalt saussurittisering, som er en hydrotermal
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omvandling av plagioklas (jfr. Ferry 1979). Dioritten viser dermed tegn pa & ha blitt
metamorfisert ved lavere grads grennskiferfacies, men variasjonene indikerer at denne
omvandlingen har skjedd lokalt. Dioritt i kontaktsonene til metasandsteiner/metapelitter vil

diskuteres i kap. 3.4.1b og 3.4.2b.

Videre nordest fra Myra og til Fakkekeila (Fig. 7) bestir halveya av dioritt som stedvis
inneholder omrader med sterre og mindre linser av kvarts-feltspatiske bergarter, spesielt ved

Plosteren (kap. 2.4.3b), som trolig er metasandstein (jfr. Knudsen 2007).

3.4 Diskusjon av strukturgeologi

3.4.1 Larstangen

3.4.1a Strukturelementer
Metasandsteiner ved Larstangen er tolket 4 inneholde primar lagdeling, SO, som stryker N-S

og faller ca. 30° mot vest (Fig. 13a). Foliasjon i samme bergart, S1, har samme strek og fall
som den primere lagdelingen ser i kartbildet (Fig. 12), men ved Kvitnesfjera lengre nord,
varierer foliasjonen mellom 4 stryke NO-SV med fall mot NV, og & stryke NV-S@ med fall mot
SV. Denne variasjonen i strok og fall er tolket som resultat av til dels dpen, storskala folding
(jfr. Ramsay & Huber 1987). Basert pé de tolkete foldeflankene er det konstruert akseplan som
stryker VNV-0S0, og foldeakser med trend mot VNV som stuper slakt (Fig. 14a). Akseplanene
er tolket til & vaere subvertikale, hvilket betyr at foldene er opprette og tilneermet symmetriske
(jfr. Ramsay & Huber 1987). S1-foliasjonen sor for Kvitnesfjera, som ikke er foldet (Fig. 12),
kuttes av det som er deltolket til & vare en duktil skjersone 1 kontaktsonen mellom
metasandsteiner og dioritt ved Larstangen. Denne kontaktsonen beyes mot ONO i1 nord og
fortsetter ut i sjgen (Fig. 12). Pa lagplan og folierte plan er det linjestrukturer som er tolket til &
veere strekningslineasjoner (L1; Passchier & Trouw 2005) som har trend mot NV, V, og SV, og
stuper mellom 10-30° (Fig. 13c). Denne typen lineasjoner gir informasjon om bevegelse og
deformasjon 1 bergarter (Cloos 1946), spesielt hvis de er knyttet til skjersoner. De observerte
lineasjonene tolkes som strekningslineasjoner dannet ved tektonisk strekning/skjerbevegelse
(jfr. Shackleton & Ries 1984). Basert pd at Ll-lineasjonene er plassert pd lagplan og
foliasjonsplan til metasandsteiner som ikke viser tegn til annen deformasjon, tolkes de & vere

dannet samtidig med S1-foliasjonen.

De tolkete strekningslineasjonene internt 1 S1-foliasjonsplan er eldre enn de antatte pne

foldene 1 omradet ved Kvitnesfjera, fordi de har trend mot bade S, V, og NV, og er foldet
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sammen med foliasjonen (Fig. 14b), som i1 dag er skrastilt med fall mot NV og SV. Dataene
indikerer at strekningslineasjonene er L1-lineasjoner dannet sammen med S1-foliasjonen ved
kompresjon tilnermet @-V-retning (topp-mot-BSO bevegelse) og at bevegelsesplanene siden
er blitt foldet sammen med foliasjonen. Basert pa foldenes geometri og relative alder tolkes de
a veere F2-folder dannet som resultat av kompresjon i NNV-SS@ retningen.

3.4.1b Duktile skjcersoner og kinematikk

Kontaktsonen mellom metasandsteiner og dioritt ved Larstangen er skarp i sor og utvikler seg
nordover til & bli en ca. 5 meter bred sone av vekslende mafiske og felsiske litologier (kap.
2.4.2b), og er kartlagt helt til den forsvinner ut i sjgen mot N@ (Fig. 12). Bergartene i
kontaktsonen skiller seg fra de omkringliggende metasandsteinene og dioritt, med at det har
skjedd en mineralogisk og teksturell endring 1 bergartene i kontaktsonen (Fig. 15; Fig. 17).
Blant annet finner man i kontaktsonen sigmoidale linser, lineasjoner og tett mylonittisk
foliasjon. Kontaktsonen er derfor tolket til & veere en duktil skjersone, definert som en sone
hvor deformasjonen er tydelig heyere enn i omkringliggende bergarter (jfr. Ramsay 1980;
Fossen & Cavalante 2017). I det folgende vil det bli diskutert hvilken type skjersone det er

snakk om, og hvilken type kinematikk den indikerer.

De sterkt folierte bergartene i skjeersonen har NO-SV-strgk og faller 30-50° mot NV (Fig. 16).
Langs foliasjonsplan av metasandstein i kontaktsonen er det linjestrukturer av avlange kvarts
og feltspat tolket til & vaere strekningslineasjoner orientert i streknings/skjeerretningen
(Passchier & Trouw 2005), som har trend mot V og NV, og stuper med 30-40°.
Strekningslineasjoner blir brukt i strukturelle analyser til & bestemme typen (revers, side,
normal) og bevegelsesretningen i duktile skjersoner, med antagelse om at strekningslineasjoner
dannes 1 retningen av tektonisk bevegelse ved simpelt skjaer (Berthé er al. 1979; Simpson &
Schmid 1983). Basert pa de kinematiske dataene (kap. 2.4.2b) er kontakten mellom
metasandstein og dioritt ved Larstangen tolket til & veere en duktil revers/skyvesone som

indikerer dannelse ved NV-S@-rettet forkortning.

Lengre nord hvor kontaktsonen er bredere, er det i dioritten desimetertykke linser av epidot som
kan skyldes retrograd metamorfose og/eller hydrotermal omvandling av plagioklas (jfr. Ferry
1979). En slik tolkning stettes av at liknende epidotlinser pavist ved Vikan er tolket & vere
hydrotermale (Knudsen 2007). Epidotlinsene er orientert parallelt med kontaktsonen (NO-SV),
er asymmetriske og har en sigmoidal form som foliasjonen 1 kontaktsonen beyer seg rundt.
Slike formforandringer skjer ofte nar mer kompetente, for eksempel lagdelte bergarter blir

deformert 1 en duktil skjersone (Ramsay 1980). En annen mulighet er derfor at de sigmoidale
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linsene tolkes & vare sandsteinslag som ble transportert inn i skjersonen, som er blitt
hydrotermalt omvandlet til epidot ved prograd metamorfose. At sandstein er transportert inn i
dioritt i skjeersoner er pavist andre steder i feltomrddet, som ved Plosteren (kap. 2.4.3b), og er
derfor ikke usannsynlig. Orienteringsdata for epidotlinsene (Fig. 15c) indikerer dekstral

bevegelsesretning topp-mot-NQ.

Dioritt i kontaktsonen skiller seg fra udeformert dioritt, som er massiv, grovkornet og tolket til
a ha en fanerittisk primaermagmatisk tekstur (jfr. Best 2013). Dioritt i kanten av kontaktsonen
bestar av middelskornet plagioklas og finkornet amfibol og kloritt (Fig. 17a, b), og er dermed
heterogranuleer. Middelskornet plagioklas har inneslutninger av finkornet epidot, som tyder pa
saussurittisering (jfr. Ferry 1979). Plagioklas som er delvis omdannet til epidot indikerer lavere
grads metamorfose (Bucher & Grapes 2011). Tynnslipstudier viser dioritt med ca. 50 % kloritt
1 kontaktsonen, sammenliknet med aksessorisk kloritt i dioritt utfor kontaktsonen. Det er
sannsynlig at amfibol har blitt omdannet til kloritt, som er typisk for mafiske intrusiver som har
gjennomgatt metamorfose ved greonnskiferfacies (Bucher & Frey 2002). Videre viser
tynnslipstudier av dioritt i kontaktsonen teksturer med en meget finkornet matriks av
foliasjonsparallell plagioklas og kloritt, samt opptreden av sterre korn av kloritt og amfibol
(Fig. 17c-f). Basert p4 mengde finkornet matriks i forhold til sterre mineraler kan dioritt i
kontaktsonen klassifiseres som proto-mylonitt (<50 % finkornet matriks), mylonitt (50-90 %
finkornet matriks), og ultramylonitt (>90 % finkornet matriks; jfr. Trouw et al. 2009). Mylonitt
er et strukturelt navn pa duktilt deformerte bergarter, som ofte er finkornet og har linseformet
foliasjon med ulik mengde porfyroklaster og matriks (Bell & Etheridge 1973; Berthé et al.
1979; Bell & Hammond 1984; Passchier & Trouw 2005). Mylonittisk tekstur dannes vanligvis
1 soner med intens formforandring som i duktile skjersoner (White et al. 1980; Lister & Snoke
1984; Davis & Reynolds 1996). I praver med stor mengde finkornet matriks (>90 %) som derfor
tolkes til & vere ultramylonitter, dannes mylonittisk foliasjon, som er definert av finkornige,
avlange, korn med foretrukket orientering (Passchier & Trouw 2005) parallelt med

kontaktsonen (S1-foliasjon; Fig. 17e, f).

Den mylonittiske foliasjonen er stedvis kuttet av smaskala folder (Fig. 18a), som basert pa
skarpe foldehengsler tolkes til & vaere kinkbdnd (jfr. Dewey 1965; Cobbold et al. 1971), som
typisk dannes ved lav grennskiferfacies (Simpson 1985). Noen steder er skjerbandklev til
stede, hvor skjerband (C-plan) kutter foliasjonen (S-plan) med lav vinkel (Fig. 18b), tolket som

sakalt S-C-tekstur, som er blant de mest nyttige indikatorene for & bestemme skjarretning 1
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duktile skjersoner (Lister & Snoke 1984). Vinkelrelasjonen mellom skjerbandene og S1-

foliasjonen indikerer en dekstral bevegelse med topp-mot-N@.

Den folierte dioritten i kontaktsonen er ogsa lokalt kuttet av spro sprekkesoner, hvor det er
komplekse mineraliseringer av adular, pyritt, epidot, kvarts, hematitt og halitt. Siden sprekkene
kutter foliasjonen i kontaktsonen og er spro, er de tolket til & vaere dannet ved en senere hendelse
ved mindre dyp og lavere temperatur enn den semiduktile skjaersonen. Fordi mineraliseringene
er lokalisert 1 de spro sprekkesonene er de tolket til & vaere sekundere 1 forhold til de duktile
bevegelsene 1 kontaktsonen, og kan ha blitt dannet ved en senere hendelse med kanalisert
fluidsirkulasjon i en eksisterende skjersone. Fysiske gradienter mellom duktilt og et mer sprott
regime, sorger typisk for lokaliserte fluidstremmer fra sterre dyp og inn i de sekundare, spro
strukturene (Eisenlohr et al. 1989). En mulig tolkning er at den duktile skjersonen kontrollerte
senere injeksjon og kanaliserte sirkulasjon av fluider inni den duktile skjersonen. Sekundere
utfellinger av epidot, samt mineralutfellinger av adular, pyritt, kvarts og karbonat, kan stette
opp under sistnevnte tolkning. Det er ogsé péavist mulig halitt med kubisk krystallform 1 slike
sprekkesoner, noe som antyder at fluidene med utfelt halitt kan stamme fra havvann som har

injisert kontaktsonen i forbindelse med sprekkedannelsen.

Oppsummert, basert pA metamorfose 1 form av endring 1 kornsterrelse, rekrystallisering,
neomineralisering, og teksturell forandring av bergartene i kontaktsonen i forhold til bergartene
utenfor, 1 tillegg til strukturelementer som mylonittisk foliasjon, lineasjoner, og asymmetriske
linser knyttet til kontaktsonen, er denne tolket til & vare tektonisk, og en semiduktil S1-
skjeersone (jfr. Ramsay 1980; Fossen & Cavalante 2017). Bredden pé skjersonen endrer seg,
fra smal 1 sor til 5 meter bred i nord, noen steder er linser synlig mens andre steder er bergartene
svert skifrig og ingen linser er synlig. Teksturen til bergartene innad skjarsonen veksler fra
proto-mylonittisk, til mylonittisk og ultramylonittisk, og indikerer varierende grad av
formforandring i skjersonen, bdde langs sonen og pa tvers. Skjersoner kan involvere
tredimensjonale kombinasjoner av koaksial og ikke-koaksial deformasjon (Sanderson &
Marchini 1984; Tikoff & Greene 1997), og det at formforandringsgeometrien i en skjarsone
varierer langs skjerretningen eller transportretningen 1 en skjersone er ikke uvanlig (Strine &
Wojtal 2004). Tolkede kinematiske data fra feltomradet indikerer dannelse av skjersonen ved
NV-SO-forkortning i serlig del, og i nordlig del en kombinasjon av NV-SO-forkortning og
dekstral skyvebevegelse med topp-mot-N@. Den nordlige delen av skjersonen ved Larstangen

er derfor tolket til & vise transpresjon, som er skjer med horisontal forkortning pé tvers av
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skjersonen (NV-S@) og vertikal forlengelse langs skjarplanet (jfr. Sanderson & Marchini
1984; Dewey et al. 1998), og viser en skra skyvebevegelse mot NO.

3.4.2 Myra

3.4.2a Strukturelementer
Ved subomradet Skjaberget ved Myra (Fig. 20) opptrer metasandsteiner og metapelittiske

bergarter som er sterkt skifrig og uten synlig primar lagdeling, i motsetning til i
metasandsteiner ved Larstangen. Den dominerende S1-foliasjonen stryker hovedsakelig -V,
stedvis N-S, og faller slakt mot bade N, @, og S (Fig. 21b). Foliasjonsplanene inneholder ogsa
her linjestrukturer tolket til & vere strekningslineasjoner (L1; Passchier & Trouw 2009), som
stuper slakt mot bade N, @, og S (Fig. 21b). At foliasjonen faller vekselvis bdde mot N, @ og
S, og at strekningslineasjonene er spredt, kan indikere at hele blotningen er del av et storre
antiform-synform foldesystem. S1-foliasjonen ved Skjaberget er kuttet av moderat til steilt
fallende sekundere klgvplan, S2, som stryker @-V subparallelt med stroket til S1-foliasjonen
(Fig. 22), og sammen danner kloven og foliasjonen to planstrukturer som gjor at metapelitter
spaltes opp 1 blyantformede fragmenter, benevnt, og tolket som blyantklev (jfr. Reks & Gray
1982).

Det er flere typer og antatt ulike aldersgenerasjoner med folder i metasedimentere bergarter
ved Skjéberget (kap. 2.4.3). De antatt eldste F1-foldene er tette til isoklinale, med foldeakser
som stuper slakt mot @SSO, og akseplan som stryker @-V og faller slakt mot N og S (Fig. 24a),
som sammenfaller med S1-hovedfoliasjonen, noe som indikerer at Fl-foldene er liggende
folder (jfr. Ramsay & Huber 1987). At akseplanene sammenfaller med hovedfoliasjonen
indikerer at Fl-foldene har dannet hovedfoliasjonen som akseplanfoliasjon, mens
planstrukturen som foldes av F1-foldene og lokalt er bevart 1 hengselssonene, er relikt primer
lagdeling (S0). Akseplanklaven (S1) er slakt fallende, men varierer siden denne planstrukturen
ogsé er foldet av yngre F2-folder (Fig. 41). F2-foldene er opprette med foldeakser som stuper
slakt mot @, og steilt fallende akseplanklev (S2) som stryker @-V, og faller mot S, stedvis mot
N (Fig. 24b; Fig. 41). F2-foldene har skarpe foldehengsler, er asymmetriske, og har rette
foldeflanker, og tolkes derfor til & vaere kink-folder, som er vanlig i folierte metapelittiske
bergarter som leirskifre, og er asymmetriske grunnet en kort foldeflanke som kobler to lengre
foldeflanker sammen og danner kinkband langs akseplanet (Ramsay & Huber 2002). Det er
stedvis pavist linjestrukturer (L2) som definerer foldehengslene til sméskala F2-folder, og
dermed tolket til & veere krenulasjonsklev (jfr. Davis & Reynolds 1996), med O-V-trend og slak

stupning. I tillegg er det klaster av kvarts strukket i retning av sméskala F2-folders akse som
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danner linjestrukturer som stuper slakt mot @, som ogsd er tolket til & vere L2-

strekningslineasjoner.

Ved Skjaberget er det kartlagt smaskala asymmetriske folder som varierer i geometri med hvor
de opptrer pé foldeflankene til storre folder (Fig. 23c). Typisk er Z-, S-, og M-form pa
henholdsvis flanker og i hengselssonen til F1-folder, hvor orienteringen av akse og akseplan er
subparallell med den storre foldens akse og akseplan, antyder dannelse som parasitt folder
samtidig med storfolden (jfr. Davis & Reynolds 1996). Denne type foldestruktur kan ha blitt til
ved at det forst har vart horisontal lagparallel forkortning, benevnt bukling (Ramberg 1964),
som har ledet til smaskala symmetriske folder og siden har det tykkere laget blitt foldet og har
gjennomgatt flexural slip bevegelse slik at de sméiskala symmetriske foldene ble til
asymmetriske folder som vergerer mot den storskala foldens foldehengsel (Davis & Reynolds

1996).

3.4.2b Duktile skjcersoner og kinematikk
Ved de to sublokalitetene ved Myra, henholdsvis Skjaberget og Plosteren (Fig. 7), er det soner

som viser hoy grad av duktil deformasjon, med tett foliasjon, folder, linser og linjestrukturer,
som er deltolket som duktile skjaersoner (Kap. 2.4.3b). Disse vil bli nermere diskutert i det
folgende.

Skjéberget

Kontaktsonen mellom metapelitter og dioritt ved Skjdberget er omtrent 8 meter bred, med
vekslende litologier, linser, og irregulaere band av deformerte, mafiske bergarter (kap. 2.4.3b).
Bergartene er sterkt folierte, og kontaktsonen inneholder kropper av dioritt med metapelitter
omkring dominert av den antatte hovedfoliasjonen S1, som stryker @S@-VNV og faller
moderat mot NN@, parallelt med kontakten (Fig. 26a). Her er dioritten finkornet og grenn pa
farge, med 20 cm lange linser av grovkornet dioritt. Langs halene til utdratte diorittlinser er
karbonat anriket i retning foliasjonen, som tolkes som strekningslineasjoner (Passchier &
Trouw 2009) med som trender i @SO-VNV-retning stuper slakt, og indikerer dermed

skyvebevegelse 1 denne retningen.

Tynnslipstudier viser en meget finkornet matriks av elongert, orientert kloritt (Fig. 27), som
tolkes til & vaere ultramylonitter (jfr. Passchier & Trouw 2005), som danner mylonittisk
foliasjon parallelt med S1-foliasjonen. Den mylonittiske foliasjonen beyer seg rundt
amfibolporfyroklaster med sigmoidal form (Fig. 27). Kloritter har en hardhet pd 2-2.5, og
amfiboler har en hardhet pa 5-6 pa Mohs skala (Deer et al. 2013), og 1 mylonitter 1 duktile

skjeersoner er det vanlig at mineraler som er hardere enn matriksen blir porfyroklaster (White
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et al. 1980). Amfibolporfyroklastene kan derfor brukes som indikator for & bestemme
skjeerretning, og her indikerer de en dekstral bevegelse med topp-mot-@S@, i kontaktsonen

mellom metapelitter og dioritt ved Skjaberget.

Videre ostover i dioritten, og bort fra kontakten til metapelittene, dreier streket i S1-foliasjonen
mot N-S orientering og blir parallelt med en steil, duktil skjeersone med samme strok og steilt
fall mot est (Fig. 20, Fig. 28; Kap. 2.4.3). Siden S1-foliasjonen begyes inn mot denne sonen,
tolkes den & vaere yngre 1 forhold til S1, og at avbeyingen representerer duktil dragning, benevnt
dragfolding (Ramberg 1963). Fordi skjarsonen tolkes & veere yngre enn S1-foliasjonen er den
i resultatkapittelet benevnt S2, men nord for feltomradet i omradet Vikan-Fakkodden (Fig. 6)
er det liknende steile duktile skjersoner med strok NNO-SSV tolket til & vaere S3-skjarsoner
(Knudsen 2007; Bergh et al. 2007), som kan indikere at nevnte S2-skjersone egentlig er en S3-
skjersone. At skjersonen har strak NN@-SSV impliserer forkortning i @S@-VNV-retning, som
ikke samstemmer med N-S-forkortningen det er tolket til at F2-foldene ved Skjaberget er dannet
av (Kap. 3.4.3a), stetter ogséd en tolkning av at denne skjaersonen ikke er S2, og derfor tolkes

den til & veere S3 og vil bli kalt det videre.

Langs S3-foliasjonsplanene er det utfelt kvarts og karbonat, i tillegg viser tynnslip karbonatarer
som kutter foliasjonen. Det er vanlig at sirkulasjon av fluider i skjersoner danner
synkinematiske drer, og disse kan fore til okt formforandring da kvarts og karbonat er mindre
resistent enn mineralene i de omkringliggende bergartene, og fordi de i utgangspunktet er
mindre deformert og derfor lettere & deformere (Davis & Reynolds 1996). Karbonatarene som
folger foliasjonen er derfor trolig dannet samtidig som skjersonen, mens de som kutter

foliasjonen tolkes til 4 vaere dannet av sirkulerende fluider ved en senere hendelse.

Det er ogsa observert smaskala asymmetriske folder i denne S3-sonen, som vergerer
hovedsakelig mot ser, men ogsd mot nord (Fig. 29b, ¢). Asymmetriske folder kan brukes som
kinematiske indikatorer (Simpson & Schmid 1983; Choukroune, 1987), men siden folder
dannes pa mange ulike mater og ved ulike prosesser, og ved ulik type og grad av strain, kan
skjaersoner vise folder med begge typer vergens (Bell 1978; Bell & Hammond 1984; Carreras
et al. 2005), og ber derfor brukes og tolkes forsiktig.

Dioritt 1 utkanten av kontaktsonen har heterogranuler kornsterrelse, med middelskornet
plagioklas og amfibol som har inneslutninger av meget finkornet muskovitt og epidot (Fig. 30a,
b), som kan vare resultat av saussurittisering (Ferry 1979), og finkornet kloritt. Den endrede

kornsterrelsen fra den grovkornete dioritten utenfor kontaktsonen, samt saussurittisering, tyder
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pa en begynnende duktil deformasjon. Lengre inn i kontaktsonen viser tynnslipstudier
amfibolmineraler med kloritt i randsonen, som kan tyde pd en omvandling av amfibol til kloritt,
og videre er det klorittkorn med 56 og 124 graders klov som er typisk for amfiboler (Deer et al.
2013), og derfor videre stotter en tolkning av at amfibol er omdannet til kloritt, som er
gronnskiferfacies metamorfose (Bucher & Grapes 2011). Stedvis er kloritt og amfibol elongert
og danner band som er orientert parallelt med S3-foliasjonstreningen (Fig. 30c, d).
Tynnslipstudier viser videre soner >90 % meget finkornet matriks av plagioklas (Fig. 30e, f),
som tolkes til & veere ultramylonitter (jfr. Trouw et al. 2009), som danner foliasjon parallelt med
S3-foliasjonen. Disse sonene av ultramylonitter veksler med soner av middelskornet kvarts,
karbonat, kloritt, og amfibol. En slik forandring i kornsterrelser indikerer en brd overgang i

formforandring (strain), som er vanlig i mylonittiske bergarter (Bell & Hammond 1984).

I tynnslip er det observert at den mylonittiske S3-foliasjonen er foldet av tette F3-skjaerfolder
(Fig. 31; Fig. 41), som har akseplan tilnermet parallelle med S3-mylonittfoliasjonen, som
tolkes til & veere skjerfolder (jfr. Bell & Hammond 1984). F3-foldene er tette, asymmetriske,
og vergerer mot ser, og indikerer derfor at de liknende foldene observert i felt ogsé er folder av
den mylonittiske foliasjonen (Fig. 29b, c). Denne typen av tolkede skjerfolder er den vanligste
typen folder i mange mylonittsoner (Rhodes & Gayer 1977; Bell 1978; Williams 1978; Bell &
Hammond 1984). Tynnslipstudier viser at det langs foldeaksene til F3-folder opptrer
linjestrukturer tolket som krenulasjonsklev (jfr. Gray 1979), og stedvis er det forskyvning langs
foldeflankene til F3-foldene, som er parallelt med akseplankleven (Fig. 31c, d). F3-foldene kan
indikere en NNO-SSV skyveretning med topp-mot-NNQ.

58



F2

F3

Figur 41. Skjematisk fremstilling av observerte og tolkete foldefaser (F1-F3) og relaterte planstrukturer (S1-S3) i
studieomrddet. (1) Forst ble isoklinale til tette folder (F1) med horisontale akseplan og tilhorende akseplanklov,
S1, dannet. (2) De tette liggende F1-foldene har blitt refoldet av opprette, asymmetriske, kinkfolder, F2, og dannet
steilt akseplanklov, S2, som faller steilt mot sor. (3) I en S3-skjeersone som kutter S1-foliasjonen, har mylonittisk
S3-foliasjon blitt dannet som stryker NNO-SSV, og denne foliasjonen har blitt foldet til F3-folder.

Plosteren
Ved Plosteren er det internt 1 den ellers massive dioritten i omradet flere soner med kloritt-

epidot-skifre som opptrer i et irreguleert menster, samt linjestrukturer, utfelte mineraler,
sigmoidale linser, og folder, som er deltolket til & veere en duktil skjersone (kap. 2.4.3b). Ost
og vest for denne sonen er det grovkornet, massiv dioritt, mens innad er det en blanding av
grovkornet og finkornet dioritt, og det er lokalt internt kartlagt metasedimentare lag og

linseformige klaster av metasandstein.

Vest for Plosteren, ved Hundfjera (Fig. 32), er det lokalisert deformasjon karakterisert ved en
steil foliasjon som stryker N@-SV. Foliasjonsplanene bestér av kloritt, kvarts, og epidot, trolig
et resultat av omvandling av amfibol og plagioklas i dioritten initiert ved sirkulasjon av
hydrotermale fluider 1 skjersonen (jfr. Gibson et al. 1983; Essaifi et al. 2004; Morad et al.
2010). Kuttende arer med ca. 80 % aktinolitt kan ha blitt dannet ved en senere hendelse, hvor
fluidsirkulasjon har ledet til metasomatisme og rekrystallisasjon av amfibolrike arer (jfr.

Wilshire et al. 1980; Ionov & Hofmann 1995). Lokalt opptrer breksjer med kantete til rundete
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fragmenter i en finkornet, mork matriks som viser et duktilt menster (Fig. 34b). Fragmentenes
form antyder at de kan vere spro forkastningsbreksjer, kataklasitt (jfr. Sibson 1977), mens et
alternativ er at de semi-duktile, hydrotermale injeksjonsbreksjer, som liknende breksjer ved

Vikan er tolket til & vaere (Knudsen 2007).

Videre ostover er det en kartlagt en sterre duktil skjersone 1 en ellers massiv dioritt (Fig. 32),
som bestar av en tett foliert, finkornet sone som stryker N@-SV, og faller moderat mot NV (Fig.
37a), og som ved & dele seg 1 mindre soner for sd & metes igjen danner et irregulert menster,
med linser av grovkornet dioritt mellom sonene (Fig. 32 ii). De tett folierte sonene bestar av
meget finkornet kloritt og epidot, og tolkes derfor til & veere mylonitter (jfr. Trouw et al. 2009).
Langs foliasjonsplanene er det utfelt karbonat i linser og band, som er utstrakt og danner
tydelige strekningslineasjoner (Fig. 35b) (jfr. Passchier & Trouw 2005), hvor noen av
strekningslineasjonene stuper moderat mot NV, og indikerer henholdsvis reversbevegelse med
topp-mot-S@, mens andre strekningslineasjoner star skratt pa foliasjonsplanet, stuper slakt mot

vest og indikerer dermed en skré skyvebevegelse med topp-mot-@.

Bredden pa den duktile skjaersonen ved Plosteren (Fig. 32) varierer, fra mindre enn 1 meter til
ca. 15-20 meter. Den sterkt folierte sonen er ca. 0.5 meter bred i servest, hvor den gér ut i sjeen
mellom en kropp av metasandstein og dioritt, og den tolkes & kunne knyttes til skjersonen ved
Larstangen. Lengre ost er sonen 15 meter bred, og inneholder et 10 meter bredt system av meter-
tykke, foliasjonsparallelle klaster og lokalt kontinuerlige lag/enheter av metasandstein (jft.
Knudsen 2007), som er arrangert 1 en en-echelon geometri (jfr. Olson & Pollard 1991). Lokalt
danner disse mulige tette hengselssoner 1 isoklinale metasedimentere lag (Fig. 36¢). En slik
tolkning av lokalt bevarte relikte sandsteinslag internt i dioritten, antyder at de er xenolitter av
sidebergartene i Vannagruppen, som forst ble revet med under intrusjonen av dioritten (jft.
Bergh et al. 2007; Knudsen 2007), og senere er deformert sammen med dioritten. Dannelse av
en skjersone krever konsentrasjon av formforandring 1 en relativt smal sone, og hvor skjaersoner
dannes avhenger av reologiske forskjeller 1 berggrunnen og tektonisk stress (Brown & Solar
1998), derfor kan den reologiske forskjellen mellom metasandstein og dioritt vaere grunnen til
at skjersonen synlig ved Plosteren er utviklet nettopp der hvor det er bevart interne klaster av
metasandstein. Det underbygger ogsé at sonen med lokalisert duktil deformasjon var kontrollert
av svakhetssonen metasandsteinene kan ha utgjort i dioritten. Konsentrasjon av skjar i slike
svakhetssoner impliserer lokal styrkereduksjon (softening) i forhold til bergartene utfor
skjersonen (White et al. 1980), som kan forekomme ved reduksjon i kornsterrelse,

kornrotasjon, dannelse av nye mineraler som deformeres lettere enn de opprinnelige
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mineralene, sirkulasjon av fluider, og/eller hvis bergartene 1 skjersonen har hagyere temperatur

enn omkringliggende bergarter grunnet skjervarme (White et al. 1980; Pavlis 1986).

Internt i skjersonen er det ogsd sma og storskala linser og lag av grovkornet dioritt, omringet
av de mer gronnfargete kloritt-epidotskifrene (Fig. 38), som har mylonittisk tekstur og dermed
kan tolkes som fyllonitter (jfr. O'Hara 1988). En gulbrun karbonatrik matriks omgir klastene
av dioritt, som tyder pa softening pa grunn av injeksjon av fluider. Deformert, finkornet dioritt
opptrer ogsa 1 mulige boudinage-strukturer (Fig. 38a) hvor boudinene har en lengde pa ca. 20
cm, er innsnevret i endene, fullstendig avsnert og indikerer forkortning vinkelrett pd XZ-
skjeerplan og strekning/duktilt skjeer i NO-SV-retning (jfr. Ramberg 1955; Smith 1977). Stedvis
opptrer storre linser av karbonat, som er strakt ut parallelt med foliasjonen, og indikerer

skjerbevegelser topp-mot- SO (Fig. 38b).

Kinematiske indikatorer i form av tette, asymmetriske, duktile folder av tynne karbonatlag i
dioritt, med vergens mot NO (Fig. 39b), og foliasjonsplan med utfelt karbonat som danner
sigmoidale former (Fig. 39¢), indikerer en dekstral bevegelsesretning 1 skjersonen med topp-
mot-N@. 1 tillegg til & vere karbonat utfelt langs med foliasjonen, kutter foliasjonen
karbonatarer som er arrangert en echelon og stryker N@, og dermed star skratt pa foliasjonen
som de kuttes av (Fig. 39¢). Disse strukturene kan muligens forklares ved at sprekkene er dannet
av kompresjon i NV-SO-retning, og siden blitt rotert ved dekstrale skjerbevegelser som ogsa
har dannet de sigmoidale formene 1 boudinerte deler av dioritten, lik foldene 1 metasedimenteere

bergartene ved Skjaberget og Kvitnesfjera, samt tette mer duktile F1-folder i skjersonene.

Oppsummert, er det 1 det som er tolket & vaere en duktil skjersone ved Plosteren, tett foliasjon
som stryker N@-SV, og faller moderat mot NV, som danner et irreguleert monster omkring
grovkornete diorittlinser (Fig. 32ii). Langs foliasjonsplanene er det strekningslineasjoner som
super moderat mot NV og indikerer en revers skyvebevegelse med topp-mot-SO, og
strekningslineasjoner som star skratt pa foliasjonsplanet, som stuper moderat mot V, og
indikerer en skra skyvebevegelse med topp-mot-@. Tette isoklinale, duktile folder med vergens
mot NO, og sigmoidale former av folierte lag og karbonat indikerer en dekstral
bevegelsesretning med topp-mot-N@, mens boudinagestrukturer indikerer strekning i N&J-SV-
retning. De ulike kinematiske indikatorene ved Plosteren sett sammen, indikerer en
tredimensjonal, ikke-koaksial, formforandring, som en respons pa skra forkortningsbevegelse
(jfr. Dewey et al. 1998). Skjarsonen ved Plosteren er derfor tolket til & vise transpresjon (jfr.

Sanderson & Marchini 1984; Dewey et al. 1998).
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Skjaersonen ved Plosteren kan sees i sammenheng med skjarsonen ved Larstangen. Tolkede
kinematiske data fra Larstangen indikerer dannelse av skjersonen ved NV-S@O-forkortning i
serlig del av skjaersonen, og en skrd skyvebevegelse mot NO@ i nordlig del av skjersonen. Ved
Plosteren er det snakk om en duktil skyvesone hvor skjerbevegelsen var skra og dermed
dekstral pa stroket. I tillegg er det dokumentert strukturer som indikerer badde horisontal (NV-
SO rettet) og vertikal forkortning péd tvers av skjersonen (boudinage-strukturer), og duktil
strekning og tektonisk transport mot SO langs skjerplanet. Dette samsvarer med tolkninger av
transpresjon ved kombinasjon av henholdsvis simple shear og pure shear (jfr. Sanderson &
Marchini 1984; Dewey et al. 1998). Likheten i kinematisk karakter pa de to studerte
skjersonene ved Larstangen og Plosteren stotter tolkningen om at de er deler av samme
skjeersone (S1) og henger sammen i strekretningen (Fig. 42). Noe som skiller de to skjaersonene,
er at skjersonen ved Larstangen er i kontaktsonen mellom dioritt og metasandstein, mens
skjersonen ved Plosteren er i dioritt. Det er imidlertid klaster av metasandstein i skjarsonen
ved Plosteren, tolket til & vaere xenolitter fra Vannagruppen dratt inn i dioritt da den intruderte
(jfr. Bergh et al. 2007; Knudsen 2007), og den reologiske forskjellen mellom metasandstein og

dioritt ha pavirket at skjersonen ble dannet her.

3.5 Strukturer og relativ alder
Det er i denne oppgaven kartlagt og beskrevet deformasjonsstrukturer i de metasedimenteere

bergartene og dioritten ved Larstangen og Skjaberget-Myra-Plosteren. Strukturene er beskrevet,
analysert og tolket 1 kapittel 2 og 3. I dette delkapittelet vil noen av de viktigste strukturene og

tolkningen av dem bli oppsummert med hensyn til deres relative aldere.

De eldste strukturene i omradet er S1-skjersoner og tette til isoklinale F1-folder som opptrer
internt 1 S1 foliasjonen, det vil si parallelt med primare lag (S0) 1 sandsteinene, noe som stotter
at de er de eldste strukturene. Ved Larstangen er metasandsteinene skrastilt og delvis overpreget
av S1-foliasjonen som ogsd er parallelt med SO. S1-skjarsonen lokalisert til den opprinnelige
intrusive kontaktsonen mellom metasandsteiner og dioritt, som na stryker NO-SV og faller mot
nordvest (Fig. 42), noe som viser at S1-foliasjonen ble dannet tidlig, langs SO og den intrusive
kontakten. Ved Skjaberget er primere lag 1 metasandsteiner og metapelitter foldet til liggende,
isoklinale F1-folder med tilherende S1-akseplanfoliasjon som har varierende fall som skyldes
F2-folding, noe som stetter at F2-foldene er yngre. Kontaktsonen mellom metapelitter og dioritt
ved Skjaberget er tolket som en tilsvarende S1-skjersone parallelt med S1-foliasjonen i

metapelittene, og dannet samtidig med F1-foldene. Internt i dioritten ved Plosteren, som
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inneholder transponerte metasansteinsklaster, er det kartlagt en storre duktil S1-skjarsone (Fig.
42). Basert pa lik kinematikk og plassering i kartbildet (Fig. 42, kap. 3.4.2a & 3.4.2b) er S1-

skjersonen ved Plosteren tolket & vaere korrelert med skjaersonen ved Larstangen.

S1-foliasajonen i metasandsteiner og metapelitter ved Larstangen og Skjaberget er foldet av F2-
folder, som er opprette og lokalt asymmetriske med vergens mot ser. Ved Skjdvika er det pavist
liggende, isoklinale F1-foldet som er refoldet av F2-folder, som har foldeakser med trend ©@-V
og slak stupning. P& foldete S1-foliasjonsplan er det L1-strekningslineasjoner som trender i
ulike retninger, noe som stetter at F2-foldene er yngre. Dette underbygger den relative alderen

mellom F1- og F2- folder, og relaterte planstrukturer.

De yngste strukturene i feltomréadet tolket til & vaere en S3-skjarsone 1 dioritt ved Skjéberget,
som stryker NN@-SSV og faller steilt mot VSV. Siden denne skjarsonen i kartbildet kutter
bade Sl-foliasjonen og traseen for F2-foldene i omradet (Fig. 42), samtidig som en Sl1-
skjersone boyes (dragfoldes) inn mot S3, tolkes skjersonen & vere yngre. Dette stottes av
tydelig forskjell i stroket (NNO-SSV) sammenliknet med S1, og ogsa F2-foldes orientering, og
at liknende S3-skjaersoner er funnet i omradet nord for feltomradet (Bergh et al. 2007). Langs
S3-skjeersonen har det blitt utviklet en mylonittisk S3-foliasjon parallell med skjersonen, og
denne skjersonen er igjen, som den antatt siste hendelsen, blitt foldet internt av tette F3-

skjerfolder som vergerer mot ser, og dannet en ny mylonittfoliasjon parallelt med akseplanet.
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Figur 42. Oversiktskart med piler som viser kinematisk bevegelsesretninger i skjcersoner ved Larstangen,
Skjaberget, og Plosteren, basert pd kinematiske data i kap. 3.4.2-3.4.3.

3.6 Strukturell modell

Basert pé strukturene og deres relative aldre foreslds det en flerfasemodell med tre

deformasjonsfaser, henholdsvis D1, D2, og D3, for studieomradet (Fig. 431).

D1: Den forste deformasjonshendelsen, som har dannet S1-skjersoner og S1-foliasjon, og F1-
folder med tilherende S1-akseplanfoliasjon, er tolket til & vaere et resultat av forkortning 1 NV-
SO til NNO-SSV-retning, og dekstral sidelengsbevegelse i N@J-SV-retning. Ved Larstangen har
denne bevegelsen resultert i en S1-skjaersone 1 kontaktsonen mellom metasandsteiner og dioritt
som er orientert N@-SV og viser revers og stedvis skrd, dekstral sidelengsbevegelse (Fig. 42),
samt skrdstilling av metasandsteiner og dannelse av Sl-foliasjon i1 disse (Fig. 43i). I
metasedimentare bergarter ved Skjdvika har forkortning 1 NN@-SSV-retning resultert 1 at
metasandsteiner og metapelitter er foldet til tette til isoklinale F1-folder, med SI-

akseplanfoliasjon som stryker VNV-OS@ men med varierende men oftest slakt fall mot NV,
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som er parallell med relikt lagdeling SO, og som gav opphav til imbrikerte skyveenheter (Fig.
431). Ved Plosteren, i dioritt med metasandsteinsklaster innad, er det kartlagt en duktil revers
S1-skjersone, orientert NO-SV, som indikerer revers bevegelse i NV-SO-retning og stedvis
dekstral bevegelse langs skjersonen (Fig. 42), som basert pa lik kinematikk og geografisk

plassering, er tolket & sammenfalle med S1-skjersonen ved Larstangen (Fig. 42).

D2: Den andre deformasjonshendelsen er skorpeforkortning 1 omtrentlig N-S-retning. Denne
bevegelsen har feort til folding av metasandsteiner og metapelitter til opprette og lokalt
asymmetriske F2-folder med foldeakser som stuper slakt mot ost, ved Larstangen og Skjaberget
(Fig. 431). Ved Skjdberget er det pavist F2-folder som refolder isoklinale F1-folder, til opprette
F2-folder som vergerer mot seor. D2-deformasjonen har siledes en liten vinkel pd DI-

deformasjonen.

D3: Den tredje deformasjonshendelsen er forkortning i VNV-OS@-retning. Denne bevegelsen
har dannet S3-skjarsonen 1 dioritt ved Skjavika, som stryker NN@-SSV og faller steilt mot
VNV (Fig. 43i1). Den er tolket til & vaere en duktil, sinistral sideforkastning. Her har det blitt
utviklet mylonittisk S3-foliasjon som videre har blitt foldet til F3-skjerfolderfolder som
vergerer mot ser, og har steilt stupende foldeakser, og en ny mylonittisk S3-foliasjon utviklet

parallelt med akseplanet og forkastningen (S3).

3. 7 Regionale implikasjoner

Resultatene fra dette masterarbeidet vil forst bli sammenliknet med deformasjonsstrukturer i
Vannagruppen og dioritt ved Vikan-Redbergan nord for feltomradet (kap. 1.3.4.), som har
blitt detaljert kartlagt tidligere (Bergh et al. 2007; Knudsen 2007; Pettersen 2007). Deretter vil
deformasjonsstrukturene fra denne oppgaven bli sammenlignet med strukturer 1 sentrale og
nordlige deler av Vanna, spesielt deformasjonsstrukturene knyttet til Skipsfjorddekket, og til
slutt med Vest-Troms gneisregionen (kap. 1.3.2) og deler av Fennoskandia (kap. 1.3.1).

De viktigste deformasjonsstrukturene péavist i omradet Larstangen til Fakkekeila, som har blitt
beskrevet og diskutert i denne oppgaven, kan sees i sammenheng med den foreslétte flerfase

deformasjonsmodellen (D1-D3) for dannelsen av strukturene (kap. 3.6; Fig. 431).

I omrddet nord for feltomradet, mellom Vikan og Redbergan, er de viktigste
deformasjonsstrukturene NO-SV-strykende, S@-vergerende asymmetriske, og lokalt opprette

F1-folder, som folder primere lag, samt steilt NV-stupende F2-folder med lokaliserte og steile,
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sinistrale skjersoner og relatert semi-duktil akseplanklgv/foliasjon (Knudsen 2007; Pettersen
2007; Bergh et al. 2007). Det er for dette omrddet ogsd foreslatt en flerfaset D1-D2
deformasjonsmodell for Vannagruppens bergarter og dioritten (Fig. 43ii), hvor den forste
deformasjonsfasen (D1) er horisontal kompresjon fra NV-S@ (Pettersen 2007; Knudsen 2007;
Bergh et al. 2007), mens en senere, og tilnermet koaksial (NV-S@ rettet)
kompresjonsdeformasjon (D2) ogsé pavirket omradene nord for feltomradet. Sammenligner
man tolkningene av dette arbeidet, mellom Larstangen og Myra, med dem mellom Vikan og
Radbergan lenger nord (jfr. Fig. 6), er det mange likhetstrekk, bade 1 geometri og orientering
av strukturene, men ogsa noen viktige forskjeller. For eksempel er F1-foldene ved Vikan mer
apne og opprette, mens i mitt omrade er det tette til isoklinale, liggende F1-folder. S1-
skjeersoner ved Larstangen og Skjaberget er lavvinklete og faller slakt mot NV og NN@, og F1-
foldene har Sl1-akseplan som faller slakt mot NNV og SS@, mens S1-akseplanene til de
tilneermet opprette F1-foldene ved Vikan er mye steilere. Begge steder har man indikasjoner pé
sidebevegelser langs stroket til S1, men mens dekstral skjerbevegelse dominerer i ser
(Larstangen-Myra) er sidebevegelsene ved Vikan konsekvent sinistrale. Dessuten indikerer
deformasjonsstrukturene ved Larstangen-Myra mer varierende spenningsmenstre enn hva

strukturene ved Vikan indikerer (Bergh et al. 2007).

Deformasjonsstrukturene ved Larstangen og Myra har sterre variasjon i de estimerte
forkortningsretningene og tektoniske transportretninger enn i omradet Vikan-Redbergan, og
noe avvik 1 geometri sammenliknet med strukturene i Vannagruppen lengre nord. Dette kan
skyldes tilstedevaerelsen av den kompetente dioritten mellom de metasedimentaere bergartene 1
omradet Larstangen-Myra og Vikan-Redbergan (Fig. 43ii). En slik tolkning begrunnes i at
diorittens tilstedeverelse har pavirket spenningsmenstrene i de metasedimentare bergartene i
omrddet Larstangen-Myra. Delt (partitioned) deformasjon i bergarter er ikke uvanlig, og
kompetanseforskjell mellom bergarter kan pévirke den reologiske oppferselen (flow) i
bergartene (Lister & Williams 1982). Forskjellene 1 deformasjonsstrukturer mellom Vikan-
Radbergan og Larstangen-Myra tolkes derfor & skyldes tilstedeverelsen av den kompetente

dioritten mellom de to omradene, og ikke nedvendigvis endringer i spenningsretningene.
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Figur 43. Skjematisk strukturell flerfasemodell (DI1-D3) for deformasjon av feltomrdadet sett i profil, for
feltomradet Myra-Larstangen (i), og for metasedimentcere bergarter lengre nord pda Vanna i omrddet Vikan-
Skippervika (ii). For plassering av de to omrddene i forhold til hverandre, se kart (iii) til hoyre. i) Foresldtt
skjematisk modell for omradet Myra-Larstangen er forst forkortning i NV-SO-retning (D1) som har resultert i NO-
SV-rettete S1-skjcersoner stedvis med en dekstral sidelengsbevegelse mot ost, og isoklinale F'1-folder. Videre har
skorpeforkortning i omtrentlig N-S-retning resultert i refolding av Fl-foldene til opprette, lokalt asymmetriske
sor-vergerende F2-folder med foldeakser som stuper slakt mot ost. Siden har forkortning i VNV-OSO-retning (D3)
dannet en S3-skjcersone som stryker NNO-SSV, faller steilt mot 9SO, og tilhorende S3-skjcerfolder med vergens
mot sor, og indikerer en sinistral sidebevegelse. ii) Flerfasemodell (DI1-D2) foresldtt for omrddet Vikan-
Skippervika (som er ved Vikan-Radbergan) basert pa Knudsen (2007), Pettersen (2007), og Bergh et al. (2007).
Forst har horisontal kompresjon fra NV-SO dannet NO-SV-strykende, SO-vergerende, lokalt opprette F1-folder.
Siden har tilncermet koaksial kompresjon (NV-SO-rettet resultert i NV-stupende F2-folder og steile, sinistrale
skjcersoner.

I sentrale og nordlige deler av Vanna opptrer Skipsfjorddekket, som tidligere har blitt tolket til
a vere del av et alloktont skyvedekke og korrelert med et kaledonsk allokton (Opheim &
Andresen 1990), men dette ble avkreftet etter nye aldersdateringer (Bergh et al. 2007, kap.
1.3.2). Skipsfjorddekket ligger tektonisk over det som tidligere har vaert tolket a vaere tonalittisk
gneis, men som néd nylig er retolket til & veere metasandsteiner og metapelitter, liknende
Vannagruppens bergarter, som er skrastilt, foldet i flere faser med flere sett klov, og kuttet av
NV-fallende duktile skyvesoner (Paulsen et al. 2019). Kontakten mellom metasedimenteere
bergarter og de underliggende tonalittiske gneisene nord p4 Vanna er markert av steile skra-slip
skjaersoner, hvorav liknende skjersoner er 4 finne i tonalittisk gneis, og en mulig tolkning er at
strukturene er dannet i fronten av et transpressivt folde- og skyvebelte av svekofennisk alder
(Paulsen et al. 2019; Fig. 44). Feltomridets beskrevne deformasjonsstrukturer (D1-D3) i
metasandstein og metapelitter tilherende Bukkheiaformasjonen og den intrusive dioritten i
studieomrédet, er alle karakteristiske folde- og skyvestrukturer man kan finne i slike regimer

fronten av en kollisjonsfjellkjede (Davis et al. 1983; DeCelles et al. 2001; Cawood et al. 2009).
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Figur 44. Geologisk kart og tolket regionalt profil (A-B) av Vanna (Paulsen et al. 2019), med de
metasedimentcere bergartene og dioritt i sorostlig del av kartet markert, og vist i kart (i) med dominerende
Jfoldetraseer og skyvesoner fra feltomradet Larstangen-Fakkekeila og fra omradet Rodbergan-Vikan (Bergh et
al. 2007). 1 det tolkete regionale profilet er den sorostlige delen markert og forstorret (ii), og delen av profilet
(som er lengre sorvest pa Vanna) med strukturer som samsvarer med strukturene kartlagt i denne oppgaven
markert med bld ramme.

Den svekofenniske orogonesen (1.92-1.79 Ga; Lahtinen et al. 2005) var en kompleks orogonese
bestdende av flere faser med akkresjon, gybuedannelser, og kontinent-kontinent kollisjon (kap.
1.3.1), som har bidratt til palacoproterozoisk skorpedannelse pa det Fennoskandiske
skjoldomradet (Lahtinen et al. 2008). Vest-Troms gneisregionen, nordest i det Fennoskandiske
skjold, bestdende av neoarkeiske TTG-gneiser, magmatiske bergartskropper og neoarkeiske og
palaeoproterozoiske gronnsteinsbelter (Bergh et al. 2010; Laurent et al. 2019), viser
svekofennisk til sen-svekofennisk deformasjon (Bergh et al. 2015). Den intrusive dioritten pa
Vanna er datert til 2221 £ 3 Ma (Bergh et al. 2007), samtidig som 2.4 Ga mafiske ganger i
gneisunderlaget (Kullerud et al. 2006b) ikke kutter avsetningskontakten mellom underlaget og
de overliggende sedimentare bergartene (kap. 1.3.4), noe som indikerer en palaeproterozoisk
avsetningsalder (2.4-2.2 Ga) for Vannagruppen (Bergh et al. 2007). Mot servest i Vest Troms
gneisregionen viser gronnsteinsbelter av palaeoproterozoisk alder ekende grad av metamorfose,

fra amfibolitt-facies til granulittfacies (Gjerlow, 2008; Bergh et al. 2015), og lavere
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gronnskiferfacies 1 den metasedimentaere Vannagruppen kan forklares ved ulik avstand og

skorpedybde til kollisjonsomradene under den svekofenniske orogonesen.
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4. Konklusjon

I denne oppgaven har metasedimentaere bergarter og intrusiv dioritt seregst pd gya Vanna i Vest-
Troms gneisregionen blitt kartlagt for & beskrive og analysere duktile deformasjonsstrukturer
(folder, klov, og duktile skjeersoner) og utrede kinematikken til skjersoner og deres relasjon til
folde- og skyveenheter lenger nord pa eya. Vanna er plassert nordest i Vest-Troms
gneisregionen, og bestar av neoarkeiske TTG-gneiser (2.8 Ga, Bergh et al. 2007), lokalt med
2.4 Ga mafiske intrusivganger (Kullerud et al. 2006b), og overliggende metasedimentere
enheter (Binns et al. 1981; Opheim & Andresen 1989) som i ser er intrudert av en 2221 +3 Ma
(Bergh et al. 2007) dioritt. De metasedimentere bergartene sor pd Vanna tilherer
Vannagruppen, som videre deles inn i Tinnvatnformasjonen og Bukkheiaformasjonen, har en
avsetningsalder pa 2.4-2.2 Ga (Bergh et al. 2007). Vannagruppen og dioritt, samt underliggende
TTG-gneiser er deformert i flere faser, og svekofennisk alder pad deformasjonen er foreslatt
(Bergh et al. 2010), selv om kaledonsk deformasjonsalder ikke kan utelukkes. I det folgende

oppsummeres de viktigste konklusjonene av arbeidet:

¢ De metasedimentaere bergartene i Vannagruppen eksponert serest pa Vanna, i omradet
Larstangen-Fakkekeila kartlagt i denne oppgaven, er tolket & vaere metasandsteiner og
metapelitter tilherende Bukkheiaformasjonen, som er Vannagruppens stratigrafisk
overste formasjon. Intrusiv dioritt eksponert i omrédet viser lokalt grennskiferfacies
metamorfose.

e Kontaktsonene mellom metasandsteiner/metapelitter og dioritt viser okende grad av
metamorf omvandling, og teksturell og strukturell formforandring, og er tolket & vaere
semiduktile til duktile skjersoner (S1). I tillegg er liknende skjarsoner kartlagt 1 dioritt
med linser av metasandstein som viser internt komplekse geometriske meonstre. S1-
skjersonene stryker N@J-SV til VNV-OSQ, faller slakt mot henholdsvis NV og NN@,
og har strekningslineasjoner og interne, tette til isoklinale folder (F1) med foldeakser
som stuper slakt mot @S, og som indikerer revers skyvebevegelse mot SO, og stedvis
skré sidelengs skyvebevegelser mot NOQ.

e Fl-foldene blitt refoldet av opprette, lokalt asymmetriske F2-folder som vergerer slakt
mot ser, med foldeakser som stuper slakt mot ost.

e [ dioritt er S1-folierte bergarter kuttet av en NN@-SSV-strykende, og steile, VNV
fallende, sinistrale, duktile S3-skjarsone som inneholder asymmetriske F3-skjaerfolder

som vergerer mot ser.
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For utviklingen av deformasjonsstrukturene er det foreslatt en flerfasemodell (D1-D3).
Den forste deformasjonssfasen er transpresjon med forkortning 1 NV-S@-retning, revers
skyvebevegelse samt dekstral sidebevegelse med topp-mot-N@ (D1). For den andre
deformasjonsfasen (D2) viser dataene forkortning i omtrentlig N-S-retning (D2), mens
den siste hendelsen (D3) skjedde ved skorpeforkortning og sinistral sidebevegelse 1 O-
V-retning.

Resultatene er sammenliknet med deformasjonen i Vannagruppens undre enheter og
kontakt til TTG-gneiser ved Vikan lenger nord, som viser flere geometriske og
kinematiske likhetstrekk, men ogsé betydelige ulikheter. Ved Vikan er lagrekken foldet
av mer dpne, NO-SV-strykende Fl-folder med akseplanfoliasjon (S1) og sinistrale
sidebevegelser langs stroket til S1, mens det ved Larstangen-Fakkekeila er tolket
dekstrale sidebevegelser. Det er ogsad sterre variasjon i1 de estimerte tektoniske
transportretningene for deformasjonsstrukturene ved Larstangen-Fakkekeila, noe som
kan skyldes tilstedevarelsen av den massive, kompetente dioritten som en uregelmessig

laggang (si//) mellom de to omradene.

D1-D3-deformasjonsstrukturene kartlagt i denne oppgaven tolkes & skyldes
innskyvningen av Skipsfjorddekket mot S@ med dannelsen av F1 og F2-folder og S1-
S2 skyveforkastninger, og relaterte sideforkastninger (S3) i fronten av et

transprespressivt forlands- folde- og skyvebelte, sannsynligvis av svekofennisk alder.
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