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Sammendrag 
 

Oppgaven beskriver og tolker storskalalandskap og geomorfologiske formelementer og 

prosesser på Vesterålsbanken, som er en del av norsk kontinentalsokkel mellom 68 og 

70°N. Svært detaljerte batymetri- og backscatterdata (dybde og akustisk reflektans) er 

behandlet i GIS (geografiske informasjonssystemer), og resultatene blir presentert i form 

av kart.  

 

Vesterålsbanken er et område som er preget av glasiasjon selv om dynamikken i den 

lokale isen har vært begrenset i forhold til andre steder på sokkelen. Det interne forholdet 

mellom formelementer som glasiale lineasjoner dannet under hurtigstrømmende is, 

isfjellpløyespor, morenebanker og De Geer-morener danner grunnlaget for en enkel 

modell for isens dynamikk under maksimal glasiasjon og under den siste deglasiasjonen.  

 

Backscatterdata verifisert med videoopptak av havbunnen er utgangspunkt for et kart 

over sedimentfordelingen i et mindre område på Vesterålsbanken. Biologiske data fra 

ulike kilder er også trukket inn for å prøve å korrelere kartlagte bunntyper med 

forekomsten av kommersielt interessante fiskeslag, men dette har foreløpig ikke latt seg 

gjøre med de tilgjengelige dataene.  

 

Masteroppgaven har vært gjennomført i samarbeid med Norges geologiske undersøkelse 

(NGU) og MAREANO (marin arealdatabase for norske kyst- og havområder). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 



Abstract 

 
This thesis describes and interprets large-scale landscape and geomorphological 

landforms and processes on Vesterålsbanken, situated between 68 and 70°N on the 

Norwegian continental shelf. A GIS (geographical information systems) has been used to 

analyze high-resolution bathymetry and backscatter data, and the results are presented 

through maps.  

 

Vesterålsbanken is an area influenced by glaciation, even though dynamics in the local 

ice have not been comparable to neighbouring areas on the continental shelf. A simple 

model of ice dynamics in full glacial conditions and through deglaciation is proposed 

based on the internal relationship between landforms such as glacial lineations formed by 

fast-flowing ice, iceberg plough marks, morainal banks and De Geer moraines.  

 

Backscatter data ground-truthed by video transects of the sea floor have been used to 

construct a map of sediment distribution in a smaller area on the bank. Biological data 

from different sources has also been collected in an attempt to correlate sea floor 

properties with the distribution of commercially important fish, but due to poor 

compatibility of data this has not yet yielded results. 

 

The master thesis has been written in cooperation with the Geological Survey of Norway 

(NGU) and with the MAREANO programme (Marine area database for Norwegian coast 

and sea areas).  
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1: Innledning 

Omfattende kartlegging av havområdene utenfor kysten av Nord-Norge (figur 1.1) har 

resultert i svært detaljerte datasett som gir helt nye muligheter for utførlige studier av 

havbunnens morfologi og sedimentære prosesser. Denne masteroppgaven tar for seg 

Vesterålsbanken, som er navnet på kontinentalsokkelen mellom 68°30’ og 69°30’ utenfor 

Vesterålen i Nordland (figur 1.2), og oppgavens formål er å beskrive og tolke storskala-

landskap og geomorfologiske formelementer og prosessene som har bidratt til utviklingen av 

disse.  

 

Et område på 700 km2 (figur 1.3) er blitt valgt ut til detaljstudier. Dette nærstudieområdet 

omfatter deler av to grunne banker og trauet mellom dem, og inneholder en rekke ulike 

formelementer som tolkes som glasiale eller relatert til deglasiasjon eller nåtidige prosesser. 

Informasjon om havbunnens reflektans (backscatter) har dannet grunnlag for et 

sedimentfordelingskart over nærstudieområdet, og hele Vesterålsbanken med tilgrensende 

kontinentalskråning og dyphavsslette er blitt delt inn i ulike typer landskap og landskapsdeler 

basert på morfologi. 

 

Det foregår betydelig næringsaktivitet i form av både kystfiske og fiske med havgående fartøy 

på Vesterålsbanken. Ulike typer fiskerirelaterte data er gjennomgått i masteroppgaven for å 

vurdere eventuelle sammenhenger mellom bunntype og forekomsten av kommersielt 

interessante arter. Lignende studier er foretatt i andre sokkelområder, for eksempel i Alaska 

(Greene et al. 2007; O'Connell & Carlile 1993), i British Columbia (Matthews & Richards 

1991) og langs Nord-Amerikas østkyst (Able et al. 1993; Kostylev et al. 2005). 
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Figur 1.1: Batymetrisk kart over havområdene utenfor nordre Nordland og Troms, drapert over skyggerelieff. A: 
Andøya, AF: Andfjorden, B: Bleiksdjupet, H: Hinnøya, Ha: Hadseløya, L: Langøya, S: Senja, VF: Vestfjorden. 
Innrammede områder er forstørret i figur 1.2 og 1.3. 
 
Kontinentalsokkelen utenfor Lofoten og Vesterålen er den siste tiden blitt høyaktuell fordi det 

er blitt igangsatt kommersiell seismikkskyting for å kartlegge eventuelle forekomster av 

hydrokarboner der. Den gjeldende forvaltningsplanen, som ikke åpner for petroleums-

virksomhet (Miljøverndepartementet 2005), skal revideres i 2010, og fram til da er det stort 

fokus på å øke kunnskapen om bunnforhold og biologisk mangfold i området.  

 

MAREANO (Marin arealdatabase for norske kyst- og havområder) er et pågående sam-

arbeidsprosjekt mellom Havforskingsinstituttet, Norges geologiske undersøkelse (NGU) og 

Statens kartverk Sjø. Prosjektet står for kartleggingen av blant annet batymetri, 

sedimentfordeling og naturtyper i norske kyst- og havområder (www.mareano.no), og har 

gjennom NGU vært hovedbidragsyter av data til masteroppgaven.  
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Figur 1.2: Batymetrisk kart over Vesterålsbanken, drapert over skyggerelieff, med navn som forekommer i 
oppgaven. Bd: Bleiksdjupet, Gf: Gavlfjorden, Pf: Prestfjorden, Sø: Skogsøya, Tb: Trollbakkan. Vær oppmerksom 
på at fargeskalaen ikke er lik figur 1.1 eller 1.3. 
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Figur 1.3: Batymetrisk kart over nærstudieområdet på Vesterålsbanken, enkelte dybdekoter er angitt med tall. 
Pf: Prestfjorden, Tb: Trollbakkan. Vær oppmerksom på at fargeskalaen ikke er lik figur 1.1 eller 1.2. 
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2: Bakgrunn  

2.1 Geografiske forhold 

Vesterålsbanken ligger der norsk kontinentalsokkel er på sitt aller smaleste, med minste 

avstand fra land til eggakanten på under 10 km (figur 1.1). Kontinentalskråningen mellom 69 

og 70°N er også brattere enn noe annet sted utenfor Nord-Norge (Laberg et al. 2007; Weaver 

& Mienert 2003). Langøya og Andøya er de to største av Vesteråls-øyene som grenser til 

bankeområdet, og terrenget her er alpint med fjell opp til 750 m o.h. som bærer tydelig preg 

av glasial erosjon. Langs kysten er ofte strandflaten velutviklet (kapittel 4.3.1) og utgjør en 

sone med lavt relieff som kan følges fra foten av fjellene til opptil 10 km ut fra kysten (Corner 

2005; Paasche et al. 2006) 

 

De to dominerende strømsystemene på Vesterålsbanken er Den norske atlanterhavsstrømmen 

og Den norske kyststrømmen (Sundby 1983). Begge har en nordøstlig, kystparallell retning, 

og strømstyrken i området er ofte i størrelsesorden 70 cm/s (Orvik 2004). Det er blitt 

observert betydelig utvasking av sedimenter i de grunnere områdene (Haflidason et al. 2005; 

2007; Laberg et al. 2007). 

 

2.1.1 Prekvartær geologi 

Den norske kontinentalsokkelen er en passiv margin som oppsto i riftingen ved åpningen av 

det nordlige Atlanterhavet i sein kritt/tidlig tertiær (Corner 2005; Holtedahl 1993). Langs 

kysten av Vesterålen er bergartene på land hovedsakelig krystalline og av prekambrisk alder 

(Holtedahl 1993; Sigmond 2002), mens det på sokkelen også finnes yngre, sedimentære 

bergarter, hovedsaklig fra kritt og tertiær (Eldholm 1984; Holtedahl 1993; Weaver & Mienert 

2003). Grensen mellom krystalline og sedimentære bergarter er som oftest svært framtredende 
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i multistråledata på grunn av de førstnevntes uregelmessige topografi, og i figur 2.1a er denne 

overgangen markert langs vestkysten av Langøya. På figur 2.1b, som er et geoseismisk profil, 

kommer overflateforskjellen mellom sedimentær og krystallin sone tydelig fram.  

  
 
Figur 2.1: a) Skyggerelieff over havområdene vest for Langøya og Hadseløya, med grensen mellom krystalline 
og sedimentære bergarter markert. Gf: Gavlfjorden, Pf: Prestfjorden, Sø: Skogsøya, Tb: Trollbakkan.  
b) Geoseismisk profil mellom punktene 1 og 2 i a, profilet viser forskjellen mellom jevn bankeoverflate i nordvest 
og ujevn krystallin strandflate i sørøst.  
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2.1.2 Regional glasiasjonshistorie  

Det fennoskandiske isdekket har vokst fram og forsvunnet flere ganger i løpet av plio- og 

pleistocen, og brefronten har nådd helt ut til eggakanten gang på gang i denne perioden. Spor 

etter dette finnes i sedimentene som er blitt avsatt både på kontinentalsokkelen (Henriksen & 

Vorren 1996; Rokoengen et al. 1995) og i dyphavet (Baumann et al. 1995; Helmke et al. 

2003; Lekens et al. 2009; Mangerud et al. 1996).  

 

Det nøyaktige antall framstøt som har nådd eggakanten i et bestemt område er usikkert. Der 

sedimentasjonen er tilstrekkelig høy og fokusert til at submarine vifter (trough-mouth fans) er 

dannet langs marginen kan seismiske undersøkelser anslå hvor mange glasiale enheter disse 

består av (Laberg & Vorren 1996), og tilsvarende metoder kan også anvendes der glasiale 

sedimenter er fordelt jevnere utover kontinentalskråningen (Dahlgren et al. 2002).  

 

Laberg og Vorren (1996) identifiserer åtte glasiale enheter yngre enn 622 000 år i 

Bjørnøyvifta, som har vært deposenter for erosjonsmateriale både fra det marin-baserte 

isdekket i Barentshavet og isdekket over Fennoskandia. Dette trenger ikke å være 

representativt for resten av norsk kontinentalsokkel, siden Barentshav-isdekket og det 

fennoskandiske kan reagere ulikt på klimavariasjoner (Mangerud et al. 1996; Svendsen et al. 

2004), og Dahlgren et al (2002) har bare funnet bevis på at isen i midt-Norge har stått ved 

eggakanten i fem perioder mellom 565 000 og 15 000 år før nåtid.  

 

2.1.3 Isdekkenes dynamikk 

De siste årene har det blitt fokusert på dynamikken i store isdekker (blant annet Andreassen et 

al. 2008; Bamber et al. 2000; Dowdeswell et al. 2006; Ottesen et al. 2007; 2008b). 

Observasjoner fra Antarktis antyder at så mye som 90 prosent av istransporten fra innland til 
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kyst kan være konsentrert i hurtige isstrømmer (Bamber et al. 2000; Bindschadler et al. 1996), 

og det er klart at hvis dette er representativt for tidligere tiders isdynamikk er det nødvendig å 

lokalisere paleo-isstrømmene for å få et realistisk bilde av forholdene i for eksempel den 

fennoskandiske innlandsisen. 

 

Etter hvert som den teknologiske utviklingen har gjort det mulig å kartlegge havbunnen i 

stadig større detalj har det blitt oppdaget formelementer som indikerer isstrømaktivitet en 

rekke steder langs norskekysten (Longva 1997; Ottesen et al. 2005; 2008b). Mellom 

strømmene antas det at isbevegelsen har vært relativt beskjeden, og dette har resultert i 

dannelsen av andre typer formelementer (Ottesen & Dowdeswell under publisering).  

 

Isdynamikken i nordre Nordland har vært dominert av to hoved-isstrømmer (Ottesen et al. 

2005): I Vestfjorden har hovedisbevegelsen fra sørøst blitt avbøyd mot sørvest av Lofot-

fjellene, og i Andfjorden har is fra øst og fra deler av Vesterålen drenert nordover (figur 2.2). 

Dette skal ha etterlatt vestlige deler av Lofoten og Vesterålen, med sokkelen utenfor, som et 

isolert område på 20 000 km2 uten veldig mye kontakt med sentrale deler av det 

fennoskandiske isdekket.  

 

Bevart forvitringsmateriale fra områder høyere enn 250 m o.h. på Langøya og Hadseløya, de 

vestligste av Vesteråls-øyene (figur 1.2), tyder på at det ikke har foregått glasial erosjon over 

dette nivået i kvartær tid (Paasche et al. 2006). Deler av Andøya skal også ha vært isfrie selv 

under siste istids maksimum (Alm 1993; Møller et al. 1992; Vorren et al. 1988), og 

landhevingen i holocen har vært beskjeden (Møller 2003). Alt dette støtter opp om at området 

har vært avstengt fra istilførselen fra øst, og at isen som har ligget over ytre deler av 

Vesterålen kan ha vært tynn eller i det minste ikke erosiv over 250 m.  
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Figur 2.2: Rekonstruksjon av isdekket over nordre Nordland under siste istids maksimum (LGM), fra Ottesen et 
al (2005), med Vesterålsbanken innrammet. A: Andøya, AF: Andfjorden, L: Lofoten, R: Røst, RB: Røstbanken, S: 
Senja, TB: Trænabanken, TR: Tennholmryggen, V: Værøy, VÅ: Vesterålen.  
 

2.1.4 Studieområdets morfologi 

Figur 1.2 viser Vesterålen med sokkelen og kontinentalskråningen utenfor. Sokkelen utgjøres 

av tre banker med dybder på rundt 80-100 m: Eggagrunnen, Nordgrunnen og Langnes-

grunnen. Disse skilles fra hverandre av to dypere trau, Hola og Sanden, som krysser sokkelen 

fra kyst til eggakant med maksdyp på henholdsvis 240 og 200 m. Egga- og Nordgrunnen er 

også atskilt fra kysten av ei kystparallell renne som er mest markert i den sørlige delen av 
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området. Renna avtar i dybde og bredde mot nordøst til den forsvinner ved nordspissen av 

Langøya, slik at det ikke er noen definert overgang mellom Langnesgrunnen og kysten av 

Andøya. Det er en betydelig forskjell på havbunnsmorfologien innenfor og utenfor den 

kystparallelle renna (figur 2.1b): På landsiden er bergartene krystalline og har et uregelmessig 

preg, mens bankene utenfor består av sedimentære bergarter og har en jevn topografi 

(Sigmond 2002). 

 

Kontinentalskråningen i studieområdet begynner ved eggakanten på rundt 150 meters dyp, og 

synker til et dyp på 2300 m over en avstand på 25-30 km. Skråningen gjennomskjæres av en 

rekke større og mindre canyoner, og to av disse befinner seg i fortsettelsen av de tversgående 

trauene. Den største canyonen, Bleiksdjupet, ligger lengst nord og er blitt studert i en rekke 

tidligere arbeider (Cofaigh et al. 2006; Haflidason et al. 2007; Laberg et al. 2000; 2007; 

Taylor et al. 2000).  

 

2.2 Marin habitatkartlegging  

Behovet for kartlegging av marine habitater har vokst fram etter hvert som den teknologiske 

utviklingen har muliggjort en intensiv høsting av bentiske ressurser som skalldyr og 

bunnlevende fisk. Forvaltningen av disse ressursene avhenger av kunnskap om dem, og 

dermed har flere fiskerinasjoner, inkludert USA, Canada og Norge, de senere år begynt å satse 

på forskning innen habitatidentifikasjon og -kartlegging (Cochrane & Lafferty 2002; Edwards 

et al. 2003; Greene et al. 2007; Kostylev et al. 2001; 2005; O'Connell et al. 2007; Roff et al. 

2003; Shotwell et al. 2007; Watling 2007). En annen viktig drivkraft i kartleggingen er det 

økte presset på marine arealer som følge av annen næringsvirksomhet, spesielt olje- og 

gassutvinning. Vern av eventuelle sårbare økosystemer i et omstridt område forutsetter at man 

kjenner til at disse eksisterer. 
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2.2.1 Definisjoner og metoder 

Begrepet ”habitat” har blitt definert på en rekke forskjellige måter i ulike arbeider (blant annet 

Allee et al. 2000; EUNIS 2002), men felles for definisjonene er at de anerkjenner at både 

biologiske og fysiske faktorer spiller en rolle. Definisjonen til Kostylev et al (2001) er 

benyttet av flere: ”Et habitat er et romlig avgrenset område der fysisk, kjemisk og biologisk 

miljø er tydelig forskjellig fra omgivelsene rundt”.  

 

Etter hvert som marin habitatkartlegging blir prioritert av stadig flere kystnasjoner er det 

oppstått et behov for standardisering av metoder for habitatbeskrivelse. Et system der 

fjernmåling av geofysiske og geologiske data danner grunnlag for hierarkisk klassifisering av 

områder ble introdusert av Greene et al (1999). Her er inndelingen basert på formelementenes 

størrelse: Mega-, meso-, makro- eller mikrohabitat. Systemet er blitt videreført i studier over 

hele verden (Diaz et al. 2004). 

 

Fjernmåling koblet opp mot biologiske data er også tatt i bruk innen forvaltning av ulike 

fiskerier, spesielt etter bunnlevende arter som uer. I Alaska har blant annet Greene et al (2007) 

og O’Connel et al (2007) brukt multistråleekkolodd, sidesøkende sonar og kommersielle 

fiskefartøys loggbokdata for å kartlegge utbredelsen av typiske uerhabitater, og Shotwell et al 

(2007) har sammenlignet fjernmålingsbaserte habitatkart med både forskningsfiske og 

kommersiell fiskeriintensitet.  

 

2.2.2 ”Naturtyper i Norge” 

Prosjektet Naturtyper i Norge (NiN) ble nylig startet opp av Artsdatabanken og er et system 

for arealdekkende habitatkartlegging som skal kunne anvendes på all norsk natur, inkludert 

marine miljøer. Naturtype defineres som ”en ensartet type natur som omfatter alt plante- og 
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dyreliv og de miljøfaktorene som virker der” (Halvorsen et al. 2008), og er dermed noe mer 

vinklet mot biologiske komponenter enn habitatdefinisjonen til Kostylev et al (2001). 

Prosjektet baserer seg på et hierarkisk system der naturtyper forekommer i fem nivåer: 

Livsmedium, økosystem, landskapsdel, landskap og region. Nivåene landskap og 

landskapsdel kan sammenlignes med mega- og mesohabitat i henhold til Greene et al (1999), 

siden de hovedsakelig defineres ut fra størrelse, mens økosystem og livsmedium blir bestemt 

av biologiske faktorer.  

 

MAREANO-prosjektet bidrar til NiN ved å identifisere og kartlegge marine naturtyper ved 

hjelp av arealdekkende batymetri- og backscatterdata kombinert med biologiske observa-

sjoner (Dolan et al. innsendt). Siden detaljert marin habitatkartlegging i tilsvarende skala ikke 

har blitt gjennomført i Norge før, skal også MAREANO medvirke til utvikling av egnede 

metoder (Thorsnes et al. innsendt). 

 

 

3: Materiale og metoder 

3.1 Geologiske data 

3.1.1 Batymetri 

Dybdedataene som denne oppgaven er basert på stammer fra ulike kilder: Området innenfor 

12 nautiske mil fra land er blitt kartlagt av Forsvarets Forskningsinstitutt (FFI) og 

Sjøkartverket gjennom flere undersøkelser i løpet av de siste 15 år, mens områder lenger ut 

ble kartlagt av Fugro OSAE for MAREANO i 2007-2008. I den siste perioden ble EM710-

ekkolodd fra Kongsberg Simrad (70-100 kHz) og Reson Seabat 7125-ekkolodd (200/400 
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kHz) brukt til å samle inn batymetri- og backscatterdata. Ved tidligere undersøkelser var flere 

systemer i bruk, blant annet Kongsberg Simrad EM1002 (95 kHz). Dataene er stilt til 

disposisjon av NGU og MAREANO. 

  
 
Figur 3.1: Oversikt over områder som dekkes av batymetridatasett med 25 og 50 meters oppløsning.  
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Multistråleekkolodd registrerer dybde og bunnreflektans (backscatter) i en sektor under båten 

ved å sende ut akustiske signaler i vifteform. Slik oppnås et flatedekkende bilde av 

havbunnens morfologi, noe man ellers kun kunne ha tilnærmet seg ved å krysse området svært 

mange ganger med klassiske enkeltstrålesystemer, og detaljnøyaktigheten kan bli meget god. 

 

I store deler av studieområdet er den horisontale oppløsningen på batymetridatasettet 25 m, 

men det meste av områdene utenfor eggakanten har en oppløsning på 50 m, og dette gjelder 

også enkelte felt på sokkelen (figur 3.1). Til framstilling av dybdedataene er det brukt en 

skyggerelieffmodell der det er simulert en lyskilde i nordvest for å skape en illusjon av 

tredimensjonalitet. Denne er til stor hjelp for å visualisere detaljtopografien i området.  

 

3.1.2 Backscatter 

Metode 

’Backscatter’ i maringeologisk sammenheng er den engelske benevnelsen for det som på 

norsk kan kalles ’akustisk tilbakestråling’: Styrken på signalet som blir reflektert fra et punkt 

på havbunnen. Grove sedimenter og fast fjell vil reflektere mye av signalet og gi høy 

backscatter, mens mindre og mindre vil bli reflektert jo finere materialet er, og slik vil 

backscatterverdiene i et område gi et bilde av sedimentfordelingen (Bellec et al. 2008; Goff et 

al. 2000; McRea et al. 1999). Moderne multistråleekkolodd registrerer backscatter og 

batymetri samtidig, og backscatterdataene som er brukt i denne oppgaven har samme opphav 

som dybdedataene. Oppløsningen er 5 m, og datasettet som dekker Vesterålsbanken består av 

flere filer av varierende kvalitet. Tre av disse er valgt ut til bruk i sedimentkartlegging (se 

kapittel 3.4).  
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Feilkilder 

En rekke studier har tatt opp at backscatterverdier ikke kan behandles som absolutte (blant 

annet Collier & Brown 2005; Ferrini & Flood 2006; Goff et al. 2004). Karakteren til de 

akustiske signalene vil påvirkes av en rekke ytre forhold som kan variere fra dag til dag, i 

tillegg til at signalene i ett sveip (swath) tilbakelegger ulik distanse og svekkes ulikt (Müller et 

al. 2007), og en kan dermed ikke fastslå en standard-backscatterverdi for hver sedimenttype. 

Et annet kjent problem er at signalets geometri fører til at backscatterverdien for et punkt ikke 

representerer sedimentoverflata, men som regel vil være et gjennomsnitt av reflektansen for 

de øverste titalls cm (Jones 1999). Et tynt sedimentdekke over hardere bunn vil for eksempel 

ikke nødvendigvis kunne sees på backscatter (Cochrane & Lafferty 2002). Backscatter skiller 

også dårligere mellom grove fraksjoner, slik at materiale større enn grus kan være vanskelig å 

identifisere (Collier & Brown 2005; Ferrini & Flood 2006). Disse problemene finnes det ulike 

tilnærminger til, og kapittel 3.4 beskriver hvordan de er blitt håndtert i denne oppgaven. 

3.1.3 Video 

I all forskning som baserer seg på fjernmålingsdata vil verifisering av dataene være essensielt 

for å få pålitelig informasjon fra dem. Dette refereres til som ground truthing på engelsk, og 

innebærer en kalibrering av fjernmålingsdata mot prøver som skal representere de ulike målte 

verdiene. Siden prøvetaking vil være relativt kostbart og tidkrevende sammenlignet med 

fjernmåling, er det et poeng å minimere antall prøver, men likevel få dekket et størst mulig 

spekter av verdier.  

 

Til kalibrering av backscatterdata er det i denne oppgaven brukt videoopptak av sedimenter i 

studieområdet. Videotransekter over områder med variasjon i backscatter er en effektiv måte å 

identifisere hvilke backscatterverdier som tilsvarer de ulike sedimenttypene, og metoden er 

vesentlig mindre tid- og plasskrevende enn å hente opp sedimentprøver som senere analyseres 
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i laboratorium. Med litt øvelse lar det seg gjøre å vurdere kornstørrelse ut fra videobildene, i 

det minste med en grad av nøyaktighet som tilsvarer den en kan forvente å oppnå ved 

backscatter-tolkning.  

 

Videomaterialet som dekker studieområdet ble samlet inn i løpet av to tokt med F/F ”G.O. 

Sars” høsten 2007 og sommeren 2008, og med F/F ”Seisma” sommeren 2008. I alt 20 

videotransekter på mellom 450 og 1000 m er brukt til å klassifisere backscatter i et område på 

700 km2 (se kapittel 3.4). De observerte sedimentene er gruppert i henhold til Wentworth-

skalaen (Wentworth 1922), og fire hovedgrupper kan identifiseres: Sand, grusholdig sand, 

sandig grus og grovere materiale (grus, stein og blokk). I tillegg er det funnet områder uten 

sedimentdekke (fast fjell).  

 

En feilkilde i sammenligningen av video- og backscatterdata er at mens videoopptak gir 

øyeblikksbilder av havbunnsoverflata i sanntid vil akustiske data ofte kunne være flere år 

gamle. Hvis sedimentfordelingen i området er endret siden backscatter ble samlet inn, kan en 

risikere å tillegge sedimentklassene feil verdier, og dermed ende opp med et mindre pålitelig 

resultat. Dessuten vil kornstørrelsen i selve overflata, som jo er det eneste man vil kunne filme 

med mindre sedimentet nylig har blitt forstyrret av for eksempel bunntråling, ikke 

nødvendigvis være lik underliggende sedimenter som også reflekteres i backscatterverdien.  

3.1.4 Seismikk 

En grunnseismisk linje som krysser sokkelen i studieområdet er benyttet i oppgaven (figur 

2.1). Denne ble samlet inn av F/F ”Seisma” i 2007 ved hjelp av det penetrerende ekkoloddet 

TOPAS (Topographic Parametric Sonar) som har en frekvens på 5 kHz, noe som skal gi god 

vertikal oppløsning i finere sedimenter. Imidlertid er det meste av sedimentene langs linjen 

for grove til å penetreres av denne frekvensen, så profilet viser bare havbunnsoverflata. 
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3.2 Biologiske data  

For å finne ut om det lar seg gjøre å korrelere geologiske forhold i studieområdet med 

forekomsten av kommersielt interessante fiskeslag har det vært nødvendig å sammenligne de 

geologiske dataene med materiale fra ulike kilder som kan gi informasjon om hvordan fisken 

fordeler seg på Vesterålsbanken. Disse biologiske dataene kan plasseres i tre ulike kategorier: 

Vitenskapelige data fra forskningstokt, sporingsdata fra den kommersielle fiskeflåten og 

intervjudata fra lokale aktører i kystfisket.  

 

De vitenskapelige dataene er levert av Havforskningsinstituttet og består av resultater fra 

forskningstokt i området hver høst fra 1997 til 2007. På toktene legges fortrinnsvis stasjonene 

til samme områder hvert år, og det foretas bunntrålinger der fangsten blir artsidentifisert, telt, 

veid, målt og analysert. Det tilgjengelige materialet for Vesterålsbanken omfatter rundt 150 

stasjoner (figur 4.16).  

 

Havforskningsinstituttet har også bidratt med sporings- eller VMS-data (vessel monitoring 

system). Dette er informasjon om all bevegelse til norske båter over en viss lengde, basert på 

et pålegg om satelittsporingsutstyr som ble satt i kraft i år 2000 (Fiskeridirektoratet 2009). 

VMS-data regnes som personopplysninger og er underlagt restriksjoner for bruk, men jeg har 

fått tilgang til deler av datasettet for Vesterålsbanken fra tidsrommet 2001-2007. Dette 

omfatter informasjon om geografisk plassering, årstall, kvartal og fiskeredskap, og posisjoner 

som ikke har sammenheng med aktivt fiske skal være sortert vekk på bakgrunn av 

fartøyhastighet (Mills et al. 2007). Det har imidlertid ikke latt seg gjøre å få informasjon om 

fangst koblet opp mot sporingsdata.  
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Fiskerikontoret på Sortland har vært behjelpelige med tilgang til resultater fra en undersøkelse 

utført blant fiskarlagene i Vesterålen i 2005. Her har kystfiskere rapportert om hvilke områder 

som brukes til fiske etter ulike arter, og om hvor artene har sine gytefelt og oppvekst- og 

beiteområder. Jeg har digitalisert dataene fra Bø kommune, der det foreligger mest 

informasjon, slik at de kan kombineres med annen informasjon i GIS. 

 

3.3 Programvare 

I denne oppgaven har det vært behov for å behandle store mengder geografiske data av ulike 

typer og fra ulike kilder. Visualisering, tilpassing, analysering og bearbeiding av disse er blitt 

gjort ved hjelp av ESRI ArcGIS, versjon 9.2, og figurene i oppgaven er lagd direkte i ArcMap 

som er en del av ArcGIS-systemet. GIS (geografiske informasjonssystemer) er mye benyttet 

til arbeid der ulike datatyper skal behandles sammen, og en rekke forfattere har tatt ArcGIS i 

bruk som et verktøy innen habitatkartlegging (blant andre Cogan & Noji 2007; Dolan et al. 

innsendt; Greene et al. 2007; Shotwell et al. 2007). Til visualisering av grunnseismikk har jeg 

i tillegg brukt programmet Petrel Seismic-to-Simulation Software (Schlumberger), versjon 

2007.1.2. 

 

3.4 Klassifisering av backscatter 

3.4.1 Datagrunnlag 

Et av formålene med masteroppgaven har vært å lage et generalisert kart over 

sedimentfordelingen i en del av studieområdet, basert på backscatter og videoobservasjoner. 

Figur 3.2a viser de tre originale backscatterfilene før klassifisering. Kvaliteten på de tre filene 

er ujevn, med relativt lite støy i den nordligste delen av området og mer i sør og vest, og 
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spennet i backscatterverdier varierer mellom -6,5 til -64 dB i nord, -0,5 til -59 dB i sør og -0,5 

til -46,5 dB i vest.  

 

Siden videodata viser at samme typer sedimenter er til stede i alle tre filenes 

dekningsområder, med unntak av at fast fjell bare er observert innenfor den sørligste delen, 

må backscatterfilene klassifiseres separat. For hver av dem er verdiene blitt inspisert og 

sammenlignet med aktuelle sedimentobservasjoner, og antatte grenseverdier mellom 

sedimenttypene er blitt foreslått på bakgrunn av dette. Grenseverdiene kan variere med opptil 

10 dB mellom filene. Figur 3.2b viser datasettet etter klassifisering, med fire klasser i nord og 

vest og i tillegg en femte i sør for å skille ut fast fjell (rødt) fra sedimenter. Et problem som 

illustreres godt av figuren er at backscatterverdiene i den sørlige delen ikke er enhetlige til 

tross for at de tilhører samme fil, slik at god klassifisering i sørøst fører til overrepresentasjon 

av tilsynelatende grove sedimenter og fast fjell i sørvest. Dette har jeg måttet ta hensyn til i 

det videre arbeidet.  

 

3.4.2 Digitalisering 

For å bli kvitt støy er klassene blitt digitalisert manuelt i ArcGIS. I store deler av området er 

dette gjort i målestokk 1:25 000, men enkelte svært detaljerte sedimentstrukturer ved 

eggakanten er digitalisert i 1:10 000, og i tilfeller av svært mye støy har ikke målestokk større 

enn 1:60 000 gitt tilstrekkelig informasjon. Digitaliseringen har foregått ved å lage polygoner 

rundt områder med lik backscatter-klasse, samtidig som åpenbart uriktige verdier er unngått. 

Eksempler på dette er de parallelle stripene av vekslende backscatterintensitet som skyldes 

systematisk støy under innsamlingen og som reflekterer skipets kurs (innlinjestøy, figur 3.2a). 
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Figur 3.2: a) Uklassifiserte backscatterdata som danner grunnlag for sedimentfordelingskartlegging. Grove 
sedimenter gir høy backscatterverdi, fine sedimenter gir lav. Verdiene lengst mot nord (svart felt) er upålitelige 
og ignoreres. Legg merke til systematisk innlinjestøy i SØ/NV-, SV/NØ- og S/N-retning. b) Klassifiserte 
backscatterdata. ”Fast fjell” på Nordgrunnen er feil og ignoreres.  
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I de tilfeller backscatter ikke er vurdert som pålitelig, har jeg måttet konsultere dybdedata. 

Dette gjelder først og fremst områdets sørligste del der backscatterverdiene er svært høye: Her 

er morfologien i området sammenlignet med allerede tolkede naboområder, og trendene i 

sedimentfordeling er antatt å være de samme som i disse. Digitaliseringen av smale rygger 

som ut ifra videoobservasjoner består av stein og blokk (se kapittel 4.1.4) er også basert på 

morfologi, siden ryggene ikke skiller seg tydelig ut på backscatter til tross for at flertallet av 

dem sannsynligvis vil ha samme sammensetning som de observerte.  

 

3.4.3 Feilkilder 

En stor grad av tolkning er involvert i prosessen med ”styrt automatisk” 

backscatterklassifisering og manuell digitalisering av klassene, og det er åpenbart at 

feilkildene er mange i tillegg til at metoden er arbeidskrevende. Likevel har flere studier 

(blant annet Christensen et al. 2007; Cochrane & Lafferty 2002) vist at resultatet i de fleste 

tilfeller blir mer pålitelig enn ved en fullautomatisk prosess. Størst nøyaktighet vil oppnås i de 

tilfeller der backscatterdataene er av god kvalitet, der de ulike sedimentklassene er blitt 

tilstrekkelig verifisert ved hjelp av video eller sedimentprøver og der det er gode 

korreleringsmuligheter mellom de ulike backscatterfilene.  

 

I det klassifiserte og digitaliserte datasettet er den sannsynligvis hyppigst forekommende 

feilen at sedimenter nær de benyttede backscatter-grenseverdiene har blitt klassifisert som 

nabokategorien, for eksempel at sandig grus tolkes som grus. Generelt vil fast fjell og ren 

sand være de mest pålitelige kategoriene, mens grensene til sedimenttypen sandig grus er noe 

mer diffuse. Denne kategorien skal omfatte alle blandingsforhold mellom sand og grus der 

grus er den dominerende kornstørrelsen, og i digitaliseringen har den blitt brukt som 

samlekategori for alle områder der backscatter ikke viser entydig at sedimenttypen er 
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tilstrekkelig fin til å være grusholdig sand eller tilstrekkelig grov til å være grus. 

Sannsynligheten er også større for at backscattertolkningen er korrekt i den nordlige delen av 

området, der backscatterdataene er av høyest kvalitet, enn i vest og sør der dataene preges av 

støy og feilverdier. 

 

3.5 Landskapsinndeling 

Med utgangspunkt i Naturtyper i Norges modell for hierarkisk klassifisering av naturen 

(Halvorsen et al. 2008, se kapittel 2.2.2) har jeg gjort et forsøk på å identifisere ulike landskap 

og landskapsdeler på Vesterålsbanken ut fra tilgjengelige data. Metoden er hentet fra 

Thorsnes et al (innsendt) som har gjort en tilsvarende inndeling i et noe større område utenfor 

Lofoten, Vesterålen og Senja. 

 

3.5.1 Landskap 

Landskap defineres som ”større områder med enhetlig visuelt preg, skapt av spesifikke store 

landformer og kjennetegnet ved karakteristisk fordeling av landskapsdeler (og øko-

systemer)”(Halvorsen et al. 2008). Et landskap skal være større enn 1 km2 og kunne 

kartlegges i målestokk 1:500 000, og de ulike landskapene i et område må være kontinuerlige 

uten overlapping (Thorsnes et al. innsendt). Siden batymetri alene ikke gir grunnlag for å 

definere økosystemer, er landskapsinndelingen i denne oppgaven basert på storskalamorfologi 

og parametrene skråning og relativt relieff (vertikal forskjell mellom høyeste og laveste punkt 

innenfor et definert område, Rudberg 1960). De to parametrene er funnet ved å analysere 

batymetridatasettet i ArcGIS, der begge har blitt gitt en oppløsning på 50 m og relativt relieff 

er beregnet over områder på 1 km2.    
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3.5.2 Landskapsdeler 

Med landskapsdeler menes her særegne geomorfologiske enheter som forekommer innenfor 

bestemte typer av landskap. De skal ha en minimumsstørrelse på 0,01 km2, og må kunne 

framstilles i målestokk 1:50 000 (Thorsnes et al. innsendt). I motsetning til landskap kan 

landskapsdeler overlappe, og de trenger ikke å være kontinuerlige. Landskapsdelene er 

identifisert ut fra morfologi og ut fra hvilke landskap de forekommer innenfor. 

 

4: Resultater 

4.1 Formelementer på havbunnen  

Innenfor nærstudieområdet (figur 1.3) opptrer en rekke framtredende formelementer. De mest 

karakteristiske og hyppigst forekommende av disse er markert på figur 4.1, og i det følgende 

kapitlet vil disse beskrives og tolkes. 

4.1.1 Glasiale lineasjoner  

Beskrivelse 

Ytterst ved eggakanten og lengst inn mot krystallin grense i Sanden-trauet forekommer 

langstrakte lineasjoner, som er delt inn i tre hovedgrupper basert på orientering (figur 4.2, 

gruppe 1-3). Hver gruppe består av tilnærmet parallelle rygger som for det meste er rettlinjede 

(figur 4.2c og d) og har et lavt relieff (1-5 m, figur 4.2d) og et stort lengde/breddeforhold 

(opptil 20:1). Typisk lengde er mellom 2,5 og 3,5 km mens bredden er i størrelsesorden 100-

200 m.  

 

I den sørligste gruppen (1) har lineasjonene SSØ/NNV-orientering, tilsvarende retningen på 

Prestfjorden mellom Langøya og Skogsøya. Gruppe 2 (figur 4.2c) har hovedsakelig 
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Figur 4.1: Oversikt over karakteristiske formelementer som opptrer hyppig i nærstudieområdet (måten linjer 
krysser hverandre på er tilfeldig og innebærer ingen tolkning av kronologi). Tb: Trollbakkan, Pf: Prestfjorden. 
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Figur 4.2: a) Glasiale lineasjoner (rødt) i tre grupperinger (1-3) med ulik orientering. b) Nærbilde av 
lineasjonene ved eggakanten (gruppe 3), der de forekommer sammen med ryggformer og kuttes av de fleste av 
disse. c) Nærbilde av gruppe 2, der lineasjonene er orientert i ØSØ/VNV-retning. d) Dybdeprofil som krysser 
fire tydelige rygger mellom punktene 1 og 2 i c. Tb: Trollbakkan, Pf: Prestfjorden. 
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ØSØ/VNV-orientering, og ØSØ-enden av lineasjonene sammenfaller med krystallin grense 

ved ryggen Trollbakkan. En samling kortere lineasjoner (500-1000 m) orientert Ø/V er også 

inkludert i gruppe 2. I gruppe 3, lengst ut mot eggakanten, er orienteringen igjen SSØ/NNV, 

men lengst mot øst i gruppen bøyer lineasjonene av i NNØ-retning (figur 4.2b).  

 

Tolkning 

Basert på parallelliteten og det høye lengde/breddeforholdet tolkes lineasjonene som avsatt 

subglasialt i isbevegelsens retning. Landformer med tilsvarende morfologi, men større 

utstrekning har blitt beskrevet av Clark (1993) under navnet ’glasiale megaskalalineasjoner’ 

(mega-scale glacial lineations, MSGL). Disse skal være indikatorer på hurtigstrømmende is, 

og er blitt påvist i en rekke marine (Anderson et al. 2001; Andreassen et al. 2008; Canals et al. 

2000; Shipp et al. 1999) og terrestriske miljøer (Clark 1993; Stokes & Clark 1999).  

 

For å skille MSGL fra andre strømlinjeformede subglasiale formelementer benyttes ofte 

kriteriet at lengde/breddeforholdet er mer enn 10:1 (Stokes & Clark 1999). I henhold til dette 

kan lineasjonene i nærstudieområdet defineres som MSGL, men de er likevel fortsatt små 

sammenlignet med lineasjoner som tidligere er beskrevet fra nærliggende områder, 

Vestfjorden og Andfjorden (figur 1.1). Her forekommer det MSGL som er titalls kilometer 

lange og opp til 500 m brede (Ottesen et al. 2005; 2008b). I sin beskrivelse av glasiale 

landformer på den nordnorske kontinentalsokkelen opererer Ottesen et al (2008b) med noe de 

kaller ”små glasiale lineasjoner”, som kan være kortere og smalere enn MSGL vanligvis er. 

Selv om forfatterne her setter lengde/breddeforholdet til under 10:1, og forholdstallet for 

lineasjonene i nærstudieområdet er høyere enn dette, foretrekker jeg betegnelsen ”glasiale 

lineasjoner” fremfor ”MSGL”.  
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Figur 4.3: a) Morenebanker (rødt) langs eggakanten. b) Nærbilde av morenebanker langs Langnesgrunnen. c) 
Dybdeprofil mellom punktene 1 og 2 i b, fra kontinentalskråning via eggakant til bankeoverflata. d) Dybdeprofil 
gjennom sonen med morenebanker, fra punkt 3 til punkt 4 i b.  
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4.1.2 Morenebanker 

Beskrivelse 

I en sone på 6 km fra eggakanten og innover bankene og trauet finnes en rekke markante 

ryggformer (figur 4.3a og b). Disse følger i grove trekk retningen på eggakanten, men 

undulerer slik at de ikke er innbyrdes parallelle, og alle befinner seg innefor et dybdeintervall 

på 85-150 m (figur 4.3c og d). Ryggene har en høyde på opptil 25 m og en bredde på mellom 

350 og 500 m, og de har ofte et noe asymmetrisk tverrsnitt der skråningen som vender mot 

eggakanten er brattere enn den som vender innover (figur 4.3c og d). Avstanden mellom 

enkeltrygger varierer, men overstiger sjelden 700 m. Flere av ryggene er korte (< 1 km) og 

har et fragmentert preg, men enkelte kan følges uavbrutt opptil 10 km. Sistnevnte forekommer 

hyppigst langs eggakanten i bankeområdene, mens ryggene ved munningen av trauet er 

kortere. Avstanden fra eggakanten til de ytterste ryggene er også betydelig større ved 

traumunningen enn på bankene (figur 4.3a), henholdsvis 3-4 km og < 1 km.  

  

I traumunningen forekommer ryggene til dels i samme område som glasiale lineasjoner (se 

kapittel 4.1.1), og det virker som om lineasjonene brytes av ryggene (figur 4.2b). Nærmere 

eggakanten finnes det noen mer utydelige ryggformer som har samme orientering som de 

beskrevne, men et mye lavere relieff (< 5 m), og disse ser i større grad ut til å ha blitt påvirket 

under dannelsen av lineasjonene.  

 

Tolkning 

Denne særegne landformtypen ser ikke ut til å ha blitt beskrevet i større grad tidligere, i det 

minste ikke fra marine miljøer. I ytre form og dimensjoner kan de minne om Rogen-morener 

(ribbed moraines), som dannes subglasialt og er funnet over store områder som tidligere har 

vært dekket av innlandsis (Hattestrand & Kleman 1999; Stokes et al. 2008). Denne 
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morenetypen blir beskrevet som felt av sammenvokste, halvmåneformede, opp til 30 m høye 

rygger orientert transversalt på isbevegelsens retning (Benn & Evans 1998). Imidlertid er 

Rogen-morener hovedsakelig rapportert fra innlandsområder (Hattestrand & Kleman 1999) 

eller i forbindelse med isstrømmer (Stokes et al. 2008; Van Landeghem et al. 2009), og det 

stemmer dårlig med utbredelsen av formelementet i studieområdet der alle befinner seg nær 

eggakanten. En kan selvfølgelig tenke seg at ryggene bare er en rest av et større morene-

område, og at høyereliggende morener har forsvunnet som følge av for eksempel bølgeerosjon 

i forbindelse med endringer i relativt havnivå, men det er likevel verdt å foreslå alternative 

dannelsesmåter. 

 

Ryggenes plassering nær eggakanten og det faktum at de ligger på samme dyp kan tyde på en 

sammenheng med brefrontens posisjon ved nær maksimal isutbredelse. Benn og Evans (1998) 

beskriver et formelement de kaller ”morenebanker” (morainal banks) som dannes submarint 

ved grunningslinja til en bre i de tilfeller der denne er stabil lenge nok til at sedimenter kan 

akkumuleres der. Grunningslinja er sonen der breen mister kontakten med havbunnen, enten 

den fortsetter som en flytende isbrem (ice shelf) eller ender i en kalvende brefront (Benn & 

Evans 1998). Den nøyaktige dannelsesmåten til morenebankene ved grunningslinja vil 

variere, i likhet med morfologien, og morenebankene kan være rette eller bølgeformede og 

bestå av alle typer glasiale sedimenter.  

 

Hvis ryggene i studieområdet virkelig er en type submarine randmorener vil asymmetrien 

kunne forklares med at ulike prosesser har vært aktive på ryggenes proksimal- og distalside, 

og den undulerende formen kan skyldes lokale variasjoner i grunningslinjas plassering. Slik 

ryggene er fordelt et stykke innover bankene kan det tenkes at de er blitt avsatt suksessivt 

etter hvert som grunningslinja har trukket seg innover, for eksempel som respons på stigende 
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havnivå eller avtagende istykkelse (Ottesen & Dowdeswell under publisering). Siden det ikke 

er noen åpenbar forskjell i ryggenes morfologi innover fra eggakanten (de ytterste virker ikke 

mer utvisket enn de innerste) kan man spekulere i at de er blitt avsatt på omtrent samme 

tidspunkt, under en relativt hurtig tilbaketrekning. Likevel er det kanskje lite sannsynlig at en 

eventuell forskjell i erosjonsgrad under deglasiasjonen ville være påviselig etter så lang tid, 

tatt i betraktning den voldsomme strømpåvirkingen i området (se kapittel 4.2 og figur 4.13).  

 

4.1.3 Isfjellpløyespor 

Beskrivelse 

I to deler av nærstudieområdet preges havbunnen av et kaotisk mønster av grunne, smale furer 

(figur 4.4, gruppe 1 og gruppe 2) som er rettlinjede eller kurvede. Furene krysser hverandre 

flere steder og har ingen entydig retningsorientering. Bredden varierer mellom 50 og 100 m, 

men er tilnærmet konstant for hver enkelt fure, og lengden kan komme opp mot 4 km, selv om 

500-1200 m er et vanligere mål. Furene har for det meste et relieff på 1-1,5 m, og enkelte 

viser i tverrsnitt antydning til langsgående voller på en eller begge sider (ikke vist i figur på 

grunn av lav oppløsning).  

 

Gruppe 1 (figur 4.4b) befinner seg kloss ved eggakanten, med hovedtyngde på trau-

munningens vestre del, og dekker et område på rundt 11 km². Gruppen omfatter et 40-talls 

furer av varierende lengde, hvorav flertallet opptrer innenfor et dybdeintervall på 125-150 m. 

De lengste furene ser ut til å ha en viss SV/NØ-trend, og noen kan følges helt ut til 

eggakanten. Enkelte av furene krysser glasiale lineasjoner i området, og skjærer gjennom 

disse uten å endre retning eller karakter. 
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Figur 4.4: a) Isfjellpløyespor (rødt) i to grupperinger (1 og 2), på havdyp rundt 150 m (gruppe 1) og 100 m 
(gruppe 2). b) Nærbilde av gruppe 1, ved eggakanten. Pløyesporene skjærer gjennom glasiale lineasjoner. c) 
Nærbilde av gruppe 2, der pløyesporene er færre og mer utydelige enn i gruppe 1. 
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Gruppe 2 (figur 4.4c) består av rundt 20 furer på toppen av den transversale ryggen i trauet, 

15 km fra eggakanten. Furene er noe kortere og generelt mer utydelige enn i gruppe 1, og 

heller ikke disse viser noen tydelig retningsorientering. Området er også grunnere, med 

havdyp på rundt 100 m.  

 

Tolkning 

Furer som dette har blitt rapportert fra de fleste glasierte områder (Barnes & Lien 1988; 

Bellec et al. 2008; Dowdeswell et al. 1993; Dowdeswell & Bamber 2007; Dredge 1982; 

Longva & Bakkejord 1990; Rafaelsen et al. 2002; Syvitski et al. 2001), og det karakteristiske 

kaotiske mønsteret tolkes som pløyespor etter isfjell. Is som kalver fra en brefront vil i mange 

tilfeller kunne drive langt (Dowdeswell et al. 1993). Hvis et isfjell kommer inn i områder som 

er grunnere enn isfjellets dybde under vann vil kjølen komme i kontakt med bunnen, og 

såfremt isfjellet fortsatt er i bevegelse kan pløyespor dannes. Sporene vil gjerne ha tverrprofil 

som avspeiler isfjellkjølens form, og blant annet fra Barentshavet er det rapportert om både U- 

og V-formede profiler (Andreassen et al. 2008). Der isfjell blir stående på grunn kan det 

dannes groper eller voller som markerer avslutningen på pløyesporet, og dette gir et utvetydig 

svar på hvilken vei isfjellet har drevet (Syvitski et al. 2001).  

 

Pløyespor som er beskrevet i litteraturen (Andreassen et al. 2008; Syvitski et al. 2001) har ofte 

større dimensjoner enn de som finnes på Vesterålsbanken, men også spor med bredde og 

relieff tilsvarende eller mindre enn disse er rapportert (Bellec et al. 2008; Solheim 1991). Det 

er et innlysende forhold mellom dybden et pløyespor forekommer på og størrelsen på isfjellet 

som har dannet det (Dowdeswell & Bamber 2007). Fraværet av større pløyespor i området 

kan forklares ved at det ikke har forekommet større isfjell der, eller alternativt at større isfjell 

har gått på grunn på større dyp enn det Eggakanten representerer. Siden det ikke er noen 

 35



isfjell langs norskekysten lenger er det sannsynlig at isfjellpløyesporene i studieområdet ble 

dannet under siste istid eller under deglasiasjonen, da relativt havnivå var betydelig lavere enn 

i dag (se kapittel 5, figur 5.1). Hvis pløyesporene som i dag finnes på 150 meters dyp ble 

dannet ved et havnivå på -100 m er det sannsynlig at isfjellene som var opphav til dem har 

vært relativt små. 

 

Med en horisontal oppløsning på 25 m vil tverrsnittet av et 100 m bredt pløyespor bestå av 

bare fire piksler, noe som ofte vil være for lite til å kunne si noe om formen på isfjellkjølen. 

Det samme forholdet kan forklare at det ikke registreres særlig mange tydelige voller langs 

sporene, men hvis eventuelle voller opprinnelig har vært små er det også mulig at de har 

forsvunnet som følge av strømerosjon (se kapittel 4.2).  

 

Tydelige avslutninger i form av voller eller groper lar seg ikke påvise på noen av 

pløyesporene (figur 4.4b og c). Dette kan også være et resultat av datasettets 25-

metersoppløsning, men en annen tenkelig forklaring er jo at isfjellene kan ha kalvet fra en 

lokal brefront og siden drevet bort.  

 

4.1.4 De Geer-morener 

Beskrivelse 

Et svært karakteristisk formelement i nærstudieområdet er de parallelle, tversgående ryggene 

som finnes i bunnen av både Sanden-trauet og den kystparallelle renna (figur 4.5, henholdsvis 

gruppe 1 og gruppe 2). Ryggene er mellom 2 og 5 m høye og 50-100 m brede (figur 4.5b og 

d), og de er iøynefallende jevnt fordelt med en innbyrdes avstand på 300-700 m i gruppe 1 

(figur 4.5b og d) og 150-300 m i gruppe 2 (figur 4.5c).  
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Figur 4.5: a) De Geer-morener (rødt) i to grupperinger (1 og 2). b) Nærbilde av jevnt fordelte morener i Sanden 
(morener til høyre), topografisk stigning mot sørøst. c) Nærbilde av mer uregelmessige morener i den 
kystparallelle renna, topografisk stigning mot nordøst. d) Dybdeprofil mellom punktene 1 og 2 i b, fem klart 
avgrensede morenerygger kommer tydelig fram. Pf: Prestfjorden. 
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Lengdeorienteringen til ryggene i gruppe 1 (figur 4.5b) er SV/NØ, og de er konkave mot NV 

slik at endepunktene befinner seg lenger ut i trauet enn det midten gjør. Innover mot land (ved 

et havdyp på 100-125 m) får ryggene i gruppen et mer uregelmessig preg og avstanden 

mellom dem blir mindre jevn (figur 4.5a). De innerste påviselige ryggene ligger i innløpet til 

Prestfjorden, rundt 16 km fra de ytterste og på mellom 50 og 75 meters dyp. Lengst ut og på 

størst dyp i trauet (150-175 m) er ryggene delvis dekket av sedimenter og kommer ikke 

tydelig fram på batymetrien, mens enkelte lenger inn kan følges i en lengde på opptil 7 km 

(figur 4.5a). I de delene av trauet der det finnes glasiale lineasjoner (se kapittel 4.1.1) ser ikke 

disse ut til å ha noen innvirkning på ryggenes morfologi.  

 

I gruppe 2 (figur 4.5c) har ryggene SSØ/NNV-orientering og en utstrekning på opptil 4 km, 

som tilsvarer bredden av trauet de befinner seg i. De forekommer svært tett og er delvis 

vanskelige å skille fra hverandre, men de dypeste opptrer på rundt 125 meters dyp og de 

grunneste ved 100 m. Ryggene i gruppe 2 er ikke like tydelig krummet som i gruppe 1, men 

ser ut til å følge lokale terrengvariasjoner slik at hver rygg holder tilnærmet samme dybde. 

Dette fører til en viss krumming, spesielt i nordøstre del av gruppen der renna vider seg ut. 

Her er også avstanden mellom ryggene noe større enn i sørvest (figur 4.5a). 

 

Tolkning 

Ryggformer med morfologi og dimensjoner tilsvarende disse er blitt beskrevet i flere studier, 

blant annet fra kanadisk kontinentalsokkel (Todd et al. 2007), Svalbard (blant annet Ottesen & 

Dowdeswell 2006), Irskesjøen (Van Landeghem et al. 2009) og på land, men under marin 

grense på Møre (Larsen et al. 1991). Det er bred enighet om at dette er De Geer-morener: 

Glasiomarine landformer avsatt i forbindelse med grunningslinja til breer som kommer ut i 

vann og som er i ferd med å trekke seg tilbake (Benn & Evans 1998).  
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De Geer-morener vil i de fleste tilfeller være resultatet av at sedimenter avsettes foran eller i 

sprekker ved en brefront som enten står stille en periode eller har et kort framstøt (Cofaigh et 

al. 2002; Larsen et al. 1991; Linden & Møller 2005; Ottesen & Dowdeswell 2006). Siden 

større framstøt mest sannsynlig vil utslette eller modifisere eldre morener vil en sekvens av 

tydelige De Geer-morener kunne leses som et bilde av brefrontens posisjon over en periode 

med netto tilbaketrekning.  

 

4.1.5 Strømfurer 

Beskrivelse 

På den sørlige delen av Nordgrunnen domineres topografien av parallelle lineasjoner i 

SV/NØ-retning (figur 4.6a). De lengste av disse kan følges over ti kilometer fra bankens 

sørvestlige kant, og alle befinner seg på toppen av banken, det vil si ved et havdyp rundt 70-

80 m. De mest markerte lineasjonene kan ha et relieff på 6-7 m (figur 4.6e), og de 

forekommer så tett at det er vanskelig å fastslå om det dreier seg om positive eller negative 

former (rygger eller renner). Bredden fra trau til trau eller rygg til rygg er i størrelsesorden 

300-1000 m (figur 4.6b og e). De best utviklede lineasjonene opptrer lengst sørvest på 

banken, mens de blir mindre tydelige mot nordøst og ikke er tilstede langs Nordgrunnens 

nordøstlige kant.  

 

To andre grupper av lineasjoner i studieområdet minner mye om formelementene på 

Nordgrunnen og er vist i figur 4.6a. Den ene gruppen (4.6c) befinner seg like nedenfor 

eggakanten nordvest for Langnesgrunnen, den andre (4.6d) på Nordgrunnens vestlige hjørne. 

I den sørvestlige gruppen er lineasjonenes relieff for det meste i størrelsesorden 1-2 m, men 

enkelte er noe tydeligere med større vertikal forskjell mellom trau og rygg. Retningen 

tilsvarer de større lineasjonene på banken, med unntak av en viss avbøying mot sør i 
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sørvestenden, og avstanden mellom to trau eller rygger er 100-200 m. Dypet lineasjonene i 

sørvest-gruppen forekommer på er 80-90 m. Lengst nord i området, der dypet er størst, finnes 

det isfjellpløyespor (se kapittel 4.1.3) som ser ut til å ha samme dominerende 

retningsorientering som lineasjonene (figur 4.6d). Lineasjonene som utgjør gruppen i nordøst 

(figur 4.6c, innringet) befinner seg i skråningen mellom 200 og 400 meters dyp. De har 

samme relieff, orientering og innbyrdes avstand som lineasjonene i sørvest, og også her finnes 

det pløyespor i samme område. 

 

Figur 4.7 viser alle de tre lineasjonsgruppene drapert med en modell av simulert 

gjennomsnittlig bunnstrøm i perioden 12.-16. juni 2007. Både på vesthjørnet av Nordgrunnen 

og under eggakanten i nordøst er lineasjonene parallelle med modellert gjennomsnittlig 

strømretning, men dette er ikke tilfelle for de større formelementene på toppen av banken.  

 

Tolkning 

Uten tilgang til seismikk med god nok penetrasjon lar det seg vanskelig gjøre å fastslå om 

lineasjonene i figur 4.6 og 4.7 er erosjons- eller avsetningsformer. Siden den modellerte 

strømretningen stemmer påfallende godt overens med retningen på de mindre lineasjonene er 

det nærliggende å foreslå en årsakssammenheng: Ar lineasjonene er strømeroderte renner. Der 

det finnes isfjellpløyespor ser disse ofte ut til å gå over i mer strømparallelle lineasjoner (figur 

4.6c og d), og det kan spekuleres i om lineasjonene opprinnelig er pløyespor som får relieffet 

vedlikeholdt eller forsterket av strømerosjon. Laberg et al (2007) beskriver lignende 

formelementer lengst nord på Langnesgrunnen og tolker disse som parallelle isfjellpløyespor 

forårsaket av sterk strøm. Siden lineasjonene jeg har gruppert har et så enhetlig preg, og 

skiller seg fra pløyespor på grunn av den utpregede parallelliteten, vil jeg likevel klassifisere 

dem som en egen type. 
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Figur 4.6: a) Strømfurer i to størrelseskategorier gruppert etter relieff og innbyrdes avstand. b) Nærbilde av 
store strømfurer sørvest på Nordgrunnen. c) Nærbilde av små strømfurer (innringet område) i 
kontinentalskråningen nordvest for Langnesgrunnen. Eggakanten diagonalt midt i utsnittet, morenebanker i 
sørøst. d) Nærbilde av små strømfurer vest på Nordgrunnen, og antydning til isfjellpløyespor lengst mot nord. 
(Datasettets oppløsning er dårligere i en sone i vest.) e) Dybdeprofil over Nordgrunnen, mellom punktene 1 og 2 
i b. En rekke rygger og trau er tydelige. 
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Figur 4.7: Simulert gjennomsnittlig bunnstrøm i perioden 12.-16. juni 2007 drapert over skyggerelieff med 
markering av store og små strømfurer. Legg merke til god retningsoverensstemmelse mellom modellert strøm og 
små strømfurer. Strømmodellen er levert av Dag Slagstad, SINTEF. 
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Når det gjelder de større lineasjonene på Nordgrunnen (figur 4.6a og b) er det ingen åpenbar 

sammenheng med den modellerte strømretningen, men dette kan skyldes at modellen ikke er 

representativ for annet enn den modellerte perioden: Om strømforholdene varierer gjennom 

året kan retningen på lineasjonene for eksempel avspeile vintersituasjonen. Alternativt kan de 

store lineasjonene være relikte former, dannet under et annet strømregime enn dagens, som 

fortsatt kommer tydelig fram siden den sterke strømmen i området effektivt forhindrer 

sedimentasjon. En bakgrunn lignende den jeg foreslår for de mindre lineasjonene er også 

tenkelig: At opprinnelige topografiske ujevnheter på banken har blitt forsterket av 

strømpåvirkning, og at denne har vært mest effektiv på de strømparallelle elementene slik at 

disse har blitt dominerende.  

 

4.1.6 Sandbølger 

Beskrivelse 

På to av de større sandfeltene i Sanden er det utviklet tydelige bølgeformer (figur 4.8a). 

Bølgene har et relieff på 1-4 m og en bølgelengde på rundt 100 m (figur 4.8d), og er mellom 

500 og 1900 m lange. I det sørligste sandfeltet (figur 4.8b) er alle bølgeryggene samlet og 

orientert i VSV/ØNØ-retning, og i planform har de en jevn krumming som er konkav mot 

nord. I det nordligste sandfeltet (figur 4.8c) forekommer det enkelte spredte og rettlinjede 

bølgeformer med SSV/NNØ-orientering lengst mot øst, en samling krumme bølger med 

VSV/ØNØ-orientering i vest og et sett av sigmoide bølger langs sandfeltets grense i nordøst. 

Totalt opptar bølgeformene rundt en tiendedel av det totale arealet som er dekket av sand i 

trauet. 

En dybdeprofil (figur 4.8d) fra NNV til SSØ over det sørlige sandfeltet viser 17 rygger over 

en strekning på 1,8 km. Bølgelengde og relieff er størst (henholdsvis 200 m og 2-4 m) for de 
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Figur 4.8: a) Sandbølger (rødt) i to områder under 150 meters dyp i Sanden. b) Nærbilde av alle bølgene i det 
sørligste området, der alle har samme form og retningsorientering c) Nærbilde av de fleste bølgene i det 
nordligste området: Sigmoide former i nordøst, krummede bølger i vest, rettlinjede i øst. d) Dybdeprofil over 17 
større og mindre bølgerygger mellom punktene 1 og 2 i b.  
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fire første bølgene, som ligger noe høyere enn de øvrige. For de mindre bølgene er 

bølgelengden rundt 100 m og relieffet < 2 m. Enkelte bølger viser tendenser til å ha et 

asymmetrisk tverrsnitt, men det er ikke noen klar trend i hvilken side som er brattest. 

Datasettets oppløsning, der hver bølge representeres av 4-6 piksler, gjør det dessuten 

vanskelig å gi en detaljert framstilling av tverrsnittet. 

 

Tolkning  

Bølgeformer i sedimenter klassifiseres etter hvilke dimensjoner de har. Collinson og 

Thompson (1989) beskriver to ulike storskala-former av sedimentbølger som dannes under 

vann: Dyner og sandbølger. Dyner er ofte svært asymmetriske i tverrsnitt og kan ha høy 

sinusitet, mens sandbølger har en lavere asymmetri og ofte rettlinjede rygger som kan bli flere 

hundre meter lange. Sandbølger rapporteres å forekomme i strømsterke områder på 

kontinentalsokkelen (Nichols 1999), og de formes vinkelrett på strømretningen. Selv om 

likhetene i størrelse og form mellom sandbølger og dyner er store, vil det nok være naturlig å 

tolke bølgeformene i Sanden som det første, og anta at bølgenes varierende 

retningsorientering kommer av lokale variasjoner i strømretning.  

 

Det er kjent at sandbølger og dyner på havbunnen kan migrere over tid (Bokuniewicz et al. 

1977; Whitmeyer & FitzGerald 2008; Wilbers & Ten Brinke 2003). Videomateriale fra 

MAREANO viser ryggformer av sand som later til å avansere over grovere sedimenter ved at 

partikler flyttes fra støt- til lesiden av ryggen. Det er også observert at store sandbølger kan 

være dekket av mindre rifler og at disse kan ha en annen orientering enn de større formene 

(Gjøsæter 2008, figur 4.9), noe som er kjent fra andre områder og fra eksperimenter under 

varierende strømforhold (Catano-Lopera & Garcia 2006; Venditti et al. 2005). Et relevant 

spørsmål blir dermed om de store bølgeformene som kan kartlegges med multistråleekkolodd 
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er i stadig bevegelse, eller om det skal spesielle strømforhold til for å påvirke dem? Figur 4.10 

er et diagram som viser forholdet mellom strømstyrke og hvilke sedimentære strukturer som 

vil dannes av en gitt sandfraksjon. Det framgår av figuren at ved grove kornstørrelser vil det 

kreves sterkere strøm for å danne dyner (eller sandbølger) enn rifler, og tatt i betraktning at de 

kartlagte sandbølgene befinner seg i et område der gjennomsnittlig strømhastighet 

sannsynligvis er relativt lav (figur 4.7) er det kanskje trolig at de ikke modifiseres hele tiden.    

 

 

Figur 4.9: Stor sandbølge dekket av små rifler orientert nær vinkelrett på den store. Bilde fra MAREANO-
videotransekt i Hola, 2007. 
 
 
 

 
 
 
 
Figur 4.10: Stabilitetsdiagram. Fra Nichols (1999) 
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4.2 Sedimentfordeling 

4.2.1 Sedimenter i nærstudieområdet 

Figur 4.11 viser sedimentfordelingen i nærstudieområdet, basert på tolkning av backscatter. 

Fire sedimenttyper er identifisert i området: Sand, grusholdig sand, sandig grus og 

grus/stein/blokk. I tillegg er fast fjell uten sedimentdekke påvist enkelte steder.  

 

Ren sand opptrer hovedsakelig på de største dypene i området (> 150 m). De tre største 

sammenhengende sandfeltene finnes i bunnen av trauet, to av disse langs sørvestsiden. I 

lokale fordypninger nærmere kysten forekommer også mindre sandfelt. Ytterst ved 

eggakanten er ren sand kartlagt i deler av avlange, SSV/NNØ-orienterte felt som ellers 

domineres av grusholdig sand. Grusholdig sand ser for øvrig ut til å ha en utbredelse omtrent 

som ren sand, det vil si på relativt store dyp (rundt 150 m). De fleste forekomstene av 

grusholdig sand finnes i overgangen mellom ren sand og sandig grus. 

 

Sandig grus er en kategori som skal omfatte alle sedimenter som ikke tydelig utpeker seg som 

grus eller grusholdig sand (se kapittel 3.4.3). Den dominerer dybdeintervallet 100-150 m i 

store deler av nærstudieområdet, både ved eggakanten og nær kysten. På toppen av bankene 

er sedimenttypen nesten utelukkende grus, stein eller blokk, med unntak av ett felt med sandig 

grus på nordvestsiden av en ryggform på Langnesgrunnen. Den groveste sedimentfraksjonen 

forekommer også i så godt som alle områder grunnere enn 100 m ved eggakanten og i 

trauene, og i tversgående rygger i bunnen av Sanden (se kapittel 4.1.4). Fast fjell er bare 

påvist langs kysten, innenfor krystallin grense.  
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Figur 4.11: Kart over sedimentfordelingen i nærstudieområdet. Tall er satt inn på enkelte av dybdekotene for å 
bedre lesbarheten. 
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Figur 4.12: Simulert gjennomsnittlig bunnstrøm i perioden 12.-16. juni 2007 drapert over 
sedimentfordelingskart. Legg merke til lav modellert strømstyrke i områder med sand og høy i områder med 
grus, og til retningsoverensstemmelse mellom strøm og lineasjoner av sand/grusholdig sand ved eggakant. 
Strømmodellen er levert av Dag Slagstad, SINTEF. 
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Figur 4.13: Simulert maksimal bunnstrømshastighet i perioden 14. mai - 21. august 2007, drapert over 
skyggerelieff med dybdekonturer. Strømmodellen er levert av Dag Slagstad, SINTEF. 

 50



4.2.2 Strømforhold 

På figur 4.12 er den tidligere presenterte modellen av simulert gjennomsnittlig bunnstrøm i 

perioden 12.-16. juni 2007 drapert over sedimentfordelingskartet. Modellen viser sterkest 

strøm (0,3-0,4 m/s) langs eggakanten, sterk strøm (0,2 m/s) over bankene og innerst i Sanden-

trauet og svak til meget svak strøm sentralt i Sanden-trauet. De kartlagte forekomstene av ren 

sand i bunnen av trauet er sammenfallende med den laveste modellerte strømstyrken. Ved 

eggakanten er det samsvar mellom modellert strømretning og orienteringen til de vestligste 

lineasjonene av sand og grusholdig sand (SØ/NV), mens de østligste lineasjonene avviker noe 

fra strømretningen.  

 

Figur 4.13 viser modellert maksimal bunnstrømshastighet mellom 14. mai og 21. august 2007, 

drapert over et skyggerelieff av havbunnen. Den største modellerte hastigheten er 1 m/s, langs 

sørvestsiden av Nordgrunnen, mens hastigheter ned mot null skal forekomme nær kysten. Det 

er en markert hastighetsgradient fra sørvest-Nordgrunnen til Sanden, der maksimalhastigheten 

skal være 0,4-0,5 m/s. Trenden i gjennomsnitts- og maksimalhastighet ser ut til å være lik, i 

grove trekk. 

 

4.2.3 Erosjon 

Hvilken type sedimenter som til enhver tid eroderes, transporteres og avsettes vil avhenge av 

strømstyrken (Hjulstrøm 1935; Nichols 1999). Hjulstrøm-diagrammet (figur 4.14, Hjulstrøm 

1935) viser effekten ulike hastigheter kan forventes å ha på ulike kornstørrelser. Hvis 

maksimalhastighetene modellert i figur 4.13 skal legges til grunn vil man kunne forvente at 

alle partikler mindre enn 5 mm (tilsvarende fin grus) eroderes og transporteres bort fra det 

aller mest strømsterke området (sørvestre Nordgrunnen). Langs eggakanten, der maksimal-
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hastigheten skal være 0,8-0,9 m/s, vil 4 mm være minste diameter på partikler som ikke 

eroderes.  

 

En strømstyrke på 0,5 m/s skal ifølge Hjulstrøm-diagrammet føre til at alle partikler innenfor 

sandfraksjonen eroderes, mens 0,4 m/s eroderer alt opp til meget grov sand. Modellen i figur 

4.13 angir dette som maksimal hastighet i Sanden, og selv om en må ta høyde for at 

modellerte verdier ikke nødvendigvis stemmer eksakt med virkeligheten er det sannsynlig at 

den sanden som faktisk finnes i trauet er relativt grov.  

 

 

 

Figur 4.14: Hjulstrøm-diagrammet som viser forholdet mellom strømstyrke og sedimenttransport. Fra (Nichols 
1999). 
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4.2.4 Transport 

Selv om strømmen i et område er for svak til å erodere en viss kornstørrelse kan partikler som 

allerede er i suspensjon eller i bevegelse langs bunnen fortsatt transporteres. Selv meget grov 

sand (> 1 mm) vil for eksempel kunne være i bevegelse helt til strømstyrken synker til under 

0,06 m/s (figur 4.14). Dette skulle bety at de aller fleste av sandfeltene som er kartlagt i 

nærstudieområdet ikke vil være stabile og uforanderlige, og forekomsten av sedimentbølger er 

en klar indikasjon på at dette er tilfelle.  

 

En annen observasjon som støtter teorien om at sanden i nærstudieområdet er i bevegelse er at 

sandfeltene gir inntrykk av å ha en svært begrenset makrofauna, med fravær av stasjonære 

dyregrupper (Programgruppen for MAREANO 2008). Slike er avhengige av et stabilt 

underlag å feste seg til eller bygge i, og vil dermed ikke kunne overleve i et miljø der 

substratet stadig forandrer seg.  

 

4.2.5 Feilkilder  

De modellerte maksimalhastighetene vist i figur 4.13 gir et bilde av hvordan strømforholdene 

i området kan være om sommeren, mens figur 4.12 viser et simulert strømbilde fra fire dager i 

mai. Backscatterdataene er samlet inn på et ukjent tidspunkt og gjenspeiler en situasjon der 

sedimentene gjerne kan ha vært under påvirkning av et helt annet strømbilde. Dette er viktig å 

være klar over når strømdata skal sammenlignes med materiale fra andre kilder. 
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Figur 4.15: a) Landskap på Vesterålsbanken basert på storskalamorfologi: Strandflate (rød), banker (beige), 
fjorder (mørkeblå), havbunnsdaler (grønn), kontinentalskråning (turkis) og dyphavsslette (blå).  
b) Landskapsdeler: Mindre områder dominert av karakteristiske formelementer. GF: Gavlfjorden. 
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4.3 Landskap og landskapsdeler 

Figur 4.15a viser havbunnen utenfor Vesterålen inndelt i landskapskategorier basert på 

geomorfologiske kriterier, som beskrevet i kapittel 3.5. Seks ulike marine landskap er 

representert i området: Strandflate, banker, dyphavsslette, fjorder, havbunnsdaler og 

kontinentalskråning. Disse er større områder med enhetlig preg, og til sammen dekker de alt 

areal og oppfyller dermed forutsetningene gitt av Naturtyper i Norge (NiN) for å kartlegges på 

landskapsnivå (Halvorsen et al. 2008). Fire typer landskapsdeler er også kartlagt innenfor 

området: Sandbølgeområder, moreneområder, pløyesporområder og canyoner. Landskaps-

deler er mindre enheter som ikke er arealdekkende og som ofte forekommer innenfor 

bestemte landskapstyper, og de er vist i figur 4.15b. 

 

4.3.1 Havbunnssletter 

Tre av landskapskategoriene omfatter områder med lavt relativt relieff. To av disse, 

strandflate og banker, ligger på kontinentalsokkelen, den tredje er dyphavssletta som starter 

ved bunnen av kontinentalskråningen (figur 4.15a).  

 

Strandflaten er i denne sammenheng definert som kystnære områder med relativt relieff 

mindre enn 100 m per km2. I andre områder langs norskekysten ender strandflaten gjerne ved 

et havdyp på 40 m (Corner 2005), men langs Langøya har det vært nødvendig å sette 

dybdegrensen til 100 m for å få med hele den krystalline plattformen. Langs Andøya er en 40-

metersgrense benyttet, siden denne korresponderer bra med endringer i bunntopografien.  

 

Bankene Langnesgrunnen, Nordgrunnen og Eggagrunnen har et lavt relativt relieff 

(hovedsakelig < 25 m) og befinner seg på dyp mellom 40 og 150 m. Deres nordvestlige 
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grense utgjøres av eggakanten, og de skilles av trau som krysser sokkelen i SØ/NV-retning. 

Langnesgrunnen grenser mot strandflaten langs Andøya, mens kystparallelle trau skiller 

Nord- og Eggagrunnen fra Langøya. Lengst ut på Nordgrunnen og Langnesgrunnen 

forekommer moreneområder som dekker hhv. 60 og 50 km2 av bankearealet (figur 4.15b).  

 

Dyphavssletta utenfor Vesterålen ligger på dyp større enn 2300 m, og har et relativt relieff 

som for det meste er mellom 10 og 25 m. Sletta grenser til kontinentalskråningen, og det er en 

markert forskjell i gradient mellom disse to landskapstypene. 

 

4.3.2 Fjorder og havbunnsdaler  

De få områdene som kategoriseres som fjorder ligger alle innenfor krystallin grense og utgjør 

mye av Langøyas vestkyst (figur 4.15a). Fjorder er, ifølge NiN-standard, overfordypede 

havinnbuktninger med en markert terskel ved munningen (Erikstad et al. 2009). Siden indre 

del av Gavlfjorden kan anses å ha en terskel er den inkludert i kategorien, mens ytre del 

regnes som en havbunnsdal. 

 

Havbunnsdal-kategorien (marine valley) rommer alle trauene på Vesterålsbanken, både de 

kystparallelle og de som krysser sokkelen, i tillegg til ytre del av Gavlfjorden. 

Hovedkriteriene er et negativt relieff på minst 100 m i forhold til omliggende landskap 

(banker og strandflate) og fravær av terskel som kan begrense sirkulasjon (Thorsnes et al. 

innsendt). Store moreneområder (30-40 km2) forekommer også innefor denne landskapstypen, 

og andre landskapsdeler som er representert er sandbølge- og pløyesporområder (figur 4.15b). 

Disse er gjerne mindre, sandbølgeområdene 5-10 km2 og pløyesporområdene 3-20 km2. 
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4.3.3 Kontinentalskråning 

Kontinentalskråningen er området mellom eggakanten på rundt 150 meters dyp og 

dyphavssletta på 2300 m (figur 4.15a). I studieområdet er denne skråningen brattere enn de 

fleste andre steder langs norsk kontinentalsokkel, med en gradient på 4-5° (Laberg et al. 

2007). Fire store canyoner setter et sterkt preg på kontinentalsokkelens morfologi, og opptar 

til sammen 40 prosent av det totale arealet (figur 4.15b). 

 

 

4.4 Fiskeforekomster 

Et av de opprinnelige formålene med denne oppgaven var å sammenligne havbunnsmorfologi 

og sedimentfordeling i studieområdet med ulike typer biologiske data, for om mulig å kunne 

få klarhet i om det finnes en sammenheng mellom bunnforhold og fiskeforekomster. Biologi-

dataene jeg har hatt tilgang til har kommet fra svært forskjellige kilder: Systematiske 

forskningstokt, sporing av fartøy i aktivt fiske og intervjuer foretatt av lokale fiskarlag. I dette 

kapitlet presenteres resultatene fra de ulike kildene, sammen med en vurdering av kvalitet og 

relevans for problemstillingen. 

4.4.1 Toktdata 

Figur 4.16 viser stasjoner fra Havforskningsinstituttets årlige høsttokt mellom 1997 og 2007. 

På hver stasjon er det foretatt trålhal, og fangsten er blitt registrert i henhold til faste 

prosedyrer. Dette resulterer i en svært stor datamengde, men innenfor denne oppgaven er det 

hovedsakelig artsfordelingen som kan være interessant. Figur 4.17 viser fordelingen av 8 av 

de kommersielt viktigste bunnlevende artene i området (gruppert etter samlet fangstvekt) 

summert for hele perioden. Torskefiskene sei, hyse, torsk, øyepål og kolmule dominerer 

fangstene fullstendig, og bare sei alene utgjør over 70 prosent.  
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Figur 4.16: Fordeling av Havforskningsinstituttets høsttoktstasjoner i studieområdet mellom 1997 og 2007. 

 

 

 

Figur 4.17: Fordeling av de åtte hyppigst forekommende artene av kommersiell bunnfisk i studieområdet, 1997-
2007. 
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Siden det har vært et mål for datainnsamlingen under høsttoktene å oppsøke tilnærmet samme 

stasjoner fra år til år, er ikke datapunktene jevnt fordelt over studieområdet, som figur 4.16 

viser. Det er blant annet overrepresentasjon av områder på dyp større enn 100 m og områder 

nær eggakanten, og nesten ingen informasjon om selve bankeområdene. Dette gjør det 

vanskelig å trekke statistisk holdbare konklusjoner om forholdet mellom artsfordeling og 

bunnforhold. To tilnærminger er likevel forsøkt: Å trekke ut de stasjonene der antallet av en 

bestemt art i et trålhal er over gjennomsnittet for arten i alle trålhal for å se hvordan disse 

fordeler seg romlig, og å lage statistikk over artsfordeling innenfor bestemte områder utvalgt 

etter geomorfologiske kriterier. Siden ingen av de to tilnærmingene har gitt brukbare 

resultater ut ifra de dataene som er tilgjengelige, velger jeg å ikke gå videre med materialet til 

diskusjonen. 

 

 

Figur 4.18: Tetthet av satellittsporede fartøy under fiske på Vesterålsbanken, 2001-2007. 
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4.4.2 Sporingsdata 

Fra år 2000 har alle båter med største lengde over 24 m vært pålagt å ha satellittsporingsutstyr 

(VMS, se kapittel 3.2) om bord, og i 2008 ble regelen utvidet til å gjelde alle båter ned til og 

med 21 m (Fiskeridirektoratet 2009). Figur 4.18 viser Kernel-tettheten av sporede båter under 

fiske etter bunnfisk i perioden 2001-2007. Verdien for hver rastercelle er her bestemt på 

bakgrunn av tettheten av datapunkter innenfor en viss radius rundt cellen (Silverman 1986). 

Det er tydelig fra figuren at hovedtyngden av fiskeriaktivitet med større båter foregår langs 

eggakanten, der den konsentreres langs ytterkanten av bankeområdene.  

 

I forhold til formålet med denne oppgaven har sporingsdata dessverre liten nytteverdi. Mye av 

fisket i studieområdet foregår med båter under 24 m som ikke er underlagt sporings-

bestemmelser, og i tillegg utgjør trålere over 40 prosent av sporingsdatagrunnlaget. Det er 

ikke tillatt å drive fiske med bunntrål innenfor territorialgrensa på 12 nautiske mil fra land 

(Fiskeri-/kystdepartementet 2008), og dataene blir dermed gyldige bare for en liten del av 

studieområdet. Det er altså vanskelig å trekke andre konklusjoner enn at grunne områder nær 

eggakanten tydeligvis er de mest interessante for større fartøy.   

 

4.4.3 Intervjudata  

I 2005 ble fiskarlagene i Vesterålen forespurt om å samle medlemmenes erfaringer om 

oppvekst-/beiteområder, gytefelt og fiskeplasser for viktige fiskeslag. De mest fullstendige 

svarene kom fra Bø kommune, og figur 4.19 viser utvalgte resultater. Dessverre er arealet som 

dekkes veldig begrenset (bare kystnære områder i Bø kommune), bunnforholdene ut fra 

batymetri er tilnærmet like for alle rapporterte felt og backscatter finnes ikke for områder 

innenfor krystallin grense, der størstedelen av dataene kommer fra. Det er dermed lite 

grunnlag for å korrelere fiskeforekomster med bunntype.  
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I tillegg kommer at nøyaktighetsgraden i intervjudataene ikke er kjent. En mulig tilnærming 

kunne ellers ha vært å kjøre ulike overflateanalyser på batymetridataene i området for så å se 

etter sammenhenger mellom art og for eksempel relieff eller skråning, men dette vil 

sannsynligvis være meningsløst om utgangspunktet er upålitelige data i forhold til 

målestokken de anvendes i.  

 

 

 
Figur 4.19: Utvalgt informasjon (fiskeplasser) som illustrerer utstrekningen til intervjudatasettet fra Bø i 
Vesterålen. Legg merke til plassering innenfor krystallin grense og avstand fra tidligere omtalte områder av 
Vesterålsbanken (Sanden og Nordgrunnen). 
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4.4.4 Oppsummering 

De fiskerelaterte dataene jeg har hatt tilgang til har dessverre vist seg å være utilstrekkelige 

for å kunne trekke konklusjoner om forholdet mellom bunnforhold og fiskeforekomster på 

Vesterålsbanken, på grunn av dårlig eller ujevn geografisk dekning og/eller lav nøyaktighet. 

Om mer fullstendige intervjudata hadde eksistert fra for eksempel mitt nærstudieområde 

Sanden, eller andre områder der backscatter og videodata muliggjør kartlegging av 

sedimenttyper, ville jeg ha kunnet få fram et bedre bilde av hvor mye av kystfisket på 

Vesterålsbanken som kan forklares ved hjelp av geologi.  

 

Det er planer om å utvide sporingsbestemmelsene til å gjelde båter ned til 15 meters størrelse 

(Fiskeridirektoratet 2009), og koblet med fangstrapportering vil dette kunne føre til et bedre 

datagrunnlag for bankene i framtida. Det pågående MAREANO-arbeidet (www.mareano.no) 

resulterer også i mer heldekkende bunntypekart som vil kunne korreleres med data som 

allerede finnes.  
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5: Diskusjon 

5.1 Formelementenes relative alder 

Formelementene som er blitt beskrevet fra nærstudieområdet på Vesterålsbanken (figur 1.3 og 

4.1) viser stor variasjon i form, utbredelse og genese. Ut ifra hvordan de ulike elementene står 

i forhold til hverandre og hvilket opphav de antas å ha lar det seg gjøre å anslå en relativ 

kronologi for de geomorfologiske prosessene som har virket i området. Relevant for 

diskusjonen er en oversikt over hvordan globalt havnivå har endret seg siden siste istids 

maksimum, og figur 5.1 er en havnivåkurve fra Fairbanks (1989) som viser 120 meters 

eustatisk økning i havnivå i løpet av de siste 18 000 14C-år. Siden den isostatiske 

komponenten ikke antas å være så stor i studieområdet (Møller 1989) kan Fairbanks-kurven 

brukes som en tilnærming til relativt havnivå gjennom deglasiasjonen. 

 
 

 Figur 5.1: Havnivåkurve fra Fairbanks (1989) basert på endringer i relativt havnivå i et ikke-glasiert område. 
Tidsskalaen er i 14C-år. 

 

 64



5.1.1 Glasiale lineasjoner 
 

De glasiale lineasjonene som er påvist (figur 4.2) ligger under elementer som pløyespor, 

morenebanker og De Geer-morener, og det er derfor naturlig å tolke lineasjonene som de 

eldste av de beskrevne landformene. I en lang rekke studier er det vist en klar sammenheng 

mellom forekomsten av lineasjoner med lengde/breddeforhold større enn 10:1 og 

hurtigstrømmende is i form av isstrøm eller surge (blant annet Canals et al. 2000; Clark 1993; 

Ottesen et al. 2005; Shipp et al. 1999; Stokes & Clark 2002). Om lineasjonene i studieområdet 

er dannet subglasialt i forbindelse med rask isbevegelse i retning eggakanten, plasserer dette 

dem i en periode med maksimal glasiasjon, det vil si at fronten til den fennoskandiske 

innlandsisen har nådd helt ut til eggakanten. Dette har nok skjedd flere ganger i løpet av siste 

istid (Dahlgren & Vorren 2003; Vorren & Plassen 2002), og uten absolutt datering lar det seg 

ikke gjøre å trekke konklusjoner med hensyn til i hvilken maksimal glasiasjons-periode 

isdynamikken har ført til dannelsen av glasiale lineasjoner. Generelt antas utbredelsen av det 

fennoskandiske isdekket å ha vært størst i sen-Weichsel, 25 000-15 000 år før nåtid (Svendsen 

et al. 2004), og siden større istykkelse vil kunne øke sannsynligheten for erosjon relatert til 

høyere basal temperatur (Benn & Evans 1998) kan man tenke seg at forholdene for dannelse 

av glasiale lineasjoner kan ha vært best i denne perioden, men dette blir bare spekulasjoner.  

 

Forholdet mellom de tre gruppene av glasiale lineasjoner (figur 4.2a) gir ingen indikasjoner 

om hvorvidt de ble dannet samtidig. Det er ikke usannsynlig at i det minste de to innerste 

gruppene (1 og 2) er samtidige, og at de er resultatet av konvergens mellom is som drenerte 

nordover fra Prestfjorden og vestover fra Gavlfjorden (Stokes & Clark 1999), og lineasjonene 

ved eggakanten (gruppe 3) kan også gjerne ha vært en del av samme system. Forekomsten av 

morenebanker over lineasjonene ved eggakanten (figur 4.2b) viser imidlertid at det har vært is 
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i trauet også etter at de ytterste lineasjonene ble dannet, og dette utelukker jo ikke at de 

innerste gruppene kan tilhøre en yngre generasjon.  

 

5.1.2 Morenebanker 

Hvis tolkningen av de undulerende ryggformene ved eggakanten (figur 4.3a) er korrekt og de 

er morenebanker dannet i forbindelse med grunningslinja til et isdekke, plasserer dette også 

disse formelementene i en periode med maksimal glasiasjon. Siden dannelsen av 

morenebankene imidlertid har modifisert glasiale lineasjoner i samme område (figur 4.2b), må 

bankene være yngre enn disse.  

 

En eventuell innbyrdes aldersforskjell mellom morenebankene lar det seg ikke gjøre å si noe 

sikkert om. En trolig forklaring er at de ytre ryggene er eldst, og at grunningslinja har flyttet 

seg innover fra eggakanten i takt med eustatisk havnivåøkning eller at isdekket har blitt 

tynnere, men andre scenarioer kan ikke utelukkes. En bre som er frosset fast til underlaget vil 

ikke ha noen videre eroderende effekt (Benn & Evans 1998; Landvik et al. 2005; Miller et al. 

2002), og hvis havnivå og/eller istykkelse fluktuerer slik at grunningslinja migrerer fram og 

tilbake (Ottesen & Dowdeswell under publisering) vil dermed ikke nødvendigvis eldre 

morener forsvinne selv om nye avsettes lenger ut.  

 

5.1.3 Isfjellpløyespor 

Sporene etter isfjell ved eggakanten (figur 4.4a, gruppe 1) må helt klart være yngre enn de 

glasiale lineasjonene i området, både fordi de kutter disse og fordi pløyespor per definisjon er 

glasimarine formelementer som ikke vil dannes i et område før breen har trukket seg tilbake 
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fra det. De beskjedne dimensjonene til pløyesporene i studieområdet gjør at det er usannsynlig 

at de ville ha overlevd å dekkes av breen, i alle fall hvis denne var erosiv. 

 

Ut ifra at morenebanker og pløyespor ikke overlapper (figur 4.4a og b) er det mulig at de er 

samtidige formelementer. Hvis bankene gjenspeiler posisjonen til brefronten ser det ut til å ha 

eksistert en kalvingsbukt i traumunningen, slik at isfjell har kunnet drive inn over sokkelen 

her. Alternativt kan det selvsagt være tilfeldig at pløyesporene forekommer akkurat der det 

ikke er morenebanker, eller de kan til og med være dannet på et tidligere tidspunkt, før 

breframstøtet som resulterte i morenebankedannelsen.  

 

Den tversgående ryggen lenger inn i trauet ligger innenfor morenebanke-sonen, og 

isfjellpløyesporene på toppen av den (figur 4.4a, gruppe 2) vil derfor sannsynligvis være 

yngre enn morenebankene. Med den noe utviskede karakteren pløyesporene i gruppe 2 har 

(figur 4.4b), kunne det kanskje tenkes at de kan ha vært utsatt for noe breerosjon, men en mer 

nærliggende forklaring er at de to gruppene befinner seg i områder med ulik strømpåvirkning. 

Figur 4.13 viser en sterkere modellert maksimal bunnstrøm ved pløyesporgruppe 2 (som 

ligger på 100 meters dyp) enn ved gruppe 1 (på 150 meters dyp) og forskjellen i strømerosjon 

dette sannsynligvis medfører kan være årsaken til at gruppene har ulikt preg. At de 

forekommer innenfor to forskjellige dybdeintervaller kan også indikere at gruppe 2 har blitt 

dannet ved et høyere havnivå og derfor er yngre enn gruppe 1.  

 

5.1.4 De Geer-morener 

I litteraturen knyttes De Geer-morener til relativt langsom og jevn tilbaketrekking av en 

brefront (blant annet Dowdeswell et al. 2008; Linden & Møller 2005; Todd et al. 2007). Siden 

morenene i studieområdet ikke viser noen tegn til å ha blitt modifisert av avanserende is (figur 
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4.5a og b), og siden retningsorientering og avstand innad i hver av de to gruppene er enhetlig 

er det overveiende sannsynlig at de representerer isens endelige retrett fra sokkelen. Todd et al 

(2007) beskriver en situasjon der flere generasjoner av De Geer-morener med ulik orientering 

overlapper hverandre, og tolker det som et bevis på et nytt breframstøt, men noe slikt ser ikke 

ut til å ha forekommet i nærstudieområdet. 

 

De dypeste morenene i gruppe 1 befinner seg på rundt 175 m, og isfjell som kalvet fra denne 

brefronten under tilbaketrekningen har måttet passere den tversgående ryggen som danner en 

terskel med dybde på 100-150 m (figur 4.5a). Sannsynligheten er stor for at større isfjell kan 

ha gått på grunn her, og kanskje er det disse som har etterlatt sporene som utgjør pløye-

sporgruppe 2 (figur 4.4a, se kapittel 5.1.3). Med et lavere havnivå vil terskelen ha vært 

betydelig grunnere enn i dag, så isfjellene som har vært opphav til pløyesporene trenger ikke å 

ha vært veldig store. 

 

Kan de to morenegruppene være samtidige? For at De Geer-morener skal avsettes er det 

ifølge mange forfattere (blant andre Cofaigh et al. 2002; Larsen et al. 1991; Linden & Møller 

2005; Ottesen et al. 2008a) påkrevd med en viss istransport i retning brefronten sånn at 

materiale skyves opp ved grunningslinja. Hvis isbevegelsen stagnerer under tilbaketrekking, 

vil en brefront kalve til den står på land uten å etterlate seg transversale morener på 

havbunnen (Benn & Evans 1998; Dowdeswell et al. 2008). Når det likevel finnes slike 

morener i begge trauene i studieområdet, og de har en retningsorientering som tilsvarer 

isbevegelser som avviker 90 grader fra hverandre, ville det ha måttet forutsette en dramatisk 

divergens av isstrømningen i området hvis det skulle stemme. Kanskje er det slik det har 

forholdt seg, men en mer sannsynlig forklaring kan være å finne i de to trauenes 

lengdeprofiler.  
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Figur 5.2: a) De Geer-morenenes plassering i Sanden og i den kystparallelle renna sørøst for Nordgrunnen. b) 
Dybdeprofil mellom punktene 1 og 2 i a, fra eggakanten mellom Nord- og Langnesgrunnen, gjennom Sanden og 
til ytre del av Prestfjorden (Pf). Morener forekommer i hele andre halvdel av profilet. c) Dybdeprofil mellom 
punktene 3 og 4 i a, fra eggakanten sørvest for Nordgrunnen, gjennom Hola og opp den kystparallelle renna. 
Morener opptrer bare de siste 5-10 km av profilet. 
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De Geer-gruppe 1 befinner seg i et betydelig overfordypet trau (Sanden) som skjærer gjennom 

bankeområdet fra kyst til eggakant, og som har en terskel på 100 meters dyp som blokkerer 

nesten hele traubredden (figur 5.2a og b). De Geer-gruppe 2 befinner seg i ei kystparallell 

renne som går over i Hola, trauet sørvest for Nordgrunnen, uten noen 100-metersterskel (figur 

5.2a og c). Da isen på kontinentalsokkelen begynte å trekke seg tilbake under deglasiasjonen 

kan altså brefronten i Sanden ha hatt et forankringspunkt (pinning point) på terskelen langt ute 

i trauet, mens det ikke har vært noe som hindret tilbakekalvinga av brefronten i Hola og 

videre nordøstover i renna langs kysten.  

 

De øverste moreneryggene i gruppe 2 befinner seg på nettopp 100 m, den samme dybden som 

terskelen i Sanden-trauet. Først etter å ha trukket seg helt tilbake hit har brefronten stått på 

samme nivå som fronten i Sanden. Ved videre havnivåøkning (figur 5.1) eller reduksjon i 

istilførselen har Sanden-fronten måttet begynne retretten, og først da kunne De Geer-

morenene i gruppe 1 avsettes.  

 

5.1.5 Prosesser som er aktive i dag 

Etter deglasiasjonen ser det ut til å hovedsakelig være strømrelaterte prosesser som har 

etterlatt seg dominerende formelementer i studieområdet. De store strømfurene på 

Nordgrunnen og de små på Nordgrunnen og nordvest for Langnesgrunnen (figur 4.6) kan ha 

oppstått på forskjellig tidspunkt, med de mindre formene som de yngste, men uten grundigere 

kjennskap til strømforholdene gjennom hele året blir dette bare spekulasjon. Sandbølgene i 

Sanden (figur 4.8) er heller ikke nødvendigvis fullstendig nåtidige, hvis det kreves ekstrem 

strømstyrke for å danne dem og slik styrke bare inntreffer med lange mellomrom, men 

prosessen med erosjon av bankene og transport av sand til mindre strømsterke områder 

foregår kontinuerlig. 
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Bilder fra bankene viser tydelig at selv om havbunnsoverflaten består av materiale som er for 

grovt til å transporteres med strømmen er dette ofte bare et tynt dekke (lag deposit). Der 

dekket brytes av ulike årsaker, ofte menneskeskapte som for eksempel tråldører som slepes 

langs havbunnen, kommer nytt finmateriale fram og blir tilgjengelig for transport. En mer 

kontinuerlig prosess er bioturbasjonen som foregår overalt hvor dyr graver seg ned under det 

grove dekket og bidrar til å frakte finere sedimentfraksjoner opp til overflata. Slik tilføres 

sand og finere sedimenter til vannmassene, og avsettes så fort strømmen avtar tilstrekkelig.  

 

De ulike formelementene ved eggakanten, slik de kommer fram i batymetrien (figur 1.3 og 

4.1), ser knapt ut til å ha noen relevans for fordelingen av sand og grusholdig sand i 

strømparallelle lineasjoner som er meget fremtredende fra backscatter (figur 4.11 og 4.12). 

Lineasjonene er heller ikke synlige ut fra batymetridata. Denne eiendommelige situasjonen 

kan kanskje skyldes den ulike horisontale oppløsningen til datasettene (5 m for backscatter, 

25 for batymetri) og at sedimentfordelingen i området varierer mye over korte avstander, noe 

som kan forekomme der bunntopografien er ujevn med forekomst av større materiale som 

transportert sand kan akkumuleres i le av. Uansett må det regnes som overveiende sannsynlig 

at lineasjonene av finmateriale er relatert til strømretning og -styrke, og kanskje er disse de 

yngste ”formelementene” i studieområdet.  
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5.2 Isens dynamikk i studieområdet 

Basert på nærstudieområdets morfologi er det mulig å trekke noen slutninger om hvordan 

isdynamikken på Vesterålsbanken kan ha vært under siste istids maksimum og gjennom 

deglasiasjonen. 

5.2.1 Maksimal glasiasjon 

Ottesen et al (2005) har foreslått en rekonstruksjon av storskala-glasialdynamikken for den 

delen av innlandsisen som dekket Nordland og Sør-Troms, der det aller meste av isen 

dreneres av isstrømmer i Vestfjorden/Trænadjupet og Andfjorden (figur 2.2). Forfatterne 

plasserer hovedisskillene på langs av Lofotodden og av Andøya, og områdene som ligger vest 

for disse isskillene (inkludert hele sokkelen utenfor Lofoten og Vesterålen) antas å ha vært 

dekket av en passiv isdom (ice dome). Her antyder de mulige strømningslinjer som stemmer 

overens med generell batymetri.  

 

Ved å studere landformene på havbunnen i detalj slik det er blitt gjort i denne oppgaven blir 

det klart at dynamikken i den ”passive” isen på Vesteråls-sokkelen har vært mer kompleks 

enn man tidligere har hatt grunnlag for å si noe om. De konvergerende glasiale lineasjonene i 

trauet Sanden (figur 4.2) er klare indikasjoner på en konsentrasjon av isbevegelsen i området, 

og det ser ut til at isen som må ha drenert nordover ut Gavlfjorden (figur 1.2) har blitt avbøyd 

mot vest. Årsaken til retningsendringen, som både har vært brå og har innebåret at isen måtte 

krysse en svært grunn terskel av krystallint grunnfjell, kan ha vært at isen på Langnesgrunnen 

har vært fastfrosset (cold-based) og immobil. Dette forholdet er kjent fra andre sokkelområder 

(Andreassen et al. 2008; Ottesen et al. 2005), riktignok i en helt annen størrelsesorden. Figur 

5.3 er en modifisering av en liten del av det store bildet til Ottesen et al (2005), på bakgrunn 

av det som jeg her er kommet fram til. 
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Figur 5.3: Modifisering av et utsnitt av figur 2.2, fra Ottesen et al (2005). Røde piler er oppdaterte 
strømningslinjer i isen på Vesterålsbanken, rødt kryss markerer tidligere angitt strømningslinje som det ikke 
finnes belegg for i de nye observasjonene fra området. For øvrig tegnforklaring, se figur 2.2. 

 

Forholdet mellom formelementene ytterst i trauet (figur 4.2b), der det ser ut til å finnes et sett 

eldre, morenebankelignende ryggformer under de glasiale lineasjonene, som igjen er blitt 

modifisert av nye morenebanker, er svært interessant i forbindelse med dynamikken i området 

under maksimal glasiasjon. Både morener og lineasjoner viser at isen må ha nådd eggakanten, 

men morenene er dannet ved en relativt stillestående brefront og lineasjonene under 

hurtigstrømmende is. Hvis tolkningen av formelementene er korrekt må det altså ha vært 

dynamikkveksling i området minst to ganger: Fra passiv is til hurtigstrømmende is og tilbake 

til passiv is igjen. Lignende skifter er beskrevet blant annet av Retzlaff og Bentley (1993), 

Price et al (2001) og Bougamont et al (2003), som viser at selv store isstrømmer i Antarktis 

kan veksle mellom aktive og inaktive faser over relativt kort tid, og av Stokes et al (2008) 
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som rapporterer om Rogen-morener avsatt direkte over MSGL. Det er altså ikke gitt at den 

konsentrerte istransporten ut gjennom trauet foregikk helt til deglasiasjonen begynte. 

 

5.2.2 Deglasiasjon 

Trauene 

Innenfor nærstudieområdet er det sannsynlig at deglasiasjonen skjedde raskest i trauene. Når 

havnivået heves vil de fleste breer respondere ved at grunningslinja justeres innover til ny 

balanse er oppnådd, og hvis breens massebalanse i tillegg endres slik at det tilføres mindre is 

til brefronten kan heving av havnivå føre til en rask tilbaketrekning: Brefronten kalver tilbake 

helt til den når en posisjon der ei ny stabil grunningslinje kan etableres (Dowdeswell et al. 

2008). Når globalt havnivå heves dramatisk som følge av verdensomspennende deglasiasjon 

(Fairbanks 1989, figur 5.1), fører det til at isen på kontinentalsokkelen vil forsvinne tidlig. 

 

En modell for tilbaketrekking av is fra trauene ble presentert i kapittel 5.1.4. Det virker 

sannsynlig at den tversgående ryggen i Sanden-trauet (figur 5.2) kan ha fungert som en terskel 

(pinning point) der brefronten har kunnet stabiliseres helt til havet hadde steget til et kritisk 

nivå, mens isen i Hola har kalvet tilbake uhindret. I denne perioden må noe av isen ha drenert 

sørvestover langs den kystparallelle renna, der dannelsen av De Geer-morener ikke kan ha 

begynt før etter at grunningslinja hadde stabilisert seg noe og tilbaketrekningen ikke gikk så 

raskt lenger (Ottesen et al. 2008b). Senere har brefronten i Sanden begynt retretten, og siden 

de øverste De Geer-morenene kan sees i munningen av Prestfjorden (figur 4.5a) har det nok 

vært en viss istilførsel herfra også under deglasiasjonen.  

 

Hvor fort har isen forsvunnet fra Sanden? Den meget jevne avstanden mellom De Geer-

morenene i bunnen av trauet (figur 4.5b) kan tyde på en syklisitet i morenedannelsen, eller i 
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det minste at tilbaketrekningen har vært konstant mellom hver gang en rygg blir avsatt. 

Ottesen og Dowdeswell (2006) har kartlagt en fjordbunn på Svalbard der en ny rygg har blitt 

dannet hver vinter, antakelig fordi sjøis har forhindret kalving fra brefronten, men andre 

studier antyder at det ikke nødvendigvis er snakk om en årlig syklus (Linden & Møller 2005). 

Hvis hver rygg i gruppe 1 skal representere ett år vil det si at grunningslinja har flyttet seg fra 

den tversgående ryggen til lengst inn i trauet (der morenene blir mindre jevnt fordelt og 

indikerer en oppbremsing av tilbaketrekkinga) på rundt 20 år. Dette tilsvarer 500-600 m i året, 

noe som kan virke som en meget høy hastighet sammenlignet med den anslåtte 

gjennomsnittstilbaketrekningshastigheten til isstrømmen i Andfjorden (figur 1.1) på 310 m i 

året de første 200 år av deglasiasjonen (Vorren & Plassen 2002), men som kanskje ikke er helt 

usannsynlig hvis breen ble svært ustabil etter å ha mistet forankringen i terskelen.  

 

Bankene 

Mens deglasiasjonsprosessen på Vesterålsbanken kan spores svært detaljert i trauene der det 

ble dannet De Geer-morener, er situasjonen en annen oppe på bankene. Laberg et al (2007) 

tolker parallelle ryggformer ved eggakanten vest for Bleiksdjupet (figur 5.4) som mulige De 

Geer-morener tilknyttet en tilbaketrekkingsfase, men prøver ikke å tidfeste denne. De 

parallelle ryggene som Laberg et al omtaler ser ut til å kanskje kunne henge sammen med og 

utgjøre fortsettelsen av morenebankene jeg har beskrevet fra kanten av Langnesgrunnen (figur 

4.3), men ingen av disse elementene forekommer grunnere enn 80 m. Ut fra batymetri alene 

er det ikke mulig å si om verken morenebanker eller eventuelle De Geer-morener (Laberg et 

al. 2007) noen gang har hatt en større utstrekning som kan ha gjenspeilet brefrontens posisjon 

under retretten fra banken.  
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Etter deglasiasjonen av trauene må isen på Nordgrunnen (figur 1.2) ha blitt liggende helt 

isolert. Uten massetilførsel fra annet enn nedbør og med en helt flat bunntopografi vil den ha 

vært svært sårbar for fortsatt havnivåheving, og sannsynligheten er stor for at den forsvant 

kort etter at havet hadde nådd opp til det som i dag er bankeoverflaten. På Langnesgrunnen 

kan det ha vært kontakt og istilførsel fra øst, men siden deglasiasjonen antas å ha skjedd svært 

tidlig for store deler av Andøya (Alm 1993; Vorren et al. 1988; Vorren & Plassen 2002) kan 

et tilsvarende scenario godt tenkes her.  

 

 

 

 
Figur 5.4: Langnesgrunnen, Bleiksdjupet og Nord-Andøya. I svart firkant: Parallelle rygger tolket av Laberg et 
al (2007) som mulige De Geer-morener av ukjent alder. Rødt: Morenebanker kartlagt i denne oppgaven. Hvit 
linje: Brefrontens posisjon ved siste istids maksimum (LGM) hvis både morenebanker og parallelle rygger er 
formelementer som har blitt dannet under LGM. Brefrontens posisjon på og nord for Andøya er hentet fra 
Vorren og Plassen (2002), og forenklet over Andøya.  
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5.3 Kronologi og korrelasjon 

Uten tilgang til sedimentkjerneprøver som kan analyseres med hensyn til stratigrafi og 

organisk materiale er det umulig å bestemme absolutt alder på formelementene i 

studieområdet med sikkerhet. For å likevel prøve å finne fram til en sannsynlig kronologi tar 

jeg utgangspunkt i absolutte dateringer fra Andfjorden 40 km lenger øst (figur 1.1), der 

Vorren og Plassen (2002) har presentert en oversikt over deglasiasjonshistorie og paleoklima i 

perioden mellom 22 000 og 9 500 14C-år før nåtid (tilsvarende 26 000-11 000 kalibrerte år, 

Stuiver et al. 1998). Havbunnen i Andfjorden viser klare morfologiske tegn på isstrøm-

aktivitet (Ottesen et al. 2008b), og området er dermed ikke nødvendigvis direkte 

sammenlignbart med Vesterålsbanken der isen for det meste har vært passiv, men generelle 

dynamiske trender (som breframstøt og tilbaketrekning forårsaket av klimatiske forhold) kan 

antas å ha vært mer eller mindre de samme. 

 

 

5.3.1 Isens maksimale utbredelse  

I Andfjorden er moreneavsetninger ved eggakanten (kalt Egga-I i overensstemmelse med 

terminologien til Andersen 1968) gitt en minimumsalder på 22 000 14C-år. Etter en periode 

med tilbaketrekking har et nytt stort breframstøt (Egga-II) nådd eggakanten og ikke trukket 

seg tilbake før rundt 14 600 14C-år før nåtid, noe som representerer starten på deglasiasjonen. 

Innefor det samme tidsrommet skal områder nord på Andøya ha vært isfrie (Alm 1993), og 

dette kan ha relevans for dateringen av formelementene nord på Langnesgrunnen (figur 5.4): 

Hvis alle morenebankene og ryggene beskrevet av Laberg et al (2007) er en del av Egga-I 

eller II vil dette innebære at brefronten må ha beskrevet en stor bue rundt Bleiksdjupet. På den 

annen side er det ingen tydelige tegn etter morenerygger som krysser banken i øst/vest-
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retning, noe man kanskje kunne forvente om bare den sørvestlige delen av morenebankene på 

Langnesgrunnen skulle ha vært synkrone med Egga-I/II og formelementene lenger mot 

nordøst stammer fra en tidligere brefrontposisjon. Eventuelle morener trenger imidlertid ikke 

å ha vært særlig store, både siden isen neppe har vært særlig dynamisk og siden 

sedimenttilførselen til området kan ha vært beskjeden hvis det har eksistert et isskille langs 

Andøya (Ottesen et al. 2005, figur 2.2). Hvis bankekryssende morener noen gang har blitt 

avsatt, kan de ha forsvunnet i ettertid. 

 

Det kan spekuleres i om morenebankene tilhører forskjellige generasjoner og at bare for 

eksempel den innerste og muligens yngste kan korreleres til Egga-I/II i Andfjorden. Et 

alternativ til dette er at det ikke har vært is på Langnesgrunnen i dette tidsrommet, noe som 

medfører at de fleste glasiale formelementer i studieområdet må være eldre enn Egga-I.  

 

 

5.3.2 Deglasiasjon 

En rekke observasjoner fra bl.a. Norske- og Grønlandshavet tidfester deglasiasjonen etter siste 

istids maksimum til mellom 16 000 og 13 000 14C-år før nåtid (for eksempel Hebbeln et al. 

1994; Koc & Jansen 1994; Stein et al. 1994), og Vorren og Plassen (2002) tilskriver dette 

økende temperatur i atmosfæren som følge av økt solinnstråling. På Andøya er det funnet 

bevis på et mildere klima mellom 16 000 og 15 000 14C-år før nåtid (Alm 1993; Vorren et al. 

1988), og brefronten i Andfjorden trakk seg tilbake 62 km på rundt 200 år.  

 

Rundt 15 000 14C-år før nåtid er nok også en sannsynlig tidsangivelse for starten på 

deglasiasjonen av Vesterålsbanken. Det globale havnivået var begynt å stige (Fairbanks 1989, 

figur 5.1), noe som vil ha påvirket stabiliteten til isen på sokkelen, spesielt i de lavestliggende 
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områdene. Mangelen på De Geer-morener i Hola og i mesteparten av den kystparallelle renna 

kan tyde på hurtig tilbaketrekning (Ottesen et al. 2008b), og kanskje har brefronten her 

stabilisert seg først ved et relativt havnivå på rundt 100 m under dagens. Gitt en ikke videre 

stor glasi-isostatisk komponent (< 10 m) kan dette ha skjedd omkring 14 000 14C-år før nåtid 

(figur 5.1). Omtrent samtidig vil isen i Sanden-trauet ha sluppet terskelen og begynt å kalve 

hurtig tilbake. På bankene kan rester av is ha blitt liggende isolert til havnivået nådde høyden 

på bankeoverflata, noe som sannsynligvis vil ha skjedd rundt 12 000 14C-år før nåtid.  

 

 

5.3.3 Oppsummering 

Tabell 1 er en oversikt over de av formelementene i studieområdet som antas å ha blitt dannet 

i forbindelse med istid eller deglasiasjon, og et forslag til aldersbestemmelse av dem. I 

Andfjorden (figur 1.1) er det vist at brefronten har nådd helt ut til eggakanten både ved  

>22 000 og >14 600 14C-år før nåtid, og at det i tillegg har vært et mindre framstøt mellom 

disse to (Vorren & Plassen 2002), men det er ikke grunnlag for å skille separate breframstøt 

på Vesterålsbanken ut fra tilgjengelige data. Minimumsalder på landformer relatert til breens 

maksimale utbredelse blir dermed 15 000 14C-år før nåtid, som er den foreslåtte starten på 

deglasiasjonen.  

 

Det bør nevnes at det i eldre litteratur (Andersen 1975) riktignok har blitt hevdet at det skal 

finnes en separat Egga-II-morene omkring 20 km innefor eggakanten på Vesterålsbanken. Ut 

ifra de batymetridata jeg har hatt tilgang til har jeg ikke kunnet finne noe som tilsvarer denne 

morenen, og jeg vil derfor fastholde at det ikke er grunnlag for å tro noe annet enn at 

brefronten kan ha stått helt ute ved eggakanten idet deglasiasjonen begynte.  
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Isen på Vesterålsbanken antas å ha reagert raskt på stigende havnivå siden istykkelsen 

sannsynligvis ikke har vært særlig stor (Corner 2005; Paasche et al. 2006) og siden området 

vest for isskillet (Ottesen et al. 2005, figur 2.2) ikke kan ha fått tilførsel av is fra hoveddelen 

av den fennoskandiske innlandsisen i øst. Vorren og Plassen (2002) påviser flere små 

breframstøt etter 14 000 14C-år før nåtid, men ingen av disse kommer nærmere eggakanten 

enn 80 km, og det er nok ikke sannsynlig at tilsvarende framstøt skal kunne ha nådd ut på 

sokkelen utenfor Vesterålen.  

 

 

Tabell 1: Forslag til aldersbestemmelse av formelementer 

Formelement Kalibrert alder (år) 14C-alder (år) Dannet under: 

Glasiale lineasjoner > 18 000 > 15 000 Maksimal glasiasjon 

Morenebanker > 18 000 > 15 000 Maksimal glasiasjon 

Pløyesporgruppe 1 > 18 000? > 15 000? Maksimal glasiasjon? 

De Geer-gruppe 2 18 000 - 17 000 15 000 - 14 000 Deglasiasjon 

De Geer-gruppe 1 17 000 14 000 Deglasiasjon 

Pløyesporgruppe 2 ≤ 17 000 ≤ 14 000 Deglasiasjon 
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6: Konklusjon 

Denne masteroppgaven har tatt utgangspunkt i detaljerte batymetri- og backscatterdata fra 

Vesterålsbanken, kontinentalsokkelen utenfor Vesterålen i Nordland (figur 1.1). Dette er et 

område som har ligget utenfor de store isstrømmene som har drenert den fennoskandiske 

innlandsisen (Ottesen et al. 2005), og formelementer som vitner om isdynamikk under 

maksimal glasiasjon og isens tilbaketrekking fra sokkelen har hittil ikke vært beskrevet herfra. 

Vesterålsbanken er også interessant siden fiskebestandene der danner grunnlag for en 

betydelig fiskerinæring i Vesterålen, og detaljkartlegging av bunnforhold kan bidra til større 

forståelse om hva som påvirker fordelingen av fisk og bunnlevende organismer i området.  

 

De følgende punktene oppsummerer det som er blitt gjort i oppgaven. 

 

• Basert på storskalamorfologi og på detaljstudier av et mindre område (figur 1.3) er det 

foreslått en enkel modell for isbevegelsen på deler av Vesterålsbanken i perioder der 

brefronten har nådd fram til eggakanten og under deglasiasjonen:  

 

o Ved maksimal glasiasjon har is som har drenert ut Gavlfjorden (figur 1.2) blitt 

avbøyd mot vest og møtt hurtigstrømmende is fra Prestfjorden, og isbevegelsen 

mot sokkelen har blitt konsentrert i trauet Sanden mens isen på bankene 

Nordgrunnen og Langnesgrunnen har vært lite dynamisk og muligens 

fastfrosset til underlaget. Situasjonen har ikke vært konstant, og den 

hurtigstrømmende isen kan ha stoppet opp og begynt på ny flere ganger. 

 

o Under deglasiasjonen har det vært en markert forskjell i isens tilbaketrekking 

fra Sanden og fra Hola, som er et dypere trau lenger sør (figur 1.2), siden 
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Sanden har en terskel der brefronten har kunnet stabilisere seg til havnivået ble 

for høyt. Tilbaketrekningen fra terskelen kan ha skjedd svært fort, og Sanden 

kan ha blitt isfri i løpet av 20 år. På bankene har isen blitt liggende isolert til 

det stigende havnivået har nådd bankeoverflaten, og etter det har den 

forsvunnet raskt. 

  

• Backscatter og videoobservasjoner av sedimenter har blitt brukt til å lage et kart over 

sedimentfordelingen i et mindre område på Vesterålsbanken (figur 4.11). Det antas at 

sedimentfordeling har en klar sammenheng med lokale strømforhold, og modeller av 

gjennomsnittlig og maksimal bunnstrøm viser ganske riktig et samsvar med 

utbredelsen av de ulike sedimenttypene (figur 4.12 og 4.13). 

 

• Hele Vesterålsbanken er blitt delt inn i ulike typer landskap etter mal fra Naturtyper i 

Norge (NiN). Innenfor landskapene er flere forskjellige landskapsdeler kartlagt. 

 

• Fiskerirelaterte data fra flere kilder er blitt vurdert for om mulig å kunne trekke 

konklusjoner om ulike arters forhold til bunntyper, representert ved sedimentfordeling 

eller kartlagte landskaper og landskapsdeler. Dessverre har begrensninger med hensyn 

til ujevn fordeling av datapunkter, dårlig oppløsning, data som ikke er representative 

for fisket, lav pålitelighet eller manglende overlapping mellom områder med 

geologiske og områder med biologiske data gjort det vanskelig å komme fram til 

brukbare resultater her, og temaet er derfor ikke tatt med i diskusjonen. Det er likevel 

håp om at videre arbeid, for eksempel gjennom MAREANO-prosjektet, vil kunne gi 

svar på spørsmålet om hvilken rolle geologien egentlig spiller for fiskeriene på 

Vesterålsbanken.  
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