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Avant-propos

Cette thése, co-dirigée par Gilbert Boillot, Jean-
Pierre Brun et Jacques Girardeau, est le fruit d'une
collaboration entre le Groupe d'Etude de la Marge
Continentale et de 1'Océan de I'Observatoire
Océanologique de Villefranche-sur-Mer (U niversité Pierre
et Marie Curie) dirigé par Jean Mascle, et du Laboratoire
de Tectonique de I'Université de Rennes 1 dirigé par
Jean-Pierre Brun. Elle s’est déroulée au Laboratoire de
Pétrologie Physique de I'Université Paris 7 dirigé par
Jean-Claude Mercier. Elle a été partiellement réalisée grace
d une bourse du Ministére de la Recherche et de la
Technologie. Les travaux de terrain et de laboratoire ont
été financés par diverses ATP dont GGO (J.G.) et DBT
(Rifts et Dorsales) (GB. et J.G.).
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INTRODUCTION GENERALE

La découverte récente de roches mantelliques a l'affleurement en pied de marge
continentale passive, a la limite entre la croite continentale amincie et la croiite océanique,
a remis en question la conception classiquement admise selon laquelle I'accrétion
océanique commence aussitot apres la rupture de la crofite continentale amincie pendant le
rifting. Ceci implique en effet la juxtaposition, en pied de marge, de la croiite océanique
nouvellement formée issue de la fusion partielle du manteau ascendant, et de la crofite
continentale amincie de la marge. L'affleurement du manteau & l'axe de paléo-rifts
continentaux a la fin du rifting ou en début de drifting a intrigué la communauté
scientifique, qui a cherché & comprendre les mécanismes reponsables de cette remontée
associ€e a l'extension lithosphérique. De nombreuses questions se sont alors posées
quant a l'origine et a 1'évolution de ces roches mantelliques. Représentent-elles du
matériel asthénosphérique remonté diapiriquement vers la surface, ou du matériel
lithosphérique qui aurait ét€ remonté passivement lors de 1'étirement lithosphérique ?
Quels sont les mécanismes mis en jeu pendant 1'étirement de 1a lithosphére susceptibles
d'expliquer la remontée des péridotites et la structure des marges continentales passives ?
Quelle relation existe-t-il entre les systémes de blocs basculés caractéristiques de ce type
de marge et la cinématique de la déformation des péridotites ? La principale difficulté pour
aborder ces problémes est diie au fait que les données disponibles dans les niveaux
profonds des rifts et des marges passives sont, a 'heure actuelle, peu nombreuses. Pour
tenter d'apporter des réponses a ces questions, deux approches ont €té choisies dans cette
thése. D'une part, une approche "de terrain” qui nous a permis d'étudier la structure et
I'évolution des péridotites et des roches de la crofite continentale présentes au pied de la
marge de la Galice. Cette marge est un site d'étude privilégié, la faible épaisseur de la
couverture sédimentaire permettant d'avoir acces aux roches du socle, en particulier a la
limite continent-océan ol les niveaux lithosphériques profonds sont proches de la
surface. D'autre part, une approche expérimentale dont le but était d'explorer, d'un point
de vue mécanique et a 1'échelle lithosphérique, les mécanismes de déformation mis en jeu
dans une lithosphére continentale stable lors du processus de rifting, griace a la réalisation
de mod¢les réduits analogiques soumis 2 une extension extréme.

Toutes les données présentées dans cette thése le sont sous forme de publications,
dont certaines sont en projet (chapitre I) et les autres en cours de publication ou publiées
(chapitre II). Le premier chapitre de ce mémoire est consacré a la présentation des
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modeles analogiques. La démarche expérimentale est tout d'abord présentée. Elle nous a
conduit en particulier a adopter dans les modeles une structure rhéologique simplifi€e de
la lithosphére (multicouche fragile-ductile), et a évaluer l'influence de la variation du
couplage fragile-ductile (différence de résistance au cisaillement entre les différentes
couches) sur le développement des structures. Nous avons analysé ensuite la réponse de
ce multicouche lorsqu'il est soumis 2 une extension extréme localisée. Deux approches
ont été choisies: (1) tenter de caractériser la déformation en terme d'instabilités liées a
I'hétérogénéité de ce systeme fragile-ductile; (2) étudier la géoméuie des structures
extensives et la cinématique de la déformation. Le premier point est développé dans le
premier projet de publication ol sont comparés les résultats d'une modélisation analytique
effectuée par J. Martinod et Ph. Davy et de la modélisation analogique que j'ai réalisée.
Le second point est discuté dans le second projet de publication ot figure l'essentiel des
résultats obtenus par les modeles analogiques réalisés dans le laboratoire de Tectonique
du Centre Armoricain d'Etude Structurale des Socles (Rennes). Ces modeles analogiques
nous ont ainsi permis de préciser, d'un point de vue mécanique, les modalités de
remontée du manteau pendant 'amincissement de la lithosphere, et de proposer un
modele de formation des marges continentales passives.

La seconde partie est consacrée a I'étude pétro-structurale des roches mantelliques
affleurant au pied de la marge continentale passive de la Galice, ainsi que des roches
crustales constituant en partie les blocs profonds de la marge. Cette étude a été réalisée
sur des échantillons prélevés "in situ" par forage (campagne ODP du Joides Resolution,
Leg 103, 1985) et par le submersible Nautile (campagne Galinaute du Groupe d'Etude de
la Marge Continentale et de 1'Océan, URA 718 CNRS, 1986). L'étude des échantillons
forés, menée dans le cadre de mon DEA, est présentée dans la premiére publication de ce
chapitre. L'étude pétro-structurale des échantillons prélevés par le Nautile, que j'ai
réalisée au laboratoire de Pétrologie Physique de 1'Université Paris 7, est présentée dans
les trois autres publications. L'dge de la déformation associée a la mise en place des
péridotites, déterminé par Gilbert Féraud 4 1'Université de Nice, est reporté dans la
troisiéme publication. Cette étude pétro-structurale nous a permis de déterminer les
conditions physiques de la déformation, l'attitude des structures, et I'évolution de ces
roches lors de leur remontée pendant le rifting continental.

Le chapitre de conclusion présente une synthése des principaux résultats obtenus
par ces deux approches complémentaires, ainsi que leurs implications pour la formation et
'évolution des marges passives et les processus de remontée du manteau lors de

I'extension continentale.
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CHAPITRE I

LA MODELISATION EXPERIMENTALE:
STRICTION D'UNE LITHOSPHERE CONTINENTALE MULTICOUCHE
FRAGILE-DUCTILE

I. A. INTRODUCTION

Deux modes de formation des rifts, actif ou passif, sont a I'heure actuelle
proposé€s, selon le moteur de 1'extension envisagé (Sengor et Burke, 1978). Dans le cas
du rifting actif, la dynamique du manteau est le moteur de l'extension. Le rifting serait dii
soit 2 la montée et a 1'étalement d'un panache associé a un point chaud (fig. I.A.1;
Ramberg, 1971; Meissner, 1981; Mulugeta, 1985; Meissner et Kiipnick, 1988), soit aux
mouvements convectifs dans le manteau (Burke et Dewey, 1973).

(1) STRETCHING, VULC ANISM

Figure I.A.1. Modéle de rifting actif o le moteur de I’ extension est la montée et
I’ étalement d’un panache associé @ un point chaud; d aprés Meissner et Kopnick, 1988.

Dans le cas du rifting passif, les forces motrices, diies a l'interaction entre les
plaques lithosphériques mobiles, sont des forces de traction exercées aux limites des
plaques. Le role du manteau est alors secondaire. Quel que soit le mécanisme moteur de
I'extension, il engendre une remontée du manteau profond. Cette remontée du manteau
peut étre amplifi€e selon les hypothéses, soit gravitairement (diapirisme pur), soit par
I'advection liée a la perturbation thermique dans la zone de rift (Nicolas, 1984, 1986a,
1986b, 1989).

Deux principaux modeles d'étirement lithosphérique sont généralement invoqués
actuellement. Le premier a été établi a partir de I'étude analytique des phénomenes de
subsidence associ€s au rifting (McKenzie, 1978). Il correspond & un étirement homogene
de la lithosphere (cisaillement pur), et conduit & une symétrie de la zone lithosphérique
amincie, ainsi que des marges continentales passives qui peuvent résulter d'un tel
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processus de rifting. Sur la largeur de la zone déformée, la déformation de la croiite
supérieure fragile est contemporaine de celle des niveaux lithosphériques profonds et 1a
quantité d'extension superficielle est équivalente a 1'amincissement crustal (fig. I.A.2).

brittle~ductile transition

Figure I.A2. Modele d’ étirement lithosphérique homogéne (cisaillement pur: Mc Kenzi
1978); d’ apres Lister et Davis, 1989. gene ( nt pur; Mc Kenzie,

Le second modele, proposé a partir d'études structurales dans le Basin and
Range, est un mode¢le d'extension hétérogeéne localisée le long d'une grande zone de
cisaillement d'échelle lithosphérique, a faible pendage et fonctionnant en faille normale
(cisaillement simple) (Wemicke, 1981, 1985; Wernicke et Burchfield, 1982). Ce modéle
implique en particulier une asymétrie de la zone lithosphérique étirée, avec émergence de
la faille de détachement sur 1'une des marges conjuguées et un décalage entre la zone
d'amincissement crustal et la remontée du manteau profond (fig. 1.A.3). Il n'y a pas de
rapport nécessaire entre la quantité d'extension superficielle et I'amincissement crustal.
Les marges continentales passives conjuguées issues d'un tel mécanisme de rifting sont
asymétriques. D'un point de vue structural, la marge située initialement sous la faille de
détachement est large et présente une série de blocs basculés qui sont des lambeaux de la
marge conjuguée reposant sur de la croiite profonde granulitique. Celle située initialement
au toit de la faille de détachement est plus étroite et présente des failles normales
antithétiques de la faille basale, séparant des blocs basculés de croiite supérieure. Cette
déformation peut étre tardive par rapport au jeu de la faille de détachement.

T

(g e 8 o

T




120 -

PROXIMAL

Lithospher ., vert

WEUENIIL

Asthenosphere

Limit of

Upper Significant
Crustal EXTENSIONAL Thinnest Upper-Cruskal Moho  Topographic
Breakaway ALLOCHTHONS Crust Extension “Hinge* Culmination

E L ha

DISTAL

Figure 1. A.3. Modéle d’ étirement lithosphérique hétérogeéne (cisaillement simple); d’ aprés
Wernicke, 1985.

Ces deux modeéles ont ét€ opposés et considérés comme deux cas extrémes de
processus engagés pendant I'extension lithosphérique. Diverses variantes de ces modéles
ont €t€ proposées pour prendre en compte certaines caractéristiques particuliéres des
zones continentales étirées (par exemple, Royden et Keen, 1980; Lister et al., 1986; Le
Pichon et Barbier, 1987; Boillot et al., 1987; 1988a...).

Si ces modeles tentent d'expliquer les principales caractéristiques des marges
continentales passives, d'importants problémes restent i 1'heure actuelle sujets a
controverse du fait principalement de la mauvaise connaissance des niveaux profonds des
zones continentales en extension. Ces problémes sont en particulier: (1) les mécanismes
de déformation mis en jeu a 1'échelle lithosphérique, (2) la compatibilité cinématique entre
le basculement des blocs de croiite supérieure et le cisaillement 2 la base de ces blocs, (3)
les modalités de remontée du manteau sous les zones superficielles amincies, selon le
mécanisme moteur de l'extension envisagé (rifting actif/passif), (4) l'influence des
structures lithosphériques héritées d'événements tectono-métamorphiques antérieurs a la
phase de rifting.

Pour pallier ce manque de données profondes, une autre approche a été choisie ici:
la modélisation analogique. Elle permet de comprendre les processus mécaniques mis en
jeu dans la lithosphere continentale en contexte extensif. D'un point de vue mécanique, la
lithosphére continentale est instable lorsqu'elle est soumise a un champ de contrainte.
Cette instabilité est diie a la stratification lithosphérique, liée 4 une alternance de couches
de résistance variable. En extension, cette instabilité tend & provoquer le boudinage des
niveaux résistants. En effet, le boudinage se développe dans un niveau résistant inclus
dans une matrice de moindre résistance lorsqu'ils sont soumis 2 un étirement. Le niveau
résistant instable présente une succession de zones d'amincissement (necks) et de zones
peu ou pas déformées (boudins). Cette instabilité est connue en mécanique sous le nom
de striction.
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Artemjev et Artyushkov (1971) ont apparenté le rifting continental & un necking de
la croiite. Tapponnier et Francheteau (1978) ont proposé pour leur part que les rifts
océaniques soient diis au necking de la lithosphére. Depuis, plusieurs auteurs ont proposé
que la déformation de la lithosphére continentale soit diie au développement d'instabilités
conduisant au boudinage lithosphérique (Fletcher et Hallet, 1983; Ricard et Froidevaux,
1986; Zuber et al., 1986; Bassi et Bonnin, 1988a et b). Ces auteurs ont essayé de
quantifier le phénomene en réalisant des modeles analytiques, valables pour de faibles
déformations.

Le but de la modé€lisation analogique présentée dans ce mémoire est d'étudier les
mécanismes de déformation d'une lithosphére continentale stable (120-130km
d'épaisseur) soumise a une extension extréme, afin (1) de comprendre comment des
roches mantelliques peuvent étre portées a l'affleurement en fin de rifting continental, et
(2) de comprendre la structure des marges continentales passives. Nous nous sommes
résolument placé dans le cas d'un rifting passif. La difficulté rﬁajeure a4 surmonter pour
étudier I'instabilité de la lithosphere en extension est de connaitre sa structure rhéologique
puis, vue sa complexité, de la simplifier. Deux mécanismes de déformation majeurs sont
mis en jeu dans la lithosphére: la fracturation et le fluage. A partir des données
expérimentales sur la déformation des roches, la structure de la lithosphére présentant un
gradient géothermique moyen a été simplifiée au premier ordre dans les modeles par une
structure quadricouche fragile-ductile (crofite fragile-ductile sur manteau fragile-ductile).
Un modele a structure tricouche (croiite fragile-ductile sur manteau entierement ductile) a
été réalisé pour étudier le comportement d'une lithosphére présentant un fort gradient
géothermique. Les modeles ont été soumis 3 une extension localisée extréme, afin
d'atteindre la rupture de la crofite continentale et, de ce fait, la remontée du manteau
jusqu'a la surface.

Les résultats de la modélisation analogique sont présentés dans le éhapitrc suivant
(§ 1.B) sous forme de deux projets de publication. Dans le premier, nous avons comparé
les résultats de la modélisation analogique que j'ai effectuée, avec ceux d'une
modélisation analytique effectuée par Joseph Martinod et Philippe Davy. Les instabilités
susceptibles de se développer dans la lithosphére ont été caractérisées, et l'influence de la
variation des caractéristiques rhéologiques initiales de la lithosphére sur le développement
des structures a été étudiée. Dans le deuxiéme projet de publication, la géométrie et le
développement des structures sont présentées et analysées. Un nouveau modéle de
formation des marges continentales passives, dit de boudinage lithosphérique, est
proposé.
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I.B. STRICTION D'UNE LITHOSPHERE CONTINENTALE
MULTICOUCHE FRAGILE-DUCTILE.

I.B.1. DEVELOPPEMEMENT D'INSTABILITES LITHOSPHERIQUES
EN EXTENSION:
Modélisations analytique et analogique.

(Projet de publication en collaboration avec J. Martinod, P. Davy et J.P. Brun)

L.B.1.0. INTRODUCTION.

L'amincissement d'une lithosphére continentale stable (de 100 4 120 km
d'épaisseur) lorsqu'elle est soumise & une extension se caractérise par la formation de
rifts en surface, et la remontée du manteau en profondeur. Si 'extension est suffisante
pour provoquer la rupture lithosphérique et le début de l'océanisation, la croiite
continentale amincie lors du rifting continental forme les marges passives. Les rifts sont
des structures linéaires décalées par des failles transverses, de plusieurs centaines, voire
plusieurs milliers de kilométres de long. Leur largeur est variable: le fossé rhénan fait
trente & quarante kilométres de large; plus au sud en bordure du Massif Central, 1a largeur
de la zone étirée atteint 100 km, plusieurs rifts paralleles (Bresse et Limagnes) séparés par
des horsts s'étant développés; le rift Est-Africain atteint 70 2 80 km de large. Cette
variabilité de la largeur des zones continentales étirées se retrouve sur les marges
passives. Dans I'Atlantique par exemple, la largeur des marges varie de 1000 km
(Atlantique Central) a 200 km (Mer du Labrador).

Dans ces zones en extension, deux modes de déformation sont clairement
exprimés et superposés: 1'un correspond a la succession de horsts et grabens, larges
d'une quarantaine de kilométres en moyenne, l'autre 2 'amincissement global de la
lithosphére sur la largeur de la zone étirée.

Plusieurs modeles conceptuels de formation des rifts ont été proposés, selon le
mécanisme d'étirement lithosphérique envisagé. Les deux principaux sont celui dit de Mc
Kenzie (1978), qui implique un étirement homogéne de la lithosphére, et celui proposé
par Wernicke (1985), ol 1a déformation, hétérogéne, est localisée dans une zone de
cisaillement a faible pendage d'échelle lithosphérique.

D'un point de vue mécanique, la lithosphére continentale est instable lorsqu'elle
est soumise A un champ de contrainte. Cette instabilité est due a la stratification
lithosphérique, li€e a4 une alternance de couches de résistance variable. En extension,
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plusieurs auteurs ont proposé€ que la déformation soit due au développement d'instabilités
conduisant au boudinage de la lithosphére (Fletcher et Hallet, 1983; Ricard et
Froidevaux, 1986; Zuber et al., 1986; Bassi et Bonnin, 1988a et b). Cette instabilité est
connue en mécanique sous le nom de striction. Ces auteurs ont proposé des modeles
analytiques, valables pour de faibles déformations. Ils montrent que le développement
des instabilités dépend fortement de la résistance relative de chacune des couches
lithosphériques, et également de la nature des interfaces (Bassi et Bonnin, 1988a).

A partir de ce modele de boudinage, nous présentons dans ce papier les résultats
de deux modélisations menées en parallele, I'une analogique, 1'autre analytique, d'une
lithosphére continentale soumise a une extension horizontale. Le principal probléme a
résoudre pour réaliser les modeles de striction lithosphérique est (1) de connaitre la
structure rhéologique de la lithosphére, qui est complexe et mal contrainte, puis (2) de la
simplifier. Deux types de structures rhéologiques (tricouches et quadricouches fragile-
ductile) ont ét€ envisagées, qui correspondent chacune a une structure thermique initiale
de la lithosphére. La modélisation analytique a permis de caractériser les instabilités
susceptibles de s'initier dans la lithosphere (méthode des perturbations). La modélisation
analogique a permis d'observer la géométrie de ces instabilités en déformation finie
(initiation + amplification) pour des quantités d'extension plus importantes. Nous avons
tenté enfin de comparer les résultats obtenus par ces deux études afin de tester
mutuellement ces deux types de modélisation.

L.B.1.1. STRUCTURE RHEOLOGIQUE DE LA LITHOSPHERE.

La structure de la lithosphére est actuellement sujette a controverses,
principalement parcequ'on ne connait pas bien les lois régissant le comportement
rhéologique des roches en profondeur, en particulier aux taux de déformation
géologiques. Des estimations ont pu étre faites, par extrapolation de données
expérimentales sur la déformation des roches (par exemple, Goetze et Evans, 1979; Brace
et Kohlsted, 1980; Kirby, 1983, 1985; Carter et Tsenn, 1987; Ranalli et Murphy, 1987).
Ces études montrent que le profil de résistance de la lithosphére qui peut étre calculé
dépend de multiples facteurs. En conséquence, plusieurs types de profils sont établis,
selon le gradient géothermique, la composition moyenne de la croiite et du manteau, le
régime de contrainte auquel la lithosphére est soumise.

Cependant, quelle que soit la valeur de ces parametres, la lithosphére apparait
comme une multicouche constituée d'une alternance de niveaux fragiles et de niveaux
ductiles. Les couches fragiles ont un comportement de type Mohr-Coulomb (Byerlee,
1978) pour lequel la résistance au cisaillement augmente linéairement avec la profondeur.
Elle est également dépendante du champ de contrainte appliqué - extension / coulissement
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/ compression -, puisqu'elle est environ six fois moins grande en extension qu'en
compression (Sibson, 1974). La contrainte horizontale 63 nécessaire pour activer des
failles vaut (Byerlee, 1968):

03 =061/5, si 61 <550 MPa

03 =0,3201 - 68 (MPa), si 61 > 550 MPa
En extension, la contrainte principale 61 est verticale; c'est la pression lithostatique
(pgh).
Les niveaux ductiles ont un comportement de type Weertman (cf. Kirby, 1985) régit par
une loi de puissance de la forme

e=Aolexp (-Q/RT)
ol € est le taux de déformation, ¢ la contrainte déviatorique, A et n des constantes
propres au matériau considéré, Q I'énergie d'activation du fluage, R la constante des gaz
parfaits et T la température absolue.
Ce type de comportement est fonction de la nature des roches, de la température et de la
vitesse de déformation. Les constantes A, n et Q ont été determinées expérimentalement
pour plusieurs types de roches et de minéraux, et extrapolées aux taux de déformation
géologiques. La précision de ces valeurs est limitée, dans la mesure ol la variation de
paramétres extérieurs (présence d'eau dans les roches par exemple) peut les modifier
considérablement (Carter et Tsenn, 1987).

D'apres ces lois rhéologiques, et considérant que la croiite a globalement le
comportement d'une roche acide, de type granitique ou quartzitique, il est admis que les
mécanismes de déformation sont la fracturation dans sa partie supérieure (< 20 km) et le
fluage ductile pour sa partie inférieure (Faugére et Brun, 1984; Davy, 1986). Cependant,
la base de la croiite peut avoir une composition plus anhydre (présence de niveaux
granulitiques) et donc étre plus résistante, son comportement rhéologique étant proche de
celui d'une diabase. Le comportement du manteau, assimilé a celui d'une dunite, est
moins bien défini, sa partie superficielle pouvant étre soit fragile, soit ductile (Davy,
1986; Davy et Cobbold, 1989). Des calculs de résistance au cisaillement des différentes
couches lithosphériques (Davy et Cobbold, soumis) montrent que pour un gradient
géothermique moyen (température au Moho inférieure a 550-650°C), il est plus facile de
fracturer la partie superficielle du manteau que de la déformer ductilement. Si le gradient
est tres faible, 1'épaisseur du manteau fragile augmente, et la base de la crofite peut elle-
méme devenir fragile. Au contraire, si le gradient géothermique est fort, le manteau
devient entierement ductile, et I'épaisseur de la croiite fragile diminue également, mais
dans une moindre proportion. Ces calculs confirment que la structure rhéologique de la
lithosphére est principalement dépendante des conditions thermiques, et dans une
moindre mesure des sollicitations auxquelles elle est soumise (champ de contrainte, taux
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de déformation par exemple). L'épaisseur, et donc la résistance au cisaillement, des
couches fragiles est maximale en régime extensif.

Dans les mod¢les, la simplification de la structure lithosphérique est basée sur la
distinction de deux mécanismes de déformation principaux, la fracturation et le fluage. Au
premier ordre, la structure rhéologique de la lithosphére peut étre assimilée soit & une
quadricouche fragile-ductile (croiite bicouche fragile-ductile sur manteau bicouche fragile-
ductile) soit & une tricouche (crofite bicouche fragile-ductile sur manteau ductile), selon le
régime thermique initial. Pour des raisons pratiques, nous n'introduirons pas plus de
complexité dans I'étude qui va suivre. Chaque couche sera considérée comme ayant des
propriétés rhéologiques homogenes. Le principe de la modélisation est de supposer que
cette structure rhéologique simplifiée est effectivement, au premier ordre, un bon
analogue du comportement mécanique de la lithosphére, ce que semble confirmer les
résultats présentés ici.

L.B.1.2. MODELES ANALYTIQUES DE LA STRICTION D'UN MULTICOUCHE.

La modélisation analytique, réalisée par Joseph Martinod et Philippe Davy, a
permis tout d'abord d'étudier I'influence de la viscosité de 1a couche ductile adjacente i la
couche résistante instable sur son comportement. Les modes propres de déformation de la
lithosphére continentale en contexte extensif ont ensuite été déterminés.

I.B.1.2.1. Méthode de calcul.

La méthode de calcul utilisée, qui s'inspire des travaux antérieurs de Biot (1961),
Smith (1977) et de Fletcher et Hallet (1983), a déja été clairement exposée par Bassi et
Bonnin (1988a): il s'agit d'une méthode de calcul analytique bidimensionnelle, permettant
de calculer des vitesses d'amplification de perturbations infinitésimales. Les longueurs
d'onde présentant des taux d'amplification négatifs ne croitront pas. Les longueurs
d'onde préférentiellement activées seront celles qui possédent les taux d'amplification les
plus forts.

Le modele avant déformation est constitué d'une série stratifiée horizontalement de
niveaux visqueux non newtoniens dont on fixe 1'épaisseur, la densité, le coefficient "n"
qui intervient dans la loi de puissance reliant le taux de déformation a la contrainte, et la
viscosité. Celle-ci peut étre choisie constante au sein d'un niveau, ou variant
exponentiellement avec la profondeur: dans les deux cas en effet, des solutions
analytiques aux équations de Navier-Stokes dans le plan peuvent étre obtenues (Fletcher
et Hallet, 1983).
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Ce modele est étiré parallélement 2 un axe X horizontal. Nous supposons qu'il se
déforme sans changement de volume et de maniére homogene, c'est-a-dire que chaque
couche s'amincit et s'étire avec un taux de croissance identique €xx = - €zz. Nous
étudions le développement d'une perturbation sinusoidale infinitésimale de longueur
d'onde A affectant l'ensemble des interfaces. Cette perturbation va s'amplifier (ou
décroitre) avec le temps. Plus exactement, l'altitude zj (x,t) de la itme jnterface s'écrit
sous la forme:

z; (%,t) = zj (x,0) + sin 2nx/A) {[Ci1exp[- (q1-1) €xxt]+...+CiNexpl- (N - 1) Exxt]}
ol A est la longueur d'onde de la déformation; N le nombre d'interfaces; gj, 1<j<n, un
des N taux de croissance de la déformation, qj est un nombre sans dimension; Cij,
1<i,j<N, des constantes d'intégration.

Tres rapidement, la déformation correspondant au plus grand des N taux de croissance va
prédominer, I'équation précédente devenant:

zi(x,t) = zj(x,0) + sin (2nx/A) x CijLexp [-(qL-1)&Exxt]
ot g est le taux d'amplification le plus fort; exceptionnellement, si CjL est nul, on
s'intéressera au second taux de croissance le plus grand, et ainsi de suite.

Pour chaque longueur d'onde, il est possible de calculer le taux de croissance le
plus grand qr.(A). Nous supposerons que la longueur d'onde préférentiellement activée
sera celle qui posséde le plus grand qr. Toutefois, cette condition est peut-tre trop
restrictive car elle présuppose une absence de modification des mécanismes
d'amplification. Aussi, pour ne pas étre trop rigoriste et négliger des longueurs d'onde
"activables", nous retiendrons tout maximum méme relatif. Pour chaque longueur d'onde
retenue, les coefficients Cj1 donnent alors la géométrie de la lithosphere qui se déforme.

Ces simulations numériques ne permettent d'étudier que les premiers stades de la
déformation. Les calculs ne sont en effet valables que lorsque les perturbations restent
infinitésimales par rapport a 1'étirement homogene. Toutefois, on peut penser que les
premitres longueurs d'onde qui sont activées le resteront durant I'amplification du
phénomene. Précisons enfin que les parties fragiles de la lithosphere sont modélisées
numériquement par des matériaux plastiques, c'est a dire des matériaux visqueux non-
newtoniens dont le coefficient de puissance "n" tend vers l'infini. En pratique, on a
vérifié que 1'on pouvait prendre n = 104 pour représenter un niveau parfaitement
plastique, car le comportement des modtles reste le méme lorsque n prend de plus
grandes valeurs. La viscosité effective p de ces matériaux est (Bassi et Bonnin, 1988b):

L = A0C/4€Exx: B = pgh/Sexx, sio] <550 MPa

p = (0,08 pgh - 1,7.107)/€xx, si 61 > 550MPa
La viscosité des niveaux ductiles est donnée par:
L = A exp (-Q/RT)
ol A et Q dépendent de la nature du matériau.
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I.B.1.2.2. Couche plastique noyée dans un matériel visqueux: Résultats
théoriques.

Les instabilités d'une couche plastique comprise entre deux demi-espaces ductiles
faiblement visqueux ont déja été étudiées par Ricard et Froidevaux (1986). Ils observent
qu'une instabilité fondamentale se développe, avec un taux de croissance maximal qui
correspond en extension au boudinage du niveau plastique (fig.1.B.1.1). Cette instabilité
apparait pour une longueur d'onde égale a quatre fois environ 1'épaisseur de la couche
plastique. D'autres instabilités apparaissent avec des taux de croissance sensiblement
égaux, pour des longueurs d'onde égales a 4h/(2i+1), h étant I'épaisseur de la couche
plastique, et i un entier naturel. Ces instabilités sont dites harmoniques du mode
fondamental de longueur d'onde 4h. Elles correspondent alternativement a du flambage et
du boudinage du niveau plastique.
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Figure I.B.1.1. Taux de croissance q en fonction de la longueur d’onde des instabilités se
développant dans une couche plastique comprise entre deux demi-espaces ductiles peu
visqueux.

Ricard et Froidevaux ont également étudié¢ I'importance de la gravité dans la
déformation. La présence d'une surface libre au toit de la couche plastique, ou
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simplement d'un contraste de gravité normal, entraine une 1égére augmentation des
longueurs d'onde obtenues en extension: la longueur d'onde fondamentale tend vers 8h
lorsque le rapport Apgh/4j11€xx tend vers 1'infini, avec Ap: contraste de densité entre le
niveau plastique et la couche visqueuse sus-jacente, g: accélération de la pesanteur, L.
viscosité du niveau plastique.

Nous nous sommes intéressés a l'influence de la viscosité du milieu ductile
adjacent 2 la couche plastique sur les résultats. Les quatre modeles testés sont schématisés
sur la figure 1.B.1.2. La viscosité de la couche ductile située a la base de la couche
plastique décroit exponentiellement, de la viscosité de 1a couche plastique a celle du demi-
espace visqueux inférieur. La viscosité décroit d'autant moins vite que 1'épaisseur de la
couche augmente (modeles 2 a 4 de la fig. 1.B.1.2). Les calculs montrent que les
différents modes de déformation restent présents dans tous les modéles, pour des
longueurs d'onde sensiblement constantes. Les taux de déformation, par contre,
décroissent rapidement lorsque 1'épaisseur de la couche ductile augmente. En effet, dans
les milieux newtoniens, ou peu localisants (n faible), les instabilités ne se développent
pas ou tres peu, et la déformation est homogene (Biot, 1961). La couche ductile a donc
un effet stabilisateur sur I'amplification des instabilités de la couche plastique. Les taux de
croissance des plus faibles longueurs d'onde diminuant bien plus fortement que ceux des
grandes longueurs d'onde, 1'effet stabilisateur est d'autant plus efficace que la longueur
d'onde est faible. De ce fait, le mode de déformation fondamental étant de plus grande
longueur d'onde que les modes de déformation harmoniques, il tend & rester le seul mode
instable et amplifi€ lorsque 1'épaisseur de la couche ductile augmente (fig. I.B.1.2).

1.B.1.2.3. Modes de déformation de la lithosphere.

Etant donné le grand nombre et la variabilité des paramétres a prendre en compte
dans le calcul des profils de résistance de la lithosphére, il est inutile d'essayer de faire
une étude systématique des déformations, en faisant varier tous ces parametres (flux de
chaleur, épaisseur et hétérogénéité de la crofite, présence d'eau, taux de déformation...).
Nous n'avons donc €tudi€é que quelques cas limites: présence ou non de minéraux
hydratés dans la crofite, présence ou absence d'une couche d'amphibolites en base de
croiite. Pour ces quatre exemples, l'influence majeure du gradient géothermique a été
prise en compte, en faisant varier la température au Moho de 400 & 700°C.

Les calculs montrent que seuls les niveaux fragiles peuvent donner naissance a
des instabilités (Smith, 1977). Les niveaux ductiles ne font qu'accomoder la déformation.
Dans la lithosphére continentale, si la croite supérieure est toujours fragile, la présence
d'un niveau fragile au toit du manteau dépend par contre du gradient géothermique. La
lithosphére comporte donc un ou deux niveaux fragiles selon la température au Moho.
Par conséquent, les courbes illustrant le taux d'amplification des instabilités de la
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lithosphére en fonction de leur longueur d'onde présentent un ou deux pics principaux,
pour une longueur d'onde égale & quatre fois 1'épaisseur de la croite fragile et, lorsqu'il
existe, du manteau fragile (fig. I.B.1.3). D'autres pics, correspondant aux harmoniques
de ces deux déformations, sont visibles pour de plus faibles longueurs d'onde. A cause
de la présence de niveaux fortement visqueux 2 la base de chaque couche fragile, le taux
de croissance de ces déformations harmoniques reste trés faible (fig. 1.B.1.3). Ces
instabilités de petites longueurs d'onde interviendront a priori peu ou pas dans la
géométrie de la zone déformée.
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Figure 1 B.1.3. Taux de croissance q en fonction de la longueur d'onde des instabilités se

développant dans la lithosphére, pour une température de 500°C et it
anhydre de la crofite. 4 et une composition

Lorsque la croiite supérieure est le seul niveau fragile, la longueur d'onde des
instabilités qui existent dans la lithosphére est fixée par cette seule couche instable. Le
probléme est plus complexe quand deux couches fragiles coexistent dans la lithosphere,
car la théorie ne permet pas de connaitre I'influence que peut avoir le développement de
l'instabilité de 1'une des couches sur celle de 1'autre. On peut tout au plus supposer que
lorsque les deux longueurs d'onde sont trés différentes 1'une de 1'autre, chaque instabilité
se développe sans perturber 1'autre. Toutefois, si les deux instablités ont des taux de
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croissance tres différents, celle qui posséde le taux le plus important est probablement la
seule A se développer. Ainsi, si la crodite ductile est trés peu visqueuse (trés hydratée par
exemple), et si la base de la croiite est résistante (présence de niveaux amphibolitiques), le
taux de croissance du mode fondamental de déformation crustale est trés supérieur a celui
de la déformation mantellique. En effet, la croiite intermédiaire peu résistante découple
efficacement la crodite fragile du reste de la lithosphére, et la crofite inférieure plus
visqueuse tend A stabiliser la couche mantellique fragile. On obtient dans ce cas des
longueurs d'onde comprises entre 20 et 40 km selon le gradient géothermique (tab.
I.B.1.1).

Naurode | ToMoho | oot oo boutageenal: | dmamean | boudinags manielioue
la croiite fragile longueur }{ taux d'am- fragile longueur } taux d'am-
donde -plification donde -plification
anhydre 400 9.5 38 0,2 31 102 1,4
anhydre 500 7,8 23 1.2 17,5 65 22
anhydre 600 6,6 - - 4.6 18 2.1
anhydre 700 5,7 21 2.1 - - -
hydratée 400 10,9 40 6,1 37 123 6,6
hydratée 500 8.9 32 13.7 20 78 4,3
hydratée 600 71,5 28 14,2 7,5 30 2,0
hydratée 700 6.5 23 13,6 - - -

Tableau 1.B.1.1. Résultats de la modélisation analytique (longueurs d'onde et taux
d'amplification des instabilités) pour la lithospheére, en fonction de la nature de la croiite
(hydratéelanhydre) et du gradient géothermique (température au Moho).

Par contre, si la croiite est moins hydratée, et pour des gradients géothermiques
faibles en général, le manteau fragile devient plus instable que la croiite. Les longueurs
d'onde des déformations peuvent alors varier de 20 & 120 km, cette derniére valeur pour
une lithosphere trés froide (tab. 1.B.1.1). Tbutefois, dans bien des cas intermédiaires,
deux instabilités de longueur d'onde distinctes peuvent étre activées simultanément.

De plus, 2 cause de la faible épaisseur de la croiite ductile, les déformations des
deux couches fragiles ne se développent pas indépendamment l'une de l'autre. Au
boudinage de 1'un des niveaux fragiles correspond une déformation de l'autre niveau
fragile, de méme longueur d'onde. En général, il s'agit aussi d'un boudinage, mais en
"opposition de phase" avec celui de l'autre couche (fig. 1.B.1.3, 10, 12), c'est-a-dire que
les zones amincies du manteau fragile coincident avec les horsts non déformés de la

croiite supérieure.
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I.B.1.3. MODELES REDUITS ANALOGIQUES DIMENSIONNES.

1.B.1.3.1. Principe et méthode.

1.B.1.3.1.a. Structure rhéologique et matériaux analogues.

Les mécanismes de I'extension, & I'échelle crustale ou lithosphérique, ont déja été
abordés par le biais de la modélisation analogique. Le principe et la procédure
expérimentale des modeles présentés ici ont été décrits par Davy, 1986; Davy et Cobbold,
1989; Allemand, 1988; Allemand et al., 1989.

Les modeles expérimentaux que j'ai réalisé reprennent la structure rhéologique
simplifiée décrite précédemment: une alternance de couches fragiles et ductiles,
représentatives des comportements rhéologiques moyens de la croiite et du manteau. Les
matériaux analogues utilisés dans les modeles sont le sable de Fontainebleau pour les

couches fragiles et des silicones pour les niveaux ductiles. Le comportement du sable est

de type Mohr-Coulomb (cohésion quasiment nulle et angle de frottement interne voisin de
30°). Les failles s'y forment donc a 30° de la contrainte principale 1. Dans le cas de
I'extension (61 subverticale), le pendage des failles normales 2 l'initiation est proche de
60°. La silicone (gomme 70009 Rhéne-Poulenc) a un comportement de type visqueux
newtonien. Sa résistance au cisaillement est proportionnelle, par la viscosité, 4 la vitesse
de déformation. Ce modéle multicouche repose sur une solution aqueuse sursaturée en
sucre (miel liquide) dont la faible résistance au cisaillement et la forte densité simule le
comportement de 1'asthénosphére (Davy, 1986; Davy et Cobbold, 1989).

Deux types de structures rhéologiques de la lithosphére ont €té envisagées dans
les modeles. Les modeles tricouches (crofite fragile-ductile sur manteau entierement
ductile: FDD) simulent le comportement d'une lithosphere ol le gradient géothermique est
fort. Les modeles quadricouches (crofite fragile-ductile sur manteau fragile-ductile:
FDFD) simulent celui d'une lithosphére ou le gradient géothermique est faible (fig.
1.B.1.4).

Des structures intermédiaires ont été testées en modifiant la résistance au
cisaillement des niveaux ductiles. Cette modification du couplage entre les niveaux
ductiles et les niveaux fragiles (différence de résistance au cisaillement entre les deux
milieux) a été réalisée dans les expériences en faisant varier la vitesse d'extension. Trois
types de couplages (faible, moyen, fort) ont été testés sur les modeles quadricouches (fig.
I.B.1.5).

Le dimensionnement des modeles a été effectué afin de respecter les rapports
d'échelle entre modele et lithosphére terrestre. La proportion de chacune des couches a €té
choisie 2 partir des données sur la déformation expérimentale des roches (cf. Davy, 1986;
Davy et Cobbold, 1989) et en fonction des paramétres thermiques de la lithospheére. Le
contraste de densité entre croiite et manteau est respecté. La vitesse d'extension est
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Modele tricouche (FDD)
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Figure 1.B.14. Structures rhéologiques simplifiées de la lithosphére dans les modéles

analogiques, et profils de résistance au cisaillement schématiques, de la lithosphére

terrestre a gauche, des modéles analogiques a droite. A. Structure lithosphérique

tricouche crodte fragile (Fc)- ductile (Dc) sur manteau ductile (Dm), pour un gradient

?'P{ot)he‘rimzq;te fort. B. Structure quadricouche croiite fragile-ductile sur manteau fragile
m)- ductile,

O4~ Oa

croQte
<>

manteau
<

FORT
Vitesse de déplacement (cm/h): 0,5 5 11

COUPLAGE: FAIBLE

Figure I.B.1.5. Profils de résistance au cisaillement schématiques illustrant les trois types
de couplage réalisés dans les modéles analogiques quadricouches. La résistance au
cisaillement des niveaux ductiles (silicones) a été modifiée en faisant varier la vitesse de
déformation.
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également calibrée. Les propriétés rhéologiques des matériaux analogues sont telles que
les expériences peuvent étre réalisées dans le champ gravitaire normal (Davy, 1986; Davy
et Cobbold, 1989).

I.B.1.3.1.b. Conditions aux limites du systéme, appareillage et procédure
expérimentale.

Le modele multicouche doit étre soumis & une extension horizontale. Le dispositif
expérimental a été réalisé de fagon a localiser I'extension au centre du modele, en dehors
des effets de bordure.

Le modele est construit dans une boite en plexiglass a base rectangulaire dans
laquelle est placé un piston mobile qui délimite deux compartiments, un ol le modele est
construit, et un réservoir de miel (Fig. I.B.1.6).

Figure 1.B.1.6. Appareillage expérimental utilisé pour réaliser les modéles analogiques.
L'extension est localisée au centre du modéle, a l'extrémité verticale des deux parois
latérales solidaires du piston mobile.

Le piston est solidaire de deux fines parois latérales qui coulissent le long des
murs fixes de la boite. La base du piston est évidée afin que la couche de miel basale
communique avec le réservoir et conserve une épaisseur constante au cours de
I'expérience. Le piston est fixé & un vérin reli€ 4 un moteur pas a pas dont la vitesse est
contrdlée par un micro-ordinateur. Les extrémités des deux parois latérales solidaires du
piston, qui se déplacent & partir du centre du modele, délimitent deux compartiments
animés de vitesses différentes. L'extension se localise au niveau de cette zone de
changement de vitesse brutal. Le modéle est construit dans un compartiment de
dimension initiale 35 x 20 x 10 cm; le piston a 20 cm de large et les parois latérales 19 cm
de long.

Le modele est construit sur une couche de miel de plusieurs centimétres
d'épaisseur disposée au fond de la boite. De minces lits de sable coloré sont incorporés
dans les couches fragiles comme marqueurs passifs de la déformation. Un mince film de
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sable coloré recouvre initialement la surface du mode¢le, et est ensuite déposé
régulierement au cours de l'expérience sur les zones déformées, pour visualiser la
géométrie des failles et leur durée d'activation. L'évolution du champ de déformation peut
étre reconstituée & partir des photos de surface prises a intervalles réguliers au cours de
'expérience. En fin d'expérience, le mode¢le est recouvert d'une couche de sable destinée
a préserver 1'état de surface du modele lors de son humidification. Aprés congélation, des
coupes paralleles a la direction de déplacement sont rapidement effectuées et

photographiées.

I.B.1.3.2. Résultats.

Pour chaque expérience, dont les caractéristiques sont reportées dans le tableau
1.B.1.2, on présente d'une part une coupe de 1'état final du modele analogique, et d'autre
part les résultats de la modélisation analytique. La partie mobile du modéle entrainée par
le piston est située a droite sur les coupes.

Dans les modeéles analogiques, les instabilités qui se développent au cours de
I'expérience modifient la géométrie initialement plane des interfaces limitant les
différentes couches fragiles ou ductiles. Les instabilités s'initient au centre du modele ou
'extension est localisée.

En surface, un ou plusieurs rifts se développent au centre du modele,
perpendiculairement a la direction d'extension, selon la structure rhéologique et le
couplage choisi. Si plusieurs rifts se développent, ils s'initient simultanément. La
déformation étant localisante dans les niveaux fragiles, seuls ces rifts se développent
quand l'extension augmente, et la déformation reste localisée au centre du modele. Les
expériences ont été, autant que possible, prolongées jusqu'a la rupture de la crofite
fragile, visible en surface. Les effets de bord perturbent souvent la cylindricité des rifts a
proximité des parois latérales de la boite. L'influence de la largeur de la boite n'a pas été
testée.

I.B.1.3.2.a. Modgtles tricouches.

Une expérience de ce type a été réalisée (BB8).

La géométrie du modele refléte l'instabilité de la croiite fragile, qui est la couche
lithosphérique la plus résistante. Les quatre interfaces qui existent dans le modéle sont
déformées. La largeur de la déflexion de chaque interface refléte 1a longueur d'onde de
l'instabilité qui l'affecte.

Les quatre interfaces ont subi une déformation d'une longueur d'onde environ
égale 2 quatre fois 1'épaisseur de la croiite fragile (AFc = 6cm), qui définit la largeur de la
zone lithosphérique déformée (fig. I.B.1.7). La surface du modele Is étant concave et les
trois interfaces profondes Ic, Im, Ia étant convexes, la déformation de la surface est en
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opposition de phase avec celle des trois interfaces inférieures et provoque le boudinage de
la crofite fragile, et I'amincissement de la lithosphére. L'amplitude de 1a déformation des
interfaces Ic et Im est plus importante que celle des deux autres interfaces (Is et Ia). Cette
géométrie implique (1) le trés fort amincissement de la crofite fragile dont la rupture est
atteinte au niveau d'un rift unique; (2) le léger amincissement de la croiite ductile (20%);
(3) I'épaississement du manteau ductile, qui forme un dome a I'aplomb du rift. La
lithosphere est globalement peu amincie (20%; P = 1,25). Consécutivement, une large

remontée asthénosphérique est localisée sous la zone crustale amincie.

r——>

crolte

manteau I

S5cm

Figure 1.B.1.7. Coupe du modéle analogique tricouche (BBS).

Ce modéle peut étre comparé a celui d'une expérience précédente (Allemand,
1988; Allemand et al., 1989), pour étudier l'influence d'une variation du couplage
fragile-ductile. Les deux expériences présentent les mémes caractéristiques, sauf
1'épaisseur de la croiite ductile qui est plus importante dans I'expérience précédente.
L'initiation et le développement des instabilités sont identiques dans les deux expériences,
mais I'amplitude de la déformation de l'interface Im est moins importante quand la crofite
ductile est plus épaisse. Dans ce cas, la croiite ductile est €paissie et forme un déme étroit
sous le rift. Cette différence entre les deux modéles est li€e au fait que la déformation de
l'interface Im est une conséquence du boudinage de la crofite fragile qui est le seul niveau
instable. L'amincissement de cette couche induit localement des contraintes cisaillantes,
qui, selon I'épaisseur de la crofite ductile, s'amortissent au dessus ou au dessous de
l'interface Im. Dans le premier cas, la croite ductile est épaissie sous le rift, bien que I'on
soit en extension, et le Moho (Im) tend a rester plat. Dans le second cas, le Moho remonte
sous le rift et la crofite ductile a tendance a s'amincir.
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Le résultat de la modélisation analytique est reporté dans le diagramme de la figure
1.B.1.8, qui donne le taux d'amplification des instabilités en fonction de la longueur
d'onde. Le pic principal, présent pour une longueur d'onde d'environ 9cm, correspond
au mode fondamental de déformation de la croiite fragile. Il s'agit du boudinage de cette
couche, induisant 'amincissement des niveaux ductiles sous-jacents. La modélisation
analytique prédit en particulier la concavité de la surface du modeéle, qui est peu amplifiée
par rapport & la convexité des interfaces plus profondes de la lithosphere. Les
mouvements verticaux sont effectivement cinq fois plus importants au niveau du Moho
qu'en surface, lors de l'initiation de I'amincissement. Ces résultats sont en bon accord
avec ceux de la modélisation analogique, sauf en ce qui concerne la longueur d'onde qui
est supérieure a 4h (= 6cm) dans le modéle analytique.

Wavelength (cm)

1 10 100
0 i A R 1 AT IR TS L L L
|
S 10 _
-
©
o~
G
3
w 20 _|’
| &
- A
L =)
“
3 e —————
S 30 -
— SN—

&) Harmonics o~

\ —~— e~

40 _| Fundamental mode :

Crustal boudinage

Figure 1.B.1.8. Taux d'amplification en fonction de -la longueur d’'onde des instabilités
dans le modéle tricouche (BBS).

Si la croiite ductile est plus épaisse, I'étude analytique montre que le boudinage de
la croiite fragile induit I'épaississement de la croiite ductile sous les rifts, limitant la
déformation du Moho.

Pour les paramétres de la lithosphére continentale, 1a modélisation analytique
indique que, quel que soit le cas envisagé pour une lithosphére dépourvue de manteau
fragile (tricouche), la croiite ductile découple suffisamment la croiite supérieure du
manteau pour que le boudinage n'induise pas la déformation du Moho.
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I.B.1.3.2.b. Mod¢les quadricouches.

Dans ce type de modele, les deux couches fragiles sont instables. Le manteau
fragile est le plus résistant des deux. La lithosphére entiére peut également se comporter
comme une couche globalement instable si les deux couches fragiles sont mécaﬁiquement
couplées. Dans les modeles, le role de ce couplage dans la déformation a donc été€ testé,
en faisant varier la résistance au cisaillement de la silicone représentative de la croiite
ductile. Trois types de couplage (fort, moyen, faible) ont été réalisés.

Modg¢le a fort couplage.
Les cinq interfaces du modele présentent une méme déformation de grande
longueur d'onde (A = 17 cm, proche de trois fois I'épaisseur de la lithosphére), qui

définit une zone déformée tres large (fig. 1.B.1.9b).

RS P e

Scm

Figufe 1.B.1.9. Modéle analogfque quddricouche a fort.couplage. (BBS5). a. coupe du
modéle. b. mise en évidence du mode de déformation lithosphérique par lissage des
interfaces sur le dessin de la coupe; noter I'amincissement de routes les couches.
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La surface du modele Is est trés légérement concave, tandis que les interfaces
profondes Ic, Im, Imm et Ia sont convexes. Toutes les couches lithosphériques sont
amincies (Fc et Fm : = 60%, Dc : 50%, Dm : = 40%). Cette déformation, qui affecte
I'ensemble des couches, montre que la lithosphére a son propre mode de déformation,
qui correspond a son boudinage. Il provoque d'une part 'amincissement de la lithosphere
(55%; B = 2,3) et d'autre part, la remontée d'un large dome asthénosphérique (fig.
1.B.1.9).

Les deux niveaux fragiles ont leur propre mode de déformation. Il s'agit d'un
boudinage de petite longueur d'onde (A = 1,7 cm, proche de 2 fois 1'épaisseur de la
couche)(fig.I.B.1.9a). La longueur d'onde est identique pour les deux couches, leur
épaisseur initiale étant sensiblement égale dans cette expérience. Ce mode de déformation
induit la formation de plusieurs rifts parall¢les qui séparent des horsts peu ou pas
déformés. Le déphasage d'une demi-longueur d'onde entre les déformations de la croiite
et celles du manteau se traduit par un décalage systématique entre les zones
d'amincissement crustales et mantelliques : un rift dans la croiite correspond a un horst
dans le manteau (fig. 1.B.1.9a). La rupture du manteau fragile est atteinte au toit du dome
profond. Dans la crofite fragile, le horst central situé au toit du dome est déformé. Cette
déformation, qui a une plus petite longueur d'onde que le mode fondamental crustal, peut
correspondre a une instabilité de la croiite fragile se développant alors que I'épaisseur de
la couche a été réduite pendant les premiers stades de 1'extension. Les niveaux ductiles
accomodent la déformation des niveaux fragiles. Elle peut s'amortir dans le manteau
ductile dont 1'épaisseur est suffisante. La croiite ductile, trop mince, est par contre
déformée sur toute son €paisseur.

La figure 1.B.1.10 illustre les résultats de la modélisation analytique. Le pic
principal correspond au mode fondamental de déformation du manteau fragile (A = 3,5
cm). Il induit le boudinage de cette couche, mais également celui de la crotite fragile,
I'épaisseur de la crofite ductile étant trop faible pour découpler les deux couches. Par
contre, cette déformation de petite longueur d'onde s'amortit en profondeur. Un
deuxiéme pic est présent pour une longueur d'onde plus grande (A = 20 cm), dont le
taux d'amplification est 2,5 fois moins important que celui du mode précédent. Il
correspond & un boudinage de toute la lithosphére. Des harmoniques de ces modes de
déformation existent & de petites longueurs d'onde, mais leur taux de croissance est trop
faible pour qu'elles soient activées. Les résultats de 1a modélisation analytique rejoignent
ceux de la modélisation analogique, excepté les longueurs d'onde qui sont
systématiquement plus petites dans les modeles analogiques.
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Figure 1.B.1.10. Taux d'amplification en fonction de la longueur d’onde des instabilités
dans le modeéle quadricouche a fort couplage (BB5).

Modéle a moyen couplage. ,

Ce modtle est en beaucoup de points comparable au précédent. On retrouve la
méme géométrie d'ensemble des interfaces et I'amincissement de toutes les couches
lithosphériques. La lithosphére a donc son propre mode de déformation, de grande
longueur d'onde, qui provoque son boudinage et la remontée de 1'asthénosphere (fig.
1.B.1.11). Toutefois, la largeur de la zone déformée est moins importante dans cette
expérience. Les deux couches fragiles sont boudinées. Dans ce modtle, la croiite fragile
est initialement plus épaisse que le manteau, et la longueur d'onde de la déformation y est
plus grande (AFc = 1,9 cm; AFm = 1,5 cm). Les deux boudinages ne peuvent plus étre
en exacte opposition de phase. Dans le rift le plus large de la crofite, la déformation
interne du bloc basculé peut étre due & une déformation de tres petite longueur d'onde,
associée aux harmoniques du mode fondamental de cette couche. Elle correspondrait
effectivement & un flambage de la couche.
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Figure 1.B.1.11. Modéle analogique quadricouche @ moyen couplage (BB1). a. coupe du
modéle. b. mise en évidence du mode de déformation lithosphérique (cf. fig. 9b).

La modélisation analytique (fig. 1.B.1.12) montre que deux modes de
déformation existent pour la crofite et le manteau fragiles. Ils correspondent tous les deux
a un boudinage de la couche considérée, induisant celui de l'autre couche fragile mais
s'amortissant en profondeur. L'existence de ces deux instabilités de longueur d'onde peu

différentes explique la complexité des structures observées sur la coupe du modéle

analogique. Pour cet exemple également, les longueurs d'onde prévues analytiquement
(AFc = 5,6 cm; AFm = 3,2 cm) sont supérieures 2 celle observées sur le modele
analogique. Le mode de déformation lithosphérique est présent. Il a la méme longueur
d'onde que dans le modele a fort couplage; son taux d'amplification est deux fois plus
petit que celui des deux modes des couches fragiles.

Modgele a faible couplage.

Ce modele, soumis & une faible extension, permet d'étudier l'initiation des
instabilités.

Comme dans le modele 2 moyen couplage, les deux couches fragiles ont leur
propre mode de déformation (fig. 1.B.1.13). Ils correspondent tous les deux a un
boudinage, les deux couches étant amincies au niveau d'un rift unique. Par analogie avec
les modeles précédents, le décalage entre les deux rifts permet d'estimer la longueur
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Figure I B.1.12. Taux d'amplification en fonction de la longueur d'onde des instabilités
dans le modéle quadricouche a moyen couplage (BB1).
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Figure 1.B.1.13. Coupe du modéle analogique quadricouche a faible couplage (BB6).

d'onde de la déformation (A = 2 cm). La longueur d'onde de la déformation doit étre
légerement plus grande dans la croiite fragile, puisqu'elle est plus épaisse. Ce boudinage
provoque l'épaississement des couches ductiles au niveau des zones amincies. La
déformation s'amortit dans le manteau ductile, l'interface la plus profonde Ia n'étant pas
affectée.
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La zone lithosphérique déformée est trés étroite. De plus, 'amincissement de la
lithosphere se réalise principalement aux dépens des niveaux fragiles, le manteau ductile
étant €paissi sous le rift du manteau. Contrairement aux modgles 2 fort et moyen couplage
ot toutes les couches sont amincies, ces caractéristiques impliquent que la lithosphere n'a
pas son propre mode de déformation, ou que, s'il existe, il est trés peu amplifié. De ce
fait, et vu le comportement localisant du sable, les modes de déformation de la crofite et
du manteau ne s'expriment que par la création d'un rift unique dans chaque couche. Une
quantité d'extension plus importante aurait entrainé I'élargissement de ces rifts, et la
formation d'un déme étroit du manteau ductile dans la zone de rupture du manteau
fragile.

Le diagramme de la figure 1.B.1.14 illustre les résultats de la modélisation
analytique. Deux modes de déformation sont présents. Le mode le plus amplifié est celui
du manteau fragile (A = 2,2 cm) qui guide le boudinage en opposition de phase des deux
niveaux fragiles. Enfin, et contrairement aux résultats de la modélisation analogique, un
mode lithosphérique existe. Il a les mémes caractéristiques (A = 20 cm; 2 fois moins
amplifi€ que le mode mantellique) que dans le modele a moyen couplage (fig. L B.1.12).
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Figure 1.B.1.14. Taux d’amplification en fonction de la longueur d'onde des instabilités
dans le modéle quadricouche a faible couplage (BB6).
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I.B.1.4. DISCUSSION.

La comparaison des résultats obtenus par la modélisation analytique et la
mod€lisation analogique permet de tester la validité des deux méthodes.

La modélisation analytique a permis de caractériser les modes de déformation
susceptibles de se développer dans une lithosphére en extension. Elle montre que ce sont
les niveaux fragiles résistants qui guident la déformation. Une instabilité dont la longueur
d'onde est Iégerement inférieure & quatre fois 1'épaisseur de la couche se développe pour
chacune des couches fragiles. Elle correspond au boudinage de la couche considérée, et
dans le cas des modeles quadricouches, tend & développer celui de I'autre couche fragile,
avec la méme longueur d'onde mais en opposition de phase. Le taux d'amplification de
I'instabilité du manteau fragile, quand il existe, est le plus grand. Pour tous les modeles
quadricouches, la lithosphere enti¢re a son propre mode de déformation, qui correspond
également & un boudinage. Son taux d'amplification est deux fois moins grand (voire 2,5
fois pour le modtle 4 fort couplage) que celui du manteau fragile. Des harmoniques des
modes de déformation fondamentaux existent pour de petites longueurs d'onde.

La mod¢lisation analogique montre que (1) chaque couche fragile a son mode de
déformation. C'est un boudinage, dont la longueur d'onde est la plupart du temps égale
ou légerement inférieure a deux fois I'épaisseur de la couche. A épaisseur égale, la
rupture du manteau fragile, qui est la couche lithosphérique la plus résistante, précede
celle de la croiite fragile; (2) les déformations des deux niveaux fragiles tendent a étre en
opposition de phase; (3) l'existence d'un mode de déformation propre 2 la lithosphére est
conditionnée par la valeur du couplage fragile-ductile. La lithosphére entiére est instable et
se boudine lorsque le couplage est modéré i fort. Ce mode de déformation a une longueur
d'onde environ égale & quatre fois 1'épaisseur lithosphérique. Il est caractérisé par un
amincissement de toutes les couches fragiles et ductiles. Il ne se développe pas lorsque le
couplage est faible.

La comparaison des résultats montre que la modélisation analogique confirme les
modes prédits par la modélisation analytique. Dans I'hypothése d'une lithosphére
quadricouche, elle confirme également le déphasage entre la déformation de la crofite et
du manteau fragiles, ce déphasage étant 1ié  la présence de la crofite ductile. Toutefois,
des différences notoires apparaissent:

1) les longueurs d'onde des modes de déformation des couches fragiles sont
systématiquement plus petits dans les modeles analogiques (proche de 2h, avec h
épaisseur de la couche) que dans les modeles analytiques (proche de 4h). Cette différence
est peut-€tre due au mode de propagation des failles dans les milieux fragiles, tel le sable
présent dans les modeles analogiques. Dans de tels milieux, les failles pourraient avoir
tendance a €tre réfléchies au niveau des interfaces. Le pendage des failles normales étant
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de soixante degrés, la largeur d'un rift est proche de 1'épaisseur de la couche dans
laquelle il se développe. Tandis qu'en théorie les zones amincies ont une largeur de deux
fois I'épaisseur de la couche. La longueur d'onde devrait donc étre proche de trois fois
I'épaisseur de la couche dans la crofite fragile. Dans le manteau fragile, elle devrait étre
sensiblement égale a I'épaisseur de la couche, puisque les phénomeénes de réflexion de
failles se produisent sur les interfaces supérieure et inférieure de la couche. Or dans les
modeles, la longueur d'onde est proche de deux fois I'épaisseur de la couche, pour la
croiite et le manteau. C'est sans doute l'interaction entre le boudinage des deux couches
qui tend & moyenner ainsi cette valeur. Dans les modéles analytiques, les couches a
comportement fragile ont ét¢ modélisées par un matériau plastique (visqueux non
newtonien a coefficient de puissance n élevé), pour lequel les phénomenes de réflexion
aux interfaces n'intervient pas. La longueur d'onde de la déformation de ces niveaux est
effectivement proche de 4h. Ces résultats montrent qu'un matériau plastique n'est a priori
pas un analogue parfaitement adéquat pour les roches 4 comportement fragile.

2) les modes secondaires de déformation prédits par les modéles analytiques
(harmoniques de petites longueur d'onde), dont le taux d'amplification est légérement
supérieur a celui du mode lithosphérique, ne s'expriment pas clairement dans les modéles
analogiques. Ils peuvent correspondre 4 la déformation interne des horsts et des blocs
basculés.

3) la modélisation analytique prédit un mode de déformation lithosphérique pour tous les
modeles quadricouches. Toutefois, son taux d'amplification est faible et il peut étre
masqué par les modes de plus petite longueur d'onde qui sont plus amplifiés. Dans les
modeles analogiques, la prise en compte de 1'influence du couplage entre les niveaux
fragiles et les niveaux ductiles est fondamentale. Dans ces modéles, le mode
lithosphérique n'existe que lorsque le couplage est moyen ou fort. Ils confirment donc
que la lithosphere est globalement instable lorsque les niveaux fragiles sont
mécaniquement couplés. Dans ce sens, la modélisation analogique tient plus parfaitement
compte des paramétres qui régissent le comportement mécanique de la lithosphere.

L'une des différences majeures entre les deux types de modélisation est la quantité
d'extension subie par la lithosphére. La comparaison des résultats montre que,
globalement, les instabilités qui sont initi€es au début de l'extension (modeles
analytiques), sont amplifiées lorsque l'extension augmente (modeles analogiques).
Cependant, les modeles analogiques montrent que de nouvelles instabilités sont
susceptibles de se développer au cours de 1'extension, par exemple une instabilité de plus
petite longueur d'onde peut se développer dans la crofite fragile amincie pendant les
premiers stades de I'extension (mode¢le 2 fort couplage).
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I.B.1.5. CONCLUSION.

Cette étude confirme que les instabilités qui se développent dans la lithosphere en
contexte extensif dépendent en premier lieu de la structure rhéologique de la lithosphére.
Les résultats des deux types de modélisation effectuées ont des implications importantes
sur cette structure:

D'une part, la longueur d'onde des instabilités qui se développent dans les
niveaux fragiles est dépendante du mode de propagation des failles dans ce type de
milieu.

D'autre part, I'existence de plusieurs modes de déformation est conditionnée par
la présence d'un niveau fragile ou trés résistant, en base de crofite ou au toit du manteau.
Si ce niveau n'existe pas, seul le mode de déformation crustal est exprimé.

La présence d'un niveau lithosphérique intermédiaire découplant est nécessaire. Il
implique que la croiite inférieure ait un comportement ductile.

L'approche mécanique de l'extension de la lithosphére présentée ici confirme donc
I'idée que la lithosphére continentale est, en premiére approximation, une quadricouche
fragile-ductile, hypothése qui a été formulée par ailleurs (Dunbar et Sawyer, 1989a).

L'influence du couplage entre les niveaux lithosphériques fragiles et ductiles est
fondamentale. Elle conditionne la largeur de 1a zone déformée. Cette étude montre qu'une
marge stable sera d'autant plus large que la croiite ductile est résistante. L'hypothése de
Dunbar et Sawyer (1989b), selon laquelle la structuration pre-rift de la lithosphére est
déterminante dans la largeur des marges de 1'Atlantique, peut donc étre révisée a la
lumiére de cette conclusion.
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I.B.2. DEVELOPPEMENT ET GEOMETRIE DES STRUCTURES DANS
UNE LITHOSPHERE EXTREMEMENT ETIREE.

(Projet de publication en collaboration avec J.-P. Brun et P. Davy)

1.B.2.0. INTRODUCTION

Les structures extensives dans les domaines continentaux étirés sont souvent
masquées par les séries sédimentaires qui se déposent pendant les phases de subsidence
associées a l'extension. Le développement des campagnes océanographiques a permis
I'exploration des marges continentales passives qui sont les traces fossiles du rifting
continental qui a précédé l'océanisation. Le levé de nombreux profils sismiques, "callés”
par des forages profonds, a fourni des informations principalement sur les structures de
la croiite supérieure et ils ont permis de reconstituer 1'évolution des marges. Des données
sur la crofite inférieure des zones continentales en extension, et localement sur le manteau
supérieur, ont récemment ét€ acquises grice aux profils sismiques en écoute longue.
Toutefois, 1a nature et la géométrie des structures dans la croiite inférieure et le manteau
restent sujets a controverse, ainsi que les mécanismes mis en oeuvre lors de l'extension
lithosphérique. Pour pallier ce manque de données profondes, une autre approche a été
choisie ici : la modélisation analogique. Elle permet de comprendre les processus
mécaniques mis en jeu dans la lithosphére continentale en contexte extensif. Des
expériences sur modeles réduits d'extension localisée (striction) d'une multicouche
fragile-ductile sont présentées ici, un modéle de boudinage lithosphérique proposé, et ses
implications pour la formation des marges passives discutées.

I.B.2.1. FORMATION DES MARGES CONTINENTALES PASSIVES : LES
PROBLEMES.

Les principaux modeles de formation des marges continentales passives
actuellement proposés ont été établis a partir de données concernant essentiellement la
croiite (observations in situ, forages, sismique réflexion et réfraction ...). IIs tentent
d'expliquer les principales caractéristiques des marges, en particulier la présence de blocs
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basculés le long de failles normales dans la crofite supérieure fragile, le litage de la crofite
inférieure, la remontée du manteau sous la zone crustale amincie et la subsidence
associée, et la présence locale d'un fort réflecteur sismique, I'horizon "S", a la base des
blocs basculés sur les marges Ouest-Ibérique et Nord-Gascogne. Ces modéles impliquent
des mécanismes d'extension différents (cisaillement pur et/ou cisaillement simple).
Malgré l'acquisition récente de nouvelles données, principalement sur la croiite inférieure,
d'importants problémes restent a I'heure actuelle sujets & controverse, en particulier : (1)
les mécanismes de déformation mis en jeu a 1'échelle lithosphérique, (2) la compatibilité
cinématique entre le basculement des blocs de crofite supérieure et le cisaillement & 1a base
de ces blocs, (3) les modalités de remontée du manteau sous les zones superficielles
amincies, selon le mécanisme moteur de l'extension envisagé (rifting actif/passif), (4)
linfluence des structures lithosphériques héritées d'événements tectono-métamorphiques
antérieurs a la phase de rifting.

LB.2.1.A. Les mécanismes de déformation de la lithosphére.

On constate souvent sur les marges que la quantité d'extension mesurée en
surface, a partir du basculement des blocs et du pendage des failles, est inférieure a
'amincissement de la croiite, estimé par la profondeur du Moho (Le Pichon et Sibuet,
1981; Chenet et al., 1982; Sibuet, 1987). Plusieurs hypothéses ont été envisagées dans
les modeles pour expliquer cette différence entre extension superficielle et amincissement,
qui implique soit un étirement non homogéne de la croiite, soit une perte de volume de la
croiite durant l'extension. Dans le premier cas, plusieurs auteurs (Wernicke, 1985, Lister
et al., 1986, Le Pichon et Barbier, 1987, Boillot et al., 1987) proposent que les failles
normales superficielles s'enracinent sur une grande zone de cisaillement a faible pendage
et & rejet normal, d'échelle crustale ou lithosphérique. Le basculement des blocs sous-
estime alors effectivement 1'amincissement réel de la lithosphére. Brun et Choukroune
(1983) ont proposé par ailleurs que le basculement des blocs soit localement 1i€ a un
glissement gravitaire sur une surface de décollement située a la limite socle-couverture, tel
le réflecteur "S". Mais dans ce cas, le basculement des blocs sur-estime 1'amincissement
réel de la lithosphére. Si, selon la seconde hypothese, la croiite s'étire de fagon
homogéne, il faut admettre qu'elle ne garde pas un volume constant au cours de
lI'extension. Une diminution du volume de croiite peut €tre réalisée par métamorphisme de
la crofite profonde qui acquiert une densité supérieure ou proche de celle du manteau
(Artyushkov et Sobolev, 1982; Pinet et al., 1987). A l'inverse, deux hypothéses sont
avancées pour une augmentation du volume de croiite aux dépens du manteau. Soitil y a
accrétion de produit de fusion du manteau 2 la base de la crofite (underplating)(White et
al., 1987) ou intrusion de dikes basiques au sein de la croilite amincie (Royden et Keen,
1980), soit les péridotites constituant le manteau, remontées vers la surface lors du
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rifting, sont serpentinisées par altération hydrothermale. La serpentinisation tend a
rapprocher la densité des péridotites de celle des roches crustales. Le Moho sismique est
alors interprété comme le front d'altération des péridotites, et le réflecteur "S" comme le
Moho pétrologique (Boillot et al., 1989).

I.B.2.1.B. Compatibilité cinématique entre le basculement des blocs de croiite
supérieure et le cisaillement a la base des blocs.

Les marges continentales passives sont caractérisées en surface par la présence de
blocs basculés le long de failles normales. Ces failles normales peuvent s'enraciner en
profondeur soit sur une surface de décollement (interface incohérente), soit dans la zone
de transition fragile-ductile (interface cohérente). Des modéles analogiques (Faugere,
1985; Brun et al., 1985; Vendeville et Cobbold, 1987; Vendeville, 1987) montrent que,
quelque soit le type d'interface, le sens de cisaillement a la base des blocs basculés est
synthétique de celui existant sur les failles normales le long desquelles ils basculent. Sur
les marges continentales passives, ol le sens de cisaillement profond est hypothétique,
les données étant essentiellement sismiques, de telles observations contraignent donc le
sens de cisaillement & la base des blocs qui, le plus souvent, sont basculés vers le
continent.

I.B.2.1.C. Les modalités de remontée du manteau.

Si les données sur les niveaux crustaux sont de plus en plus nombreuses, celles
sur les niveaux mantelliques restent trés fragmentaires. Les rifts sont des zones
d'extension horizontale. On sait, grice aux données gravimétriques et sismiques, que le
manteau remonte sous ces zones. Le probléme est de savoir si cette remontée est une
conséquence de l'extension, ou si elle en est la cause.

Deux modes de formation des rifts, actif ou passif, sont a I'heure actuelle
proposés, selon le moteur de 1'extension envisagé (Sengor et Burke, 1978). Dans le cas
du rifting actif, la dynamique de l'asthénosphere est le moteur de 1'extension. Les forces
motrices de la remontée du manteau sont soit dues aux mouvements convectifs qui
I'animent, les rifts se développant au droit de courants ascendants qui divergent sous la
lithosphére, soit gravitaires et liées a I'intrusion d'un diapir asthénosphérique montant au
sein du manteau lithosphérique plus dense (Nicolas, 1984, 1986a, 1986b, 1989).
Plusieurs auteurs proposent également que le rifting soit du & la montée et a I'étalement

d'un panache associé a un point chaud (Ramberg, 1971; Meissner, 1981; Mulugeta, -

1985; Meissner et Kiipnick, 1988). Dans le cas du rifting passif, les forces motrices,
dues 2 l'interaction entre les plaques lithosphériques mobiles, sont des forces de traction
exercées aux limites des plaques. Le role du manteau est alors secondaire.
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1.B.2.1.D. Structures lithosphériques héritées.

- Les structures héritées d'évenements tectono-métamorphiques antérieurs au rifting
sont des zones de faiblesse lithosphérique potentielle. Beaucoup de rifts continentaux
tendent effectivement a se développer au niveau de zones orogéniques. Par exemple, Daly
et al. (1989) ont montré l'influence prépondérante des structures préexistantes dans le
socle, en particulier de décrochements, dans 1'évolution des rifts Est-Africains. Les
nombreux profils de sismique réflexion récemment acquis sur la plateforme de la Grande-
Bretagne (profils du programme BIRPS) montrent également que les structures
préexistantes (sutures des chaines calédonienne et varisque) contrdlent a la fois la
localisation et la géométrie de la plupart des bassins (Cheadle et al., 1987; Chapman,
1989). Cheadle et al. (1987) proposent que la forte influence des structures héritées sur le
développement de ces bassins soit due a la quantité d'extension relativement faible
pendant la phase extensive (30%).

De plus, une étude systématique de la quantité d'extension sur les marges de
I'Océan Atlantique et de leur géométrie (Dunbar et Sawyer, 1989) suggére que la largeur
de la zone étirée, la largeur relative de marges conjuguées et leur degré de symétrie sont
controlés par la nature et la géométrie des structures lithosphériques préexistantes.

L'approche mécanique de l'extension lithosphérique par le biais de 1a modélisation
analogique apporte des éléments d'information ou des solutions & ces différents
problémes. Nous décrirons et interpréterons dans un premier temps les expériences les
plus significatives, puis nous proposerons un modéle mécanique d'extension de la

lithosphére, et une application aux marges continentales passives sera enfin tentée.

LB.2.2. MODELES ANALOGIQUES.

I.B.2.2.A. Procédure expérimentale.

La procédure expérimentale (simplification de la structure rhéologique de la
lithosphére, matériaux analogues, conditions aux limites, appareillage expérimental) est
décrite dans le chapitre précédent (§ 1.B.1.1. Structure rhéologique de la lithosphere, §
I.B.1.3.1. Principe et méthode). Nous ne rappellerons ici que les points principaux, et
apporterons des précisions spécifiques aux modéeles présentés. _

La structure rhéologique de la lithosphére étant complexe et dépendante de
-multiples parametres (gradient géothermique, composition...), elle a été simplifiée dans
les expériences par des modeles quadricouches fragile-ductile (crofite bicouche fragile-
ductile sur manteau bicouche fragile-ductile). Cette structure est une bonne approximation
de la structure d'une lithosphére continentale stable (de 100 a 120 km d'épaisseur) ot le
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gradient géothermique n'est pas perturbé (550 a2 650°C au Moho)(Davy et Cobbold, sous
presse).

Dans les modeles, les matériaux analogues des différents types de comportement
rhéologique sont: (1) le sable de Fontainebleau pour les niveaux fragiles (croite et
manteau), dont la cohésion est négligeable et 1'angle de frottement interne ¢ = 30°; (2) des
silicones pour les niveaux ductiles; la silicone représentative du manteau est plus
visqueuse et plus dense que celle représentative de la croiite; la viscosité initiale de la
silicone (1,6.104 Pa.s 4 25°C) peut étre augmentée par adjonction de poudre de baryte,
ou diminuée par incorporation d'acide oléique; (3) le miel liquide pour le manteau
asthénosphérique a basse viscosité.

L'appareillage a été congu de maniere a ce que le modéle multicouche soit soumis
a une extension horizontale localisée au centre du modéle, en dehors des effets de
bordure. La zone centrale, qui individualise deux compartiments animés de vitesses
différentes, est une discontinuité de vitesse asymétrique induite par les conditions aux
limites latérales (DV1: extrémité de parois latérales entrainées par un piston).

Le but de ces expériences étant d'étudier le champ de déformation dans une
lithosphére extrémement étirée, chaque expérience a été arrétée juste avant la rupture de la
lithosphére. L'instant de la rupture a souvent été difficile a estimer, I'épaisseur de la
lithosphére ne pouvant &tre évaluée qu'au travers des parois en plexiglass de la boite ou
les "effets de bord" perturbent localement le développement des structures.

Des marqueurs passifs de la déformation, qui permettent de visualiser le champ de
déformation, ont été systématiquement incorporés dans les niveaux fragiles
(stratifications de sables colorés). Pour une expérience (BB9), des marqueurs passifs ont
également ét€ réalisés dans les couches ductiles. Ces couches sont alors constituées d'une
alternance de bandes verticales de silicone de couleurs différentes, mais de propriétés
rhéologiques quasi identiques.

I.B.2.2.B. Les limites inhérentes & la modélisation analogique.

La modélisation analogique permet une approche mécanique des processus li€s a
I'extension lithosphérique. Si les parametres thermiques sont pris en compte pour définir
la structure rhéologique initiale, 1'influence des transferts thermiques pendant I'extension,
et les changements de rhéologie qui en résultent, ne peuvent pas étre modélisés par cette
méthode. D'une part dans les modeles, les interfaces rhéologiques sont matérielles tandis
qu'elles peuvent migrer dans les roches en fonction des modifications de température (la
transition fragile-ductile dans la crofite et la transition lithosphére-asthénosphére en
particulier). D'autre part, il n'y a pas de subsidence thermique associ€e au rifting dans les
modeles, et la "fragilisation" de la lithosphere liée a la relaxation thermique dans une zone
amincie est négligée (England, 1983). Enfin, la fusion partielle du matériel mantellique
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li€e a 1a décompression adiabatique n'existant pas, la présence des produits de fusion est
négligée, ainsi que la diminution de densité du manteau partiellement fondu.

Par contre, la modélisation analogique respecte les principaux parameétres
mécaniques régissant le comportement lithosphérique: (1) la structure rhéologique
multicouche fragile-ductile de la lithosphére; la nature du modéle multicouche
(quadricouche ou tricouche par exemple) permet en outre de tenir compte du gradient
géothermique initial (Davy, 1986; Davy et Cobbold, 1989; sous presse); (2) le contraste
de densité entre croite et manteau; (3) le rapport entre forces de surface et forces de
volume.

I.B.2.2.C. Géométrie des structures en fonction du couplage fragile-ductile.

Des expériences du méme type (Allemand, 1988; Allemand et al., 1989) ont
montré que les caractéristiques du champ de déformation varient en fonction du couplage
entre le manteau fragile et la croiite inférieure ductile, c'est-a-dire en fonction des
résistances relatives de ces deux couches. Pour les expériences décrites ici, trois types de
couplage ont été réalisés (faible, moyen, fort) en modifiant la résistance de la croiite
ductile, soit en faisant varier sa viscosité, soit en faisant varier la vitesse de déformation.
Dans ce dernier cas, la résistance au cisaillement du manteau ductile change dans la méme
proportion que celle de la croiite. Un seul paramétre est modifié pour chaque expérience,
les autres étant gardés constants (épaisseur des différentes couches, conditions aux
limites...), ceci afin de cerner l'influence exacte de la modification apportée, par
comparaison des modeles entre eux. La cohérence des observations faites sur la série de
modeles permet de conclure que la reproductibilité des expériences est bonne, méme
lorsque celle-ci n'a pas été systématiquement testée.

La quantité d'extension subie par les modeles est donnée par la valeur non-
dimensionnée Ext = d/L, avec d: déplacement des DV1 et L: épaisseur de la lithosphére
(tab. 1.B.2.1). Sur les coupes présentées (fig. 1.B.2.2 et 3), la moitié mobile des modéles
est représentée a droite, la moité gauche restant fixe au cours des expériences. Les
principales caractéristiques des modeles sont reportées dans le tableau 1.B.2.1.

I.B.2.2.C.a. Modtles 2 faible couplage (BB3, BB4, BB6) (tab. 1.B.2.1).

L'expérience BB6, pour laquelle la quantité d'extension a ét€ peu importante (Ext
= 0,49) montre l'initiation et les premiers stades d'évolution du modéle. Les deux autres
montrent la géométrie des structures pour une trés forte extension (Ext = 0,53). Pour
I'expérience BB4, le couplage a ét€ diminué par abaissement d'un facteur 5 de la viscosité
de la croiite ductile.

En surface (fig. I.B.2.1), un rift unique s'initie et se développe dans la partie
centrale du modtle, au niveau des DV, perpendiculairement 2 la direction d'extension.
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En coupe, dans le cas d'une faible quantité d'extension, le modéle montre une remontée
trés localisée du manteau ductile sous la zone d'amincissement des trois niveaux
lithosphériques superficiels, et un trés léger amincissement de toute la lithosphére dans la
partie centrale du modgle (planche I.B.2.E). Dans la croiite fragile, le rift observé en
surface est 1égérement asymétrique, la faille située a gauche ayant un rejet plus important.
Dans le manteau fragile, une zone de striction unique et symétrique s'est développée par
création de deux failles normales conjuguées. Le rift est décalé par rapport i la zone de
striction du manteau. La crofite ductile est trés amincie entre les deux zones de failles. Le
manteau ductile est épaissi et forme un dome étroit sous la zone d'amincissement du
manteau fragile. Pour une extension extréme, seule la géométrie globale du modéle a pu
étre reconstituée (fig. 1.B.2.2c). Elle est identique pour les deux couplages testés: la
rupture du manteau fragile est atteinte dans la zone faillée; au niveau de la rupture, la
croiite et le manteau ductiles entrent en contact et forment un déme 2 1'aplomb du rift. On
note que l'initiation de la déformation est plus précoce quand le couplage est plus faible
(BB4).

I.B.2.2.C.b. Mode¢les & moyen couplage (BB1, BB2, BB9) (Tab. 1.B.2.1).

Trois expériences présentent cette caractéristique. Des marqueurs passifs ont été
incorporés dans les couches de silicone du modeéle BB9 (Ext = 0,71) pour visualiser la
composante cisaillante. Les deux autres modgles ont subi une quantité d'extension plus
importante (BB1 et BB2; Ext = 0,9). L'effet d'une 1égére diminution du couplage a été
testée sur BB2 (tab. 1.B.2.1).

En surface, la déformation s'initie par un rift au centre du modele (Fig. I.B.2.1).
Deux rifts se développent ensuite a partir des discontinuités de vitesse latérales (D V1) et
tendent & se rejoindre au centre du modele pour former un second rift paralléle, & gauche
du premier. Ces deux rifts fonctionnent simultanément durant toute 1'expérience, mais le
rift de droite s'élargit plus rapidement. Une faille est apparue tardivement dans le horst
central. Le modele présente un léger bombement au niveau de la zone déformée.

En coupe (fig. I.B.2.3a; planche 1.B.2.B), la partie lithosphérique est amincie au
centre du modele, cet amincissement provoquant la remontée d'un ddme d'asthénosphére
moulé par le manteau ductile, dont 1'apex est situé a I'aplomb de la zone d'amincissement
maximum (planche 1.B.2.A). L'amincissement s'est fait principalement aux dépens des
trois couches les plus superficielles, mais la quantité d'extension a été insuffisante pour
provoquer la rupture de ces couches et la remontée du manteau ductile jusqu'a la surface.
Dans la croiite fragile, on retrouve les deux rifts visibles en surface, séparés par un horst.
Le rift le plus large présente un bloc basculé vers la droite. Le rift de gauche est plus étroit
et présente une nette asymétrie opposée a celle du premier. Trois paires de failles
conjuguées se sont développées dans le manteau fragile, dont deux ont évolué en points
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Planche 1.B.2. Clichés des modéles analogiques en fin d'expérience (cf fig. 1.B.2.2
et 3). Toutes les images sont @ la méme échelle (cf B). A. Vue de profil du modéle a
moyen couplage (BB1); vue en contre-jour au travers de la paroi de la boite
expérimentale, donnant une image de la limite lithosphére-asthénosphére: le miel
apparait en rouge-orangé et la partie lithosphérique du modéle en noir. B. Coupe du
modéle @ moyen couplage (BB9) avec marqueurs passifs dans les niveaux ductiles
(silicones rouges). C. Coupe du modéle a fort couplage (BBS5). D. Coupe du
modéle a moyen couplage (BB1). E. Coupe du modéle a faible couplage (BB6,
contrairement aux coupes B, C, D, la moitié mobile de ce modéle est celle de

gauche).
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Figure 1.B.2 2. Coupe des modéles au stade final de l'expérience. Le manteau fragile et
ductile est représenté en gris. La partie mobile des modéles pendant I'expérience est la
moitié de droite. a. Modéle a fort couplage (BBS5). b. Modéle a moyen couplage (BB1).
c. Modeéle a faible couplage (BB3), dessin reconstitué a partir des données de surface et

des coupes du modéle a faible couplage peu étiré (BB6).
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5. cm

Figure IB2 3. a. Coupe du modéle @ moyen couplage (BB9); mémes conventions que
dans la figure 2; des marqueurs passifs, initialement verticaux, ont été incorporés dans les
niveaux ductiles. b. Interprétation cinématique; les zones de cisaillement sont figurées en
gris sombre. Noter la présence d'une grande zone de cisaillement joignant la croilte
ductile et le manteau ductile au niveau de la rupture du manteau fragile.
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de rupture o la crofite et le manteau ductiles entrent en contact. Les deux boudins ainsi
formés sont restés solidaires sur le flanc droit du dome. L'extension s'est localisée et
intensifiée en profondcﬁr au niveau du point de rupture situ€ le plus & gauche, a I'aplomb
du horst séparant les deux rifts. La zone de rupture est décallée par rapport a l'axe du
déme mantellique. La croiite ductile est fortement amincie au niveau du point de rupture,
et au dessus des boudins de manteau fragile. La déformation des marqueurs passifs,
initialement verticaux, matérialise deux zones de cisaillement dans la crofite ductile de part
et d'autre de la zone de rupture (fig. 1.B.2.3b; planche 1.B.2.B). Ces deux zones de
cisaillement sont de pendage et de sens opposés. Le sens de cisaillement est synthétique
de celui des failles normales limitant les blocs basculés dans le rift le plus large, et de
celui de la faille normale majeure de l'autre rift. L'intensité du cisaillement est plus forte
sous le rift le plus large. Le manteau ductile remonte a 1'axe de la zone lithosphérique
amincie. Il est globalement aminci sur la largeur du dome, et localement épaissi au niveau
des zones d'amincissement du manteau fragile. Dans cette couche, le sens de cisaillement
s'inverse de part et d'autre du dome. Le cisaillement est plus fort sur le flanc droit. On
note que la zone de cisaillement de gauche dans la croiite ductile se connecte 4 la zone de
cisaillement de droite dans le manteau ductile.

Lorsque la quantité d'extension est plus importante (BB1; fig. 1.B.2.2b; planche
L.B.2.D), les trois niveaux lithosphériques superficiels sont extrémement amincis au
centre du mod¢le, permettant la remontée jusqu'a la surface du dome de manteau ductile.
Ici, la déformation s'est localisée dans le manteau fragile au niveau du point de rupture
situé le plus a droite. En conséquence, seul le rift situé a 1'aplomb de cette zone s'est
développé. 1l est asymétrique et présente une série de blocs basculés vers la droite. Le rift
de gauche a rapidement cessé de s'élargir. Sa légére asymétrie est opposée a celle de
l'autre rift. La rupture de la croite fragile s'est produite dans la zone la plus amincie du
rift large.

Lorsque le couplage entre la croiite ductile et le manteau fragile est plus faible
(BB2; Tab. 1.B.2.1), la géométrie globale du modéle est comparable. Toutefois, les rifts
ne sont pas cylindriques sur la largeur du modgle, et leur asymétrie est peu marquée.
Deux zones de striction se sont développées dans le manteau fragile. Celle située a gauche
a évolué en point de rupture ou l'extension s'est localisée. Le large boudin ainsi
individualisé est situé sur le flanc droit du dome. La croiite ductile est extrémement
amincie sur toute la largeur de la zone de rupture du manteau fragile (flanc gauche du
dome).

1.B.2.2.C.c. Modgtle a fort couplage (BBS; tab. 1.B.2.1).

Un seul modele a été réalisé (Ext = 1,34). En surface (fig. 1.B.2.1), la
déformation s'initie par de nombreux segments de failles normales paralléles et
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conjuguées dans la partie centrale du mode¢le, sur une importante largeur. En fin
d'expérience, les failles se sont connectées et délimitent une série de rifts étroits et
parall¢les séparés par des horsts. Le modele est globalement symétrique.

En coupe (fig. 1.B.2.2a; planche I.B.2.C), la zone lithosphérique amincie est plus
large que dans les modeles précédents, de méme que le dome asthénosphérique. La
quantité d'extension appliquée au modele a été insuffisante pour provoquer la remontée
jusqu'a la surface du manteau ductile. La croite fragile présente deux points
d'amincissement important au toit du dome, mais la géométrie des rifts est difficile a
préciser, €tant donné le fort amincissement de cette couche. Dans le manteau fragile, il
existe plusieurs paires de failles conjuguées symétriques individualisant des boudins.
L'une de ces zones de failles tend & évoluer en point de rupture au toit du déme. La croiite
ductile est amincie dans toute la zone déformée. Elle moule les boudins du manteau
fragile, au toit et sur les flancs desquels son amincissement s'accentue. Le manteau
ductile est aminci dans toute la zone déformée.

1.B.2.3. CARACTERISTIQUES GENERALES DES MODELES.

I.B.2.3.A. Amincissement de la lithosphére multicouche en fonction du couplage
fragile-ductile.

Lorsque le couplage entre les niveaux fragiles et ductiles est moyen a fort, la
lithosphére est globalement résistante et se boudine. Cette déformation est caractérisée par
un amincissement de toutes les couches lithosphériques, y compris celui du manteau
ductile, qui induit la formation d'un dome asthénosphérique (fig. 1.B.2.2a, 2b, 3;
planche 1.B.2.A). La zone amincie, ainsi que le déme, sont d'autant plus larges que le
couplage est fort. lls ont une forme globalement symétrique. Par contre, la structure
interne de la zone amincie est asymétrique. Cette asymétrie est due au décalage de la zone
de rupture du manteau fragile par rapport a I'axe du déme, et au développement d'une
zone de cisaillement a faible pendage qui joint la croiite et le manteau ductiles aprés la
rupture. Cette zone est d'autant moins développée que la rupture est tardive, et la rupture
est tardive quand le couplage est fort. Le degré d'asymétrie interne est de ce fait plus
important dans le modéle & moyen couplage, ou la déformation est plus localisée (trois
zones de failles dans le manteau fragile) et la rupture plus facilement atteinte (fig.
I.B.2.2b et 3), que dans le modele a fort couplage ou l'extension est diffuse (multiples
zones de failles dans le manteau fragile) et la rupture trés tardive (fig. 1.B.2.2a).

Une diminution de la viscosité de la croiite ductile, donc du seul couplage entre
manteau fragile et crofite ductile, ne modifie pas le comportement de la lithosphére, qui se
boudine dans son ensemble (BB2).
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Par contre, lorsque le couplage entre tous les niveaux fragiles et ductiles est faible,
le boudinage de la lithosphére entitre ne se produit pas et le ddme asthénosphérique est
peu ou pas développé. La zone lithosphérique déformée est étroite. Le manteau ductile est
localement épaissi & I'aplomb de 1a zone de striction mantellique et forme un déme étroit
(fig. 1.B.2.2¢).

1.B.2.3.B. Boudinage du manteau lithosphérique fragile.

Quelles que soient les caractéristiques rhéologiques des modeles, le manteau
fragile est boudiné. L'extension développe une ou plusieurs zones de striction parallgles,
qui sont perpendiculaires a la direction d'extension. Les zones de striction sont quasi
symétriques, malgré la déformation cisaillante au niveau des interfaces fragile-ductile.

Quand la résistance au cisaillement des niveaux ductiles est faible par rapport 2
celle des niveaux fragiles (faible couplage), I'extension se localise au niveau d'une zone
de striction unique (fig. I.B.2.2c). La zone déformée est étroite. Quand le couplage est
fort, I'extension est plus diffuse. Plusieurs zones de striction parali¢les se développent,
individualisant plusieurs boudins non déformés. La zone déformée est large (fig.
1.B.2.2b, 3, 2a). Quand la viscosité de la croiite inférieure ductile est plus faible (BB2),
le nombre de zones de striction diminue dans le manteau fragile. Le mode de boudinage
du manteau fragile dépend donc principalement du couplage entre la croiite inférieure
ductile et le manteau fragile.

Lorsque I'extension s'accentue, la déformation tend & se localiser dans une des
zones de striction. Cette localisation semble se déterminer de maniére relativement
aléatoire, 4 gauche (BBY, fig. 1.B.2.3, et BB2) ou 2 droite (BB1, fig. I.B.2.2b) du dome
mantellique. Lorsque la rupture est atteinte dans une zone de striction, 1'écartement entre
les autres boudins est stabilisé. La rupture est d'autant plus tardive que le couplage est
fort, I'extension étant plus diffuse.

1.B.2.3.C. Déformation de la croiite supérieure fragile.

Comme pour le développement des zones de striction dans le manteau fragile, un
ou plusieurs rifts parall¢les se développent dans la croiite fragile perpendiculairement 2 la
direction d'extension, selon le couplage entre les niveaux lithosphériques fragiles et
ductiles. Ces rifts deviennent asymétriques au fur et & mesure de 1'augmentation de
I'étirement. Des expériences comparables, mais pour lesquelles 1'extension était peu
importante, ont montré que lorsque plusieurs rifts se développent (couplage moyen a
fort), les modeles présentent une symétrie par rapport & un plan vertical passant par le
centre du dome mantellique. Cette symétrie de la déformation superficielle reflete la
symétrie de la déformation profonde, les zones de striction mantelliques étant symétriques
(Allemand, 1988; Allemand et al., 1989). Lorsque la rupture du manteau supérieur se
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produit sous un rift, la localisation profonde de la déformation dans cette zone conduit a
I'élargissement préférentiel de celui-ci (fig. 1.B.2.2b). Le rift est limité par une faille
unique et permanente du c6té du horst central, et par plusieurs failles qui se relaient et
individualisent des blocs basculés de l'autre c6té. Les blocs sont basculés vers l'extérieur
de la zone déformée. 1ls se forment successivement de l'extérieur vers l'axe du rift. Leur
taille diminue vers l'axe du rift ol I'amincissement est maximum. La rupture se produit
dans cette zone (fig. 1.B.2.2b).

I.B.2.3.D. Relation entre les rifts de la croiite et les boudins du manteau.

Les modeles montrent que le ou les rifts sont systématiquement décalés par
rapport aux zones de striction du manteau fragile. Lorsque la crofiite et le manteau fragiles
présentent la méme épaisseur initiale, l'espacement entre les rifts et les zones de striction
est le méme. Dans ce cas, le boudinage de la croiite est en opposition de phase avec celui
du manteau, un rift étant superposé 2 un boudin mantellique (fig. 1.B.2.2a). Lorsque la
croiite fragile est plus épaisse que le manteau fragile, les rifts sont plus espacés que les
zones de striction du manteau. Le décalage est variable, et la superposition parfaite rift /
boudin mantellique n'est plus réalisée (fig. 1.B.2.2b, 3).

I.B.2.3.E. Déformation de la croiite inférieure ductile.

La croiite inférieure accommode les mouvements différentiels entre le manteau et
la croiite fragiles li€s au déphasage du boudinage dans les deux couches. Des zones de
cisaillement, fonctionnant en faille normale relient les rifts crustaux et les zones de
striction mantelliques. Elles sont globalement paralléles aux interfaces fragile-ductile et
sont de ce fait a faible pendage. Elles provoquent un amincissement de la croiite ductile.
Lorsque plusieurs rifts sont en opposition de phase, les zones de cisaillement sont
conjuguées et d'intensité comparable (fig. I.B.2.2a). La croiite ductile présente une
alternance de zones amincies aux toits des boudins et de zones plus épaisses a 1'aplomb
des zones de striction. Lorsque le décalage entre les rifts et les zones de striction
mantelliques est variable et que 1'un des rifts est plus large, le cisaillement sous ce rift est
plus intense (fig. 1.B.2.3b). La croiite ductile est extrémement amincie, voire rompue si
I'extension est trés intense (fig. I1.B.2.2b). Dans les modeles a faible couplage, une zone
de cisaillement unique se développe (fig. 1.B.2.2¢).

I.B.2.3.F. Remontée du manteau

Tous les modeles présentent une remontée du manteau ductile globalement a I'axe
de la zone déformée. Cette remontée s'accompagne généralement d'un léger bombement
au centre du modele. Le manteau remonte jusqu'a la surface si l'extension est
suffisamment intense pour provoquer la rupture des trois niveaux lithosphériques
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superficiels (fig. 1.B.2.2b). Lorsque le couplage entre niveaux ductiles et niveaux fragiles
est faible, le manteau lithosphérique est épaissi et forme un déme étroit (fig. 1.B.2.2c).
Lorsque le couplage est moyen a fort, il est aminci et flexuré et moule le dome
asthénosphérique sous-jacent (fig. I.B.2.2b, 3, 2a). Deux zones de cisaillement
divergentes et de pendage inverse existent sur les flancs du dome et se rejoignent i son
toit. Elles sont dues a la flexure de la couche (déformation d'extrados). Lorsque le
couplage est modéré, la zone de cisaillement située sur le flanc droit du déme est plus
développée que celle de gauche (fig. 1.B.2.2b et 3). Le développement de cette zone est
favorisé par la localisation de l'extension au niveau des discontinuités de vitesses
latérales. L'intensité du cisaillement est maximale au toit et  la périphérie du dome.
Lorsque la rupture du manteau fragile est atteinte, cette zone de cisaillement se connecte
I'une des zones de cisaillement crustale.

1.B.2.3.G. Cinématique et chronologie des zones de cisaillement.

L'évolution du champ de déformation lithosphérique pendant l'extension du
modele BB9 a été schématisée sur la figure 1.B.2.4. Trois étapes majeures sont
représentées:

La figure 1.B.2.4a correspond a l'initiation des structures. Des rifts et des zones
de striction réguliérement espacées se développent respectivement dans la croiite fragile et
le manteau fragile. Le champ de déformation est globalement symétrique.

La figure 1.B.2.4b montre 1'évolution des structures jusqu'a la rupture du
manteau fragile. Le décalage entre les zones d'amincissement dans la crofite fragile et le
manteau fragile est accomodé dans la crofite ductile par la création de zones de
cisaillement 2 rejet normal. Ces zones de cisaillement sont conjuguées lorsque plusieurs
rifts existent. Dans le manteau, deux zones de cisaillement divergentes et de pendage
inverse accommodent la flexure au toit du déme asthénosphérique. Dans la crofite
supérieure, le rift situé au niveau des discontinuités de vitesse latérales s'élargit
préférentiellement.

La figure 1.B.2.4c illustre le stade consécutif a la rupture du manteau fragile. La
symétrie initiale du champ de déformation est modifiée par cette rupture, qui est une zone
de faiblesse lithosphérique et localise la déformation en profondeur. Le nouveau champ
de déformation, fortement control€ par la localisation de la rupture mantellique, devient
asymétrique, la zone de rupture étant décallée par rapport a l'axe de la zone lithosphérique
déformée. Dans la croite ductile, seules les zones de cisaillement situées de part et d'autre
de la zone de rupture continuent de fonctionner. Sous les rifts les plus larges, le sens de
cisaillement est synthétique du mouvement sur les failles normales limitant les blocs
basculés. Dans le manteau ductile, 1'une des zones de cisaillement se connecte 2 I'une des
zones de cisaillement de la croiite ductile au niveau de la rupture du manteau fragile. Cette
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zone de cisaillement continue & se développer en périphérie de 1'un des flancs du dome.
Son rejet est normale, mais le sens de cisaillement est inverse de celui de la zone crustale
qui la surplombe (fig. I.B.2.3b). Lorsque la zone de rupture profonde coincide avec un
rift crustal, la zone de cisaillement crustale sous-jacente au rift est superposée a la zone de
cisaillement mantellique de sens inverse (fig. 1.B.2.2b). Cette superposition,
contemporaine de la rupture du manteau fragile, est tardive par rapport 3 la création de la
zone de cisaillement crustale.

Cette séquence a été reconstituée dans le cas d'un couplage moyen. Lorsque le
couplage est fort, la déformation est plus diffuse. La rupture du manteau fragile est donc
tres tardive, et la structure interne de la zone lithosphérique déformée tend a rester
symétrique. Dans ce cas également, l'influence des discontinuités de vitesse latérales est
mineure, et ne provoque pas l'élargissement préférentiel du rift situé a leur niveau (fig.
1.B.2.2a). Lorsque le couplage est faible, le champ de déformation est asymétrique dés
l'initiation des structures, du fait de la création d'un rift et d'une zone de striction,
uniques et décalés (fig. I.B.2.2¢).

1.B.2.4. DISCUSSION.

L.B.2.4.A. Implications du modele de boudinage d'une lithosphére multicouche
pour la formation des marges continentales passives.

La modélisation analogique de la striction d'une lithosphére continentale
quadricouche a permis de mettre en évidence le boudinage des niveaux lithosphériques
résistants, voire de la lithosphére dans son ensemble, lorsqu'elle est soumise & une
striction intense. Ce modele de boudinage lithosphérique permet d'expliquer la formation
des marges continentales passives et beaucoup de leurs caractéristiqueé structurales.

I.B.2.4.A.a. Systemes de blocs basculés et sens de cisaillement profond.

Des systémes de blocs basculés induisant un amincissement extréme de la croiite
supérieure se développent dans tous les modéles analogiques. Le sens de cisaillement sur
les failles normales le long desquelles ils basculent est synthétique de celui existant dans
la croiite inférieure ductile sous-jacente. Ce sens de cisaillement est inverse de celui de la
zone de cisaillement majeure joignant la croiite inférieure et le manteau supérieur (fig.
1.B.2.3b).

Cette situation €claire de maniére nouvelle la cinématique de la déformation
observée sur les marges de la Galice et Nord-Gascogne. Sur la marge de la Galice, le
sens de cisaillement dans les roches mantelliques qui affleurent en pied de marge est en
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apparente incompatibilité avec celui impliqué par le basculement des blocs adjacents
(Boillot et al., 1988a; Girardeau et al., 1988)(fig. 1.B.2.5). Le réflecteur "S", présent a la
base des blocs les plus profonds de la marge, semble émerger a l'ouest entre les
péridotites et le dernier bloc basculé constitué essentiellement de crofite supérieure. Il a ét€
interprété comme la transition fragile-ductile dans la crofite (de Charpal et al., 1978;
Montadert et al., 1979; Mauffret et Montadert, 1987), ou plus récemment, comme le
contact tectonique entre les blocs crustaux et les péridotites serpentinisées (Boillot et al.,
1988a, 1989). Cette derniére hypothése suggere I'absence de croiite inférieure ductile a la
base des blocs. Sur la marge nord-Gascogne, le réflecteur "S", qui est également présent
a la base des blocs basculés (fig. 1.B.2.6), a été interprét€ comme une grande zone de
cisaillement a faible pendage vers le continent qui s'enracine dans la croiite ductile (Le
Pichon et Barbier, 1987). Selon cette hypothése, le sens de cisaillement sur cette grande
faille plate est inverse de celui des failles normales sé€parant les blocs basculés vers le

continent, ce qui pose un probléme cinématique (cf § 1.B.2.1.B).

10km

A syn.rift (4km/s)
ride de ° 0 20km A TKA\AP~ i .
2 4 A A ta - rift and continental
péridotite v Lot T"AA\AD basement (6 km/s )
* LYY upper montle

Figure 1.B.2.5. Coupe synthétique de la marge continentale de la Galice (d'aprés Boillot
et al., 1986, modifiée). Le Moho est situé en supposant un équilibre isostatique, des
densités de 2,8 pour les serpentines et la croiite continentale, et de 3,3 pour les péridotites
JSraiches. S: réflecteur sismique "S". Le sens de cisaillement dans les péridotites affleurant
au pied de la marge est reporté.

Figure 1. B2.6. Coupe sismique de la marge continentale nord-Gascogne profonde; S:
réflecteur sismique "S" (d'aprés Le Pichon et Barbier, 1987).
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L'interprétation faite a partir des modeles analogiques suggére que le réflecteur
"S" observé a la base des blocs basculés corresponde 1 la transition fragile-ductile dans la
crolite.

Toutefois, dans I'hypothese ol le réflecteur "S" est le contact entre la croiite et le
manteau (Moho "pétrologique”), deux solutions peuvent étre envisagées. Soit la croiite
ductile est représentée par le réflecteur lui-méme; cependant, 'épaisseur du réflecteur
(généralement double ou triple) étant estimée entre 0,6 et 1,5 km (Sibuet, 1987), cet
amincissement extréme implique une ductilité importante (viscosité trés faible) de la
crolite inférieure. Soit,  la fin du rifting, la crodite ductile s'est rompue 2 1'axe du rift,
dans la zone ou l'étirement a été le plus intense; elle n'est donc plus présente en bas de
marge sous les blocs les plus profonds, mais devrait exister sous la partie haute de la
marge.

L.B.2.4.A.b. Amincissement de la croiite supérieure.
Dans les modeles analogiques, les blocs basculés se forment successivement de
I'extérieur vers 1'axe du rift au fur et & mesure de son €largissement (fig. 1.B.2.7).

1 1

extension /

Figure 1.B.2.7. Séquence de formation
1 3 2 1 d'un systéme de blocs basculés dans la
croiite supérieure des modéles
= analogiques. N°: ordre d'apparition des
failles. Les blocs se forment de 'extérieur
Y vers l'axe du rift.

Cette séquence de formation a des implications sur la géométrie de ces systeémes.
Certaines d'entre elles peuvent étre vérifiées sur les marges continentales passives, en
particulier celles de la Galice et Nord-Gascogne, dont la géométrie et I'évolution sont bien
documentées:

1) La taille des blocs basculés diminue du haut vers le bas de la marge, ce qui
semble €tre effectivement le cas sur la plupart des marges (figs. 1.B.2.5 et 6).
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2) La diminution de 1'épaisseur des blocs vers le bas de la marge se fait aux
dépens des niveaux profonds; autrement dit, des niveaux de crofite de plus en plus
superficiels reposent sur la crofite ductile vers le bas de la marge. Cette géométrie est une
caractéristique des blocs de la marge nord-Gascogne. En effet, les blocs de la partie
supérieure de la marge sont constitués de croiite supérieure et d'une série litée interprétée
comme la série sédimentaire ante-rift. Par contre, les blocs les plus profonds, moins
épais, sont entiérement constitués par la série litée ante-rift (Le Pichon et Barbier, 1987).
Sur la marge de Galice, la base du bloc basculé le plus profond est constituée de croiite
supérieure (Boillot et al, 1988a; 1988b; Beslier et al., sous presse).

3) Le basculement des blocs augmente vers le bas de la marge, en méme temps
que les failles qui les séparent s'aplatissent, en liaison avec la montée du déme profond.
Ceci est en bon accord avec les observations faites sur les marges de Galice et Nord-
Gascogne, ol le basculement des blocs est effectivement plus important en pied de marge
(Le Pichon et Sibuet, 1981; Mauffret et Montadert, 1987; Sibuet et al., 1987)(figs
LB.2.5 et 6). Toutefois, la subsidence n'intervient pas dans les modeles analogiques.
Sur les marges, elle compense et limite 'effet de remontée du dome.

4) La déformation du manteau ductile au toit du déme est synchrone du
basculement des blocs. Toutefois, elle s'intensifie & la périphérie de I'un des flancs du
doéme apres la rupture du manteau fragile, donc relativement tardivement. Sur la marge de
Galice, la fin de la déformation mylonitique dans les péridotites a été datée a 122 mA +
0,6 (Féraud et al., 1988). Cet age correspond en fait a la fermeture du systéme
39Ar/40Ar lors du refroidissement de la roche, qui post-date légérement la fin de la
déformation. La fin de la déformation ductile serait toutefois postérieure a la phase
principale de basculement des blocs qui s'est produit au Valanginien (135 mA) (Mauffret
et Montadert, 1987; Moullade et al., 1988).

5) Le basculement des gros blocs externes précéde le basculement des petits blocs
plus internes. En conséquence, 1'dge des premiers sédiments syn-rifts, voire leur
épaisseur si le taux de sédimentation est constant sur la durée du rifting, devraient
diminuer du haut vers le bas de la marge.

I.B.2.4.A.c. Amincissement de la croiite inférieure.

Le mode¢le de boudinage implique pour la croiite inférieure ductile (1) qu'elle soit
déformée sur toute la largeur de la zone lithosphérique amincie; (2) qu'elle présente des
variations d'épaisseur, les zones amincies correspondant aux zones de cisaillement
conjuguées de part et d'autre des boudins du manteau fragile (fig.1.B.2.2a); (3) que son
amincissement soit maximal au niveau de la rupture du manteau fragile, en particulier au
toit du dome mantellique.
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Les profils sismiques montrent que, sous les zones continentales en extension, la
partie inférieure de la crofite est la plupart du temps litée, présentant de trés nombreux
réflecteurs sub-horizontaux. Les profils ne donnent aucune information sur la nature de
ce litage. Quatre hypothéses sont généralement invoquées pour expliquer son origine
(Klemperer et al., 1987; Wever et Meissner, 1987): (1) le litage serait 1ié A la présence
d'intrusions magmatiques provenant de la fusion du manteau; (2) il serait dii au
métamorphisme, voire localement 2 la fusion de la base de la crofite; (3) il serait di a la
présence locale de fluides issus soit du métamorphisme de la croiite, soit du dégazage du
manteau; (4) le litage serait d'origine tectonique, la géométrie des réflecteurs reflétant la
géométrie de zones de cisaillement anastomosées (Reston, 1988). Quoi qu'il en soit, la
croiite inférieure est un niveau ol la déformation est ductile, donc plus homogéne 2
I'échelle sismique que dans la croiite supérieure fragile. Le probléme est de savoir si toute
I'épaisseur du faciés lit€ représente la croiite inférieure ductile, et si la présence des
réflecteurs peut étre directement corrélée 4 l'existence d'une déformation. Tant que ce
probléme ne sera pas résolu, il sera difficile de vérifier les implications du modéle de
boudinage. On peut toutefois noter qu'il existe des variations d'épaisseur de la croiite litée
sous les bassins de la Mer Celtique (profil SWAT 4; Cheadle et al., 1987), et qu'elle
disparait dans des zones plus ou moins régulierement espacées sur les profils sismiques
traversant la Mer du Nord (Viking graben; Beach, 1986; Beach et al.,1987). Le profil
ECORS qui traverse le bassin de Parentis montre également une diminution trés
importante de 1'épaisseur de la croiite litée sous le bassin (Pinet et al., 1987). Enfin, au
pied de la marge de la Galice, I'amincissement de la croiite inférieure est effectivement
extréme, puisque la ride de péridotite n'est qu'a une vingtaine de kilometres 2 l'ouest du
dernier bloc basculé constitué de crofite supérieure; aucun échantillon de croiite inférieure
n'a ét€ prélevé en place dans cette zone étroite.

Une autre implication du modele de boudinage est que l'amincissement B de la
croiite & I'échelle de I'ensemble de la zone déformée est égal a la quantité d'extension

mesurée en surface; ces deux valeurs peuvent cependant étre localement différentes

puisque la déformation est hétérogéne a I'échelle des couches; cette différence existe 2 la
fois sur la marge profonde de Galice et sur la marge nord-Gascogne (Le Pichon et Sibuet,
1981; Chenet et al., 1984),

LB.2.4.A.d. Couplage entre les niveaux fragiles et ductiles et boudinage de la
lithosphere.

L'influence du couplage entre les niveaux fragiles et ductiles sur le comportement
de la lithosphere entiére a €té discutée dans le chapitre précédent. Nous rappellerons
brievement les principales conclusions: (1) lorsque le couplage est fort, la lithosphére est
globalement résistante et se boudine; en conséquence, toutes les couches lithosphériques
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sont amincies (fig. 1.B.2.2a, 2b, 3); (2) plus le couplage est fort, plus la zone
lithosphérique amincie est large et tend a €tre symétrique (fig. 1.B.2.2a); selon ces
résultats expérimentaux, les marges continentales seraient donc d'autant plus larges et
symétriques que le gradient géothermique initial sera faible ou la vitesse d'extension
rapide.

1.B.2.4.A.e. Boudinage du manteau fragile et géométrie des marges conjuguées.

L'influence de la rupture du manteau fragile, relativement tardive, est
fondamentale. En localisant l'extension en profondeur, elle modifie le champ de
déformation. Elle tend en particulier 2 le rendre asymétrique lorsqlie la zone de rupture est
décalée par rapport a I'axe de la zone lithosphérique déformée. Elle détermine (1) la
largeur relative de deux marges continentales conjuguées, et (2) leur degré de symétrie.

La localisation de la rupture profonde est aléatoire dans les modeles, puisqu'elle
se produit indifféremment dans 1'une des zones d'amincissement du manteau fragile
(figs. 1.B.2.2b et 3). Dans les rifts continentaux, elle aura tendance a se localiser au
niveau d'une zone de faiblesse lithosphérique. Les modéles montrent également que
I'asymétrie est amplifiée si le couplage entre les niveaux lithosphériques fragiles et
ductiles est faible 2 modéré. En conséquence, un faible taux d'extension, ou une faible
viscosité de la croiite inférieure, auront tendance a favoriser la formation de marges
conjuguées asymétriques.

La comparaison des marges conjuguées de 1'Atlantique, par exemple, montre
qu'elles ont effectivement des largeurs différentes et qu'elles sont notoirement
asymétriques (Malod, 1987; Dunbar et Sawyer, 1989; profils sismiques WAM et
Lithoprobe, Keen et al. 1989). La présence de structures héritées a certainement une
influence prépondérante sur la localisation de la rupture profonde du manteau résistant.
La rupture se produira en effet préférentiellement au niveau d'une hétérogénéité latérale de
la lithosphére, comme par exemple une suture susceptible d'étre réactivée.

D'autre part, la rupture du manteau fragile, en superposant tardivement la croiite
inférieure et le manteau ductile, "rajeunit” le Moho sur la largeur de la zone de rupture.
Ceci pourrait expliquer des différences latérales de signature du Moho sur les profils

sismiques.

I.B.2.4.A f. Amincissement et remontée du manteau.

Les conditions aux limites imposées aux modeles réduits impliquent un mode de
rifting passif de la lithosphere continentale. Tous les modeles présentent une remontée du
manteau ductile, jusqu'a la surface si la quantité d'extension est suffisante (fig.I.B.2.2b).
Cette remontée n'est pas li€e 2 une instabilité gravitaire, puisque la densité des matériaux
analogues augmente avec la profondeur. Elle est donc uniquement induite par
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l'amincissement de la lithosphére. La géométrie du ddme mantellique dépend du couplage
entre les niveaux fragiles et ductiles. La formation du ddme asthénosphérique n'est
amplifiée que lorsque le couplage est fort 3 modéré (fig. 1.B.2.2). Dans ce cas, au niveau
de la rupture du manteau fragile, le manteau ductile est intensément déformé dans une
zone de cisaillement normale 3 faible pendage (fig. 1.B.2.3b), et le dome étant
globalement symétrique, des péridotites peuvent affleurer au pied des deux marges
conjuguées. Enfin, le manteau superficiel fragile est boudiné, c'est-a-dire qu'il présente
des zones peu ou pas déformées (boudins), séparées par des zones ou la déformation est
localisée.

Les expériences ne prennent pas en compte les processus thermiques associés au
rifting. Ces processus ont des conséquences sur I'évolution du manteau. En particulier,
les péridotites subissent une décompression adiabatique pendant leur remontée vers la
surface qui provoque leur fusion partielle. Les principales conséquences de cette fusion
sont (1) la diminution de densité des péridotites partiellement fondues, (2) la migration
vers le haut de l'interface lithosphére - asthénosphére induisant une diminution
d'épaisseur du manteau lithosphérique ductile, (3) la création de produits de fusion
s'accumulant au sommet du dome. Si les modéles montrent que l'instabilité gravitaire qui
résulte de la diminution de densité des péridotites n'est pas nécessaire & leur remontée,
elle peut cependant I'amplifier. Quant aux produits de fusion, ils pourraient étre écartés
du toit du dome au fur et 3 mesure de sa remontée par le fonctionnement de la zone de
cisaillement postulée par les modéles.

Peu de données étant disponibles sur les niveaux mantelliques sous les zones de
rift, les possibilités de test du modele sont limitées. Les données géophysiques donnent la
forme du Moho et indiquent que du matériel peu dense est présent sous les rifts
continentaux. Les seules données "in situ" que l'on posséde sont les données pétro-
structurales obtenues (1) sur les enclaves de péridotite remontées par les basaltes et (2)
sur les péridotites mises en place au pied de marges continentales passives en fin de
rifting. L'étude des enclaves suggere l'existence de zones de déformation intense dans le
manteau qui, selon Coisy et Nicolas (1978), se formeraient le long de zones de
cisaillement & fort pendage limitant un ou plusieurs diapirs emboités, remontant sous
l'axe d'un rift (fig. 1.B.2.8).

+ + .
+ + + o+ 4+ crolte

C Modéle de polydiapir Figure 1.B2.8. Modéle interprétatif de la
remontée du manteau sous le Massif
=+= St équi laire y ; ’ ;
L Sructure B e que Central dans un polydiapir. D'apreés Coisy
*e* Structure protogranulaire et Nicolas (1978).
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Les deux exemples les mieux documentés de roches mantelliques portées i
l'affleurement en fin de rifting sont ceux des péridotites présentes au pied de la marge de
la Galice (Boillot et al., 1980, 1987, 1988), et sur I'lle de Zabargad en Mer Rouge
(Nicolas et al., 1985, 1987; Bonatti et al., 1986). Les péridotites de Galice affleurent 2 la
limite continent-océan, c'est & dire a I'axe du paléo-rift continental, sur une centaine de
kilometres de long. Par contre, celles de Zabargad représentent le toit d'un dome
d'extension beaucoup plus limitée (une dizaine de kilomeétres de diamétre; Styles et
Gerdes, 1983). Dans les deux cas, I'étude pétrologique de ces roches mantelliques
montre qu'elles ont subi une décompression adiabatique durant laquelle une fusion
partielle limitée s'est produite (< 10% a Zabargad, Bonatti et al., 1986; Nicolas et al.
1987; Piccardo et al., 1988; = 9% en Galice, Evans et Girardeau, 1988; Girardeau et al.,
1988). Leur étude pétro-structurale montre qu'elles ont subi pendant leur remontée une
déformation de haute température, en conditions physiques asthénosphériques, puis une
déformation mylonitique intense en conditions lithosphériques. La déformation de haute
température serait induite par la montée d'un diapir asthénosphérique au sein de la
lithosphére et refléterait donc la cinématique d'intrusion du déme (Nicolas et al., 1987;
Boillot et al., 1988a; Girardeau et al., 1988). Les structures mylonitiques, qui se sont
développées a faible profondeur (<10 km) en Galice, donc tardivement lors du processus
de remontée, sont reliées au fonctionnement de structures superficielles extensives liées 2
I'étirement de la lithosphére. Leur géométrie refleterait donc la cinématique d'ouverture
du rift (Boillot et al., 1987; 1988a; Nicolas et al., 1987; Girardeau et al., 1988; Beslier et
al., sous presse). A Zabargad, 'attitude des structures mylonitiques indique que les
péridotites ont ét€ déformées dans une zone de cisaillement 2 fort pendage vers la mer, Ie
mouvement ayant une nette composante décrochante (Nicolas et al., 1987). Au sud de la
marge de Galice, les structures mylonitiques se sont formées dans une zone de
cisaillement jouant en faille normale i faible pendage vers le continent (Girardeau et al.,
1988; Beslier et al., 1988; sous presse).

La modélisation analogique permet de proposer une nouvelle interprétation de ces
données. L'évolution pétro-structurale des péridotites de la marge de la Galice est en effet
en bon accord avec le modele de boudinage, la fusion partielle du manteau ductile
profond et l'attitude des structures pouvant étre dues a la remontée passive du mantean
sous la lithosphere étirée. La géométrie de la ride de péridotites, qui est allongée selon
I'axe du paléo-rift continental sur plus de 100 km ne semble pas en accord avec
I'hypothése d'une remontée uniquement gravitaire (diapirisme pur), une instabilité
gravitaire ayant tendance a développer des remontées ponctuelles (diapirs) plus ou moins
régulicrement espacées. Par contre, 3 Zabargad, l'attitude des structures dans les
péridotites, ainsi que l'extension limitée de 1'intrusion, n'est pas cohérente avec celle
suggérée par le modele de boudinage. Des processus différents doivent étre invoqués
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pour expliquer la surrection "ponctuelle” de ce massif ultrabasique jusqu'a la surface,
auquel sont associées de fortes anomalies gravimétriques et magnétiques (Styles et
Gerdes, 1983).

Il existe également dans les Alpes, les Pyrénées et la Cordillére Bétique des
péridotites dont la mise & 'affleurement initiale se serait effectuée a la fin d'une phase de
rifting. Dans les trois cas, la remontée de ces roches a été attribuée, sur des critéres
pétrologiques et structuraux, & un processus de diapirisme asthénosphérique dans des
zones en contexte extensif (Alpes, Nicolas, 1984; Bétiques, Tubia et Cuevas, 1977,
Doblas et Oyarzun, 1989) ou en contexte décrochant (Pyrénées, Kornprobst et Vielzeuf,
1984).

1.B.2.4.B. Comparaison avec les modeles d'extension lithosphérique antérieurs.

Deux principaux modeles d'extension lithosphérique sont généralement invoqués
actuellement. Le premier a été établi & partir de 1'étude analytique des phénoménes de
subsidence associés au rifting (McKenzie, 1978). Il correspond a un étirement homogéne
de la lithosphere (cisaillement pur) et conduit & une symétrie de la zone lithosphérique
amincie. Le second (Wernicke, 1981, 1985; Wernicke et Burchfield, 1982), proposé a
partir d'études structurales dans le Basin and Range, est un modéle d'extension
hétérogene localisée le long d'une grande zone de cisaillement d'échelle lithosphérique,
fonctionnant en faille normale et a faible pendage (cisaillement simple). Ce modéle
implique en particulier une asymétrie de la zone lithosphérique étirée, avec émergence de
la faille de détachement sur I'une des marges conjuguées et un décalage entre la zone
d'amincissement crustal et la remontée du manteau profond (Wernicke, 1985). Ces deux
modeles ont ét€ opposés et considérés comme deux cas extrémes de processus engagés
pendant l'extension lithosphérique. Diverses variantes de ces modéles ont été proposées
pour prendre en compte certaines caractéristiques particuliéres des zones continentales
étirées (par exemple, Royden et Keen, 1980; Lister et al., 1986; Le Pichon et Barbier,
1987; Boillot et al., 1987; 1988a...).

Le modele de boudinage lithosphérique proposé ici implique les deux modes de
déformation (cisaillement pur et cisaillement simple). Ils sont impliqués 2 des degrés
divers, selon le couplage entre les niveaux lithosphériques fragiles et ductiles, et selon
'échelle a laquelle on étudie les processus. En effet, lorsque le couplage est fort, toutes
les couches lithosphériques s'amincissent. Les zones d'amincissement maximal de
chacune des couches étant superposées, la zone d'amincissement lithosphérique est
symétrique. La déformation peut €tre considérée comme globalement homogeéne a
I'échelle de la lithosphére. Toutefois, des zones de cisaillement a faible pendage se
développant tant dans la croiite que dans le manteau ductiles, la déformation tend a étre
hétérogene A 1'échelle des couches lithosphériques (fig. 1.B.2.2a). Lorsque le couplage
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est faible, I'amincissement de la lithosphere se réalise principalement aux dépens de la
crolite et du manteau fragile. Le dome mantellique qui se forme sous la zone
d'amincissement crustal est asymétrique et la remontée de 1'asthénospheére, peu amplifiée,
est 1égerement décalée par rapport 3 la zone de rift de la croiite supéricure. La zone
lithosphérique amincie est asymétrique. La déformation n'est pas homogene, ni a
I'échelle des couches, ni a I'échelle lithosphérique (fig. 1.B.2.2¢). Un couplage modéré
crée une situation intermédiaire. La déformation est encore globalement homogene et la
zone d'amincissement globalement symétrique a I'échelle lithosphérique (figs. 1.B.2.2b
et 3). Par contre, la structure interne de la lithosphére tend a étre asymétrique. Cette
asymétrie est due au décalage de la zone de rupture du manteau fragile par rapport a l'axe
du dome mantellique. Ce décalage induit le fonctionnement d'une zone de cisaillement
normale a faible pendage reliant la croiite ductile et le manteau ductile. La déformation est
donc nettement hétérogéne a I'échelle des couches.

En conséquence, le modele de boudinage lithosphérique se rapproche du modéle
d'étirement homogene lorsque le couplage entre les niveaux lithosphériques fragiles et
ductiles est fort, c'est-a-dire pour un gradient géothermique relativement faible ou une
vitesse d'extension relativement rapide. A l'inverse, il se rapproche du modtle
d'‘étirement hétérogene lorsque le couplage diminue. Ces deux modgles (cisaillement pur
et cisaillement simple) peuvent donc globalement étre considérés comme des cas
particuliers du modéle de boudinage lithosphérique proposé ici.

Toutefois, des différences notables existent entre le modéle de boudinage et les
deux modeles précédents. Dans le modéle de boudinage, il n'est pas nécessaire, comme
pour le modele de cisaillement pur, d'invoquer par exemple une variation du volume
crustal pour expliquer la différence entre la quantité d'extension mesurée en surface et
I'amincissement de la croiite. En effet, dans le modéle de boudinage, les zones de
cisaillement qui se développent dans les niveaux ductiles impliquent localement une telle
différence. D'autre part dans le modéle de boudinage, contrairement au modele de
cisaillement simple, 1'extension n'est pas absorbée totalement par le jeu d'une faille
unique qui traverse toute la lithosphére. En effet, la zone de cisaillement & faible pendage
affectant le manteau ductile, qui tend a se flexurer au toit du ddme, est relayée dans la
crolite ductile, lorsque le couplage est modéré a fort, par deux zones de cisaillement
conjuguées qui fonctionnent de part et d'autre de la zone de rupture du manteau fragile.
Dans la croiite supérieure fragile, I'extension est répartie le long de plusieurs failles
normales qui se développent au toit des zones de cisaillement conjuguées de la crolite
inférieure (fig. 1.B.2.3b). Enfin, dans le modéle de cisaillement simple, le fait que la
faille de détachement a faible pendage traverse toute la croiite supérieure implique le
développement sur l'une des marges d'un systéme de blocs basculés dont la taille
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augmente de I’extérieur vers I’axe du rift (fig. 1. B.2.9a). Dans le modele de boudinage au
contraire, la taille des blocs basculés diminue vers 1'axe du rift (fig. 1.B.2.9b).

diminution de la tallle des blocs

—_—
sens de cisaillement

amincissement crustal
maximum

Z.C.croute inf.

'C'C'/-o \
Yig™s

diminution de la taille des blocs . May, P
W

—

sens de cisaillement manteau
PR

sens de cisaillement croute inf.

Figure 1.B2.9. Comparaison de la géométrie des structures impliquées par A. le modéle
de cisaillement simple; B.le modéle de boudinage. Z.C.: zone de cisaillement.

I.B.2.5. CONCLUSION.

La modélisation analogique de l'extension d'une lithosphére continentale
quadricouche fragile-ductile permet de proposer un modele de boudinage lithosphérique
qui explique beaucoup des caractéristiques des marges continentales passives.

L'une des conclusions majeures apportées par cette modélisation est que la
remontée du manteau sous une zone de rift peut &tre une conséquence de 1'amincissement
de la lithosphére. La dynamique du manteau (diapirisme) n'est donc pas nécessaire pour
provoquer sa remontée jusqu'a la surface.

La structure rhéologique initiale de la lithosphere a été simplifiée dans les modeles
analogiques par une structure quadricouche fragile-ductile. Elle guide le développement
des structures dans la lithosphére, et implique en particulier le boudinage des niveaux
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fragiles, et la création de zones de cisaillement 2 faible pendage et 4 rejet normal dans les
niveaux ductiles. Ce type de structures est comparable a celles observées sur les marges.
Le modele de boudinage permet donc de proposer, en bon accord avec les données
expérimentales sur la rhéologie des roches, que la lithosphére continentale stable
comporte (1) une couche résistante dans la partie supérieure du manteau, susceptible de
localiser la déformation (développement de zones de striction), et (2) une couche ductile
dans la partie inférieure de la croiite, agissant comme un niveau découplant entre la croiite
supérieure et le manteau résistant.

Le modele de boudinage lithosphérique permet d'expliquer la grande variabilité
géométrique des marges passives. La déformation de la croiite supérieure, la largeur
totale de la zone lithosphérique amincie, le degré d'asymétrie et la largeur de marges
passives conjuguées sont directement dépendants du profil de résistance lithosphérique,
par la valeur du couplage entre les niveaux fragiles et ductiles. Plus la lithosphere est
résistante (couplage fort), plus les marges sont larges et peu asymétriques. L'asymétrie
des marges se développe apres la rupture en profondeur du manteau résistant boudiné.
C'est donc un processus relativement tardif lors du rifting continental. Cette asymétrie est
due au décalage de la zone de rupture profonde par rapport a l'axe de la zone
lithosphérique amincie, et au développement d'une grande zone de cisaillement joignant la
croiite et le manteau ductiles. L'asymétrie est d'autant moins importante que la rupture est
tardive, c'est-a-dire que le couplage est fort.

Enfin, le modéle de boudinage permet de connaitre la géométrie des structures
dans les niveaux lithosphériques profonds, et de comprendre la cinématique de la

déformation pendant la formation des marges. Il précise en particulier les relations entre la -

déformation de la crofite supérieure et celle des niveaux ductiles profonds. Des zones de
cisaillement 2 faible pendage et a rejet normal se développent dans les niveaux ductiles.
Dans la crofite inférieure sous-jacente 3 un systeme de blocs basculés, le sens de
cisaillement est synthétique du mouvement de basculement des blocs de croiite
supérieure. Par contre, le cisaillement est de sens inverse dans le manteau ductile, et se
développe tardivement par rapport a la déformation crustale. Ces résultats sont cohérents
avec les observations faites sur les marges ouest-galicienne et nord-ibérique. Ils
demandent 2 étre confirmés par une confrontation avec d'autres zones continentales en
extension (rifts et marges continentales), et en particulier avec les données sur les niveaux

profonds de ces zones (croiite inférieure et manteau).
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CHAPITRE II

LA MARGE CONTINENTALE PASSIVE DE GALICE.

II.A. PRESENTATION DE LA MARGE.
IL.A.1. SITUATION GEOGRAPHIQUE.

Toutes les marges de 1'Atlantique Nord, dont celle de la Galice, sont des marges
passives (fig. ILA.1). Ces marges se sont formées au Mésozoique, au début de la
divergence entre la plaque Amérique d'une part, et les plaques Ibérie et Eurasie d'autre
part. Elles ont acquis leur structure pendant le processus d'amincissement crustal associé
au rifting continental qui a précédé 1'océanisation. L'ouverture s'est propagée vers le nord
a partir de 1'Atlantique Central, du Jurassique supérieur au Crétacé moyen (Klitgord et
Schouten, 1986; Srivastava et Tapscott, 1986; Malod et Mauffret, sous presse).

Goban
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ewfoundlang Bank
Basin
40 Iberia
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20 10

Fig. I A.l1. Carte schématique de lI'’Atlantique Nord. (Masson and Miles, 1984).
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La géométrie de la ride médio-océanique actuelle ne refléte pas exactement la
géométrie du rift initial. Au nord, I'extension s'est localisée dans un premier stade entre le
Canada et le Groenland, donnant naissance & la Mer du Labrador (de 85 mA a 53 mA).
Plus tardivement, elle s'est reportée a l'est en Mer de Norvége, entre le Groenland et
'Europe ou elle se poursuit actuellement. Au sud, le déplacement relatif de 1'Ibérie par
rapport aux plaques Amérique et Eurasie a contr6lé la géométrie de la fagade Est-
Atlantique. Le Golfe de Gascogne s'est ouvert entre -110 et -75 Ma et un point triple a
alors fonctionné dans la zone de jonction avec le rift Atlantique. Au sud de 1'Tbérie enfin,
une zone transformante ou un rift oblique s'est développé simultanément, donnant
naissance a un second point triple, celui des Agores (Olivet et al.,, 1984; Malod et
Mauffret, sous presse).

Bien que les marges de I'Atlantique présentent les principales caractéristiques des
marges continentales passives (blocs basculés, amincissement crustal...), elles ne sont
pas toutes identiques. Leur largeur est variable et les marges conjuguées ne sont pas
symétriques (Malod, 1987; Dunbar et Sawyer, 1989; Keen et al., 1989). De plus, les
marges Ouest-Atlantiques sont "grasses”, c'est-a-dire recouvertes par une épaisse
couverture sédimentaire, tandis que les marges Est-Atlantiques sont plut6t "maigres".

Ces vingt derniéres années, de nombreuses campagnes océanographiques se sont
déroulées sur les marges européennes de 1'Atlantique, en particulier sur les marges de la
Galice au nord-ouest de 1'Ibérie, et sur les marges armoricaine et celtique au nord du
Golfe de Gascogne. Les nombreuses données géologiques et géophysiques acquises
(cartographie par Sea-Beam, sismique, gravimétrie, dragages, forages, exploration par
submersible...) ont permis de reconstituer leur structure et leur évolution (par exemple,
Montadert et al., 1979a et b; Mauffret et Montadert, 1987; Boillot, Winterer et al., 19873,
1988a; Le Pichon et Barbier, 1987). L'exploration des marges Ouest-Atlantiques est plus
difficile a cause de 1'épaisseur importante de la couverture sédimentaire. Les marges du
Grand Banc de Terre-Neuve, dont la marge conjuguée de celle de la Galice, ont toutefois
été étudiées grice au tir de profils sismiques en écoute longue et a de nombreux forages
d'exploration pétrolicre (par exemple, Jansa et Wade, 1975; Tankard et Welsink, 1987;
Keen et al., 1987).

La marge ouest-ibérique et la marge conjuguée de Terre-Neuve ont €té formées
lors de I'ouverture de 1'Océan Atlantique entre 1'Amérique et I'Ibérie au Crétacé. La
formation de la marge Nord-Gascogne s'est produite & la méme époque lors de la
divergence de 1'Ibérie et de I'Europe. Les marges ouest-ibérique et nord-Gascogne ont
une structure et une évolution globalement semblables. Toutefois, si la transition
continent-océan est réputée "normale"” au pied de la marge Nord-Gascogne, ot la crofite
continentale amincie semble en contact direct avec la croiite océanique, elle est atypique au
pied de la marge de la Galice, ou des roches mantelliques ont été trouvées a I'affleurement
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Fig. Il A4. Zonation tectono-métamorphique de la chaine hercynienne sur la Péninsule
ibérique et les régions adjacentes. La marge de la Galice appartient @ la zone d'Ossa
Morena (4). Le Grand Banc de Terre-Neuve (GBNF), y compris Flemish Cap (FC), fait
partie de la zone d’Avalon. GB: Banc de Galice. ptl + cbtl + psl: suture Porto-Badajoz-
Cordoue. D'aprés Capdevila et Mougenot (1988).
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entre la crofite continentale et la croiite océanique (Boillot et al., 1980). Quoi qu'il en soit,
les données acquises sur l'une et l'autre de ces marges ont permis de mieux contraindre le
processus de rifting continental, et de proposer des modtles de formation des marges
(Montadert et al., 1979b; Le Pichon et Barbier, 1987; Sibuet, 1987; Boillot et al., 1986,
1987b, 1988b). Sur le Grand Banc de Terre-Neuve, les données disponibles sont moins
précises et apportent moins de contraintes aux modeles de formation des marges. La
localisation et la nature de la limite continent-océan sont en particulier incertaines (Keen et
de Voogd, 1988).

II.A.2. MORPHOLOGIE.

La marge de la Galice est constituée de plusieurs ensembles morphologiques et
structuraux (fig. II.A.2). La Galice est bordée par une plate-forme continentale étroite (30
km), adjacente 2 un bassin interne large (100km) et profond (3-4km). A l'ouest,
plusieurs plateaux (Banc de Galice, Montagnes de Vigo, Vasco de Gama et Porto)
forment une barriére discontinue entre ce bassin et la partie occidentale de la marge, qui
s'approfondit jusqu'a 5300m 2 la limite avec la crofite océanique. Ces plateaux sont des
blocs basculés ou des grabens formés pendant la phase de rifting de la marge au
Mésozoique, qui ont été soulevés tardivement par la tectonique compressive tertiaire lors
de la convergence entre 'Europe et 1'Ibérie (Mauffret et al., 1978; Boillot et al., 1979;
Mougenot et al., 1984, 1986). La marge occidentale profonde a par contre €té peu
affectée par la tectonique tertiaire. C'est une marge continentale passive typique. Sa
morphologie est controlée par les structures contemporaines du rifting, la couverture
sédimentaire étant peu épaisse (0 a 4 km) (Montadert et al., 1979b; Groupe Galice, 1979;
Boillot et al., 1979; 1980; Sibuet et al., 1987; Mauffret et Montadert, 1987; Thommeret et
al., 1988). Elle présente une série de blocs basculés vers le continent le long de failles
normales d'orientation N-S. Des demi-grabens se sont formés entre ces blocs basculés.
Ces structures sont interrompues ou décalées par des failles transverses (Thommeret et
al,; 1988; fig. IL.A.3).

II.A.3. CADRE REGIONAL, EVOLUTION ET STRUCTURE DE LA MARGE.

I1.A.3.a. Le socle continental.

Le socle continental de la marge de Galice appartient a la chaine varisque. Les
échantillons prélevés sur la marge ont permis de la rattacher a la zone d'Ossa Morena
définie 2 terre sur la péninsule ibérique (Capdevila et Mougenot, 1988; fig. IL.A.4). Par

71




contre, le socle de la marge conjuguée de Terre-Neuve ne présente pas les mémes
caractéristiques et appartient a la zone d'Avalon définie au Canada (Haworth et Lefort,
1979). Ces deux zones ont subi une évolution différente au Paléozoique et devaient étre
séparées a la fin du Paléozoique par une zone de suture hercynienne ou un front de
chevauchement majeur. Cette zone de suture a pu €tre réactivée au Mésozoique lors du
rifting continental entre 1'Tbérie et Terre-Neuve. '

IL.A.3.b. Evolution au Trias et au Jurassique.

L'dge du début de l'extension est mal connu sur la marge occidentale de la Galice.

Toutefois, une premiere phase extensive s'est produite au Trias et jusqu'a la fin du
Jurassique dans le Bassin Lusitanien, situé€ plus au sud, a I'ouest du Portugal (Montenat
et al., 1988). D'autre part, des structures diapiriques ont été reconnues dans le bassin
interne de Galice, qui semble prolonger vers le nord le bassin Lusitanien. Ces
observations suggérent que les deux bassins ont eu la méme €volution géologique
(Murillas et al., sous presse). Les évaporites responsables du diapirisme étant
probablement triasiques ou liasiques, on peut en déduire que la marge galicienne a subi
elle aussi un premier €pisode de rifting au début du Mésozoique.

I1.A.3.c. Evolution sédimentaire fini-jurassique et crétacée.

La phase de rifting majeure, qui a conduit & I'océanisation, a duré environ 25 mA
(Berriasien (140 mA) - Aptien terminal (114 mA)). L'étude des séries sédimentaires
forées pendant le leg 103 du programme ODP, et le contexte géologique, ont permis de
reconstituer la chronologie du rifting et de contraindre 1'évolution de 1a marge occidentale
profonde pendant cet épisode (séquence de formation des failles normales induisant
I'amincissement de la crofite et phases de subsidence associées au rifting).

Cinq unités d'dge décroissant ont été€ reconnues sur la marge occidentale (Sibuet et
al., 1979; Boillot, Winterer et al., 1987a; 1988a): 1) des conglomérats a la base du
Tithonique; 2) une puissante série dolomitique et calcaire de plate-forme, d'dge tithonique
a crétacé basal, reconnue sur l'ensemble de la marge galicienne; 3) des calcaires a
Calpionelles du Valanginien (40 m) qui marquént probablement le début
d'approfondissement de la marge (Moullade et al., 1988); 4) une série épaisse (400 m au
site de forage) d'dge valanginien supérieur a aptien, constituée d'une alternance de
niveaux calcaires, turbiditiques généralement quartzo-feldspathiques ou argileux, déposée
en milieu profond; 5) une série post-rift de plus de 1500 m d'épaisseur, qui s'est déposée
apres le début de l'accrétion océanique. Cette série post-rift est constituée d'argilites
noires de 1'Albien (black shales), et d'une alternance de turbidites et de sédiments
pélagiques d'dge crétacé supérieur & cénozoique.

Cette série sédimentaire montre que l'extension et 1'approfondissement de la
marge se sont produits en plusieurs étapes. La plate-forme carbonatée s'est formée
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pendant une premiére phase de subsidence au Tithonique. La phase tectonique distensive
principale commence entre le Tithonique terminal et le début du Valanginien, vers 140
mA. Elle a provoqué le développement de failles normales, 1'approfondissement de la
marge, et le dépot des séries détritiques syn-rifts. Cette phase tectonique s'est poursuivie
jusqu'a I'Aptien terminal. Les failles normales ont alors été scellées par le dépot
discordant des premiers sédiments post-rifts, contemporains du début de l'accrétion
océanique.

La discordance post-rift est datée de 1'Aptien terminal (114 mA) sur toute la marge
de la Galice (Sibuet et al., 1979; Boillot, Winterer et al., 1987a). Cet dge est confirmé en
domaine océanique par la géométrie de I'anomalie magnétique MO (118 Ma) qui borde la
marge portugaise (Srivastava et Tapscott, 1986; Verhoef et al., 1986) mais qui n'existe
pas a l'ouest de la marge de Galice. A cette époque (118 Ma), cette marge appartenait
donc encore & un rift continental (I'anomalie MO a été identifiée au sommet de la série
sédimentaire syn-rift; Ogg, 1988). Autrement dit, l'accrétion océanique entre 1'Ibérie et
Terre-Neuve a été plus tardive au large de la Galice (post-118 mA) qu'au large du
Portugal (ante-118 mA) et l'ouverture s'est propagée du sud vers le nord le long de
I'Ibérie (Sibuet et al., 1987; Mauffret et Montadert, 1987).

II.A.3.d. Structures associées a la phase de rifting mésozoique.

La tectonique distensive Mésozoique est liée & I'amincissement de la crofite
continentale. Elle a développé dans le socle de la marge occidentale profonde 1) des
failles normales subméridiennes & pendage vers l'océan; ces failles séparent des blocs
(10-20 km de large, 60-100 km de long) basculés vers le continent et des demi-grabens
dans lesquels se sont déposées les séries sédimentaires syn-rifts (fig. ILA.2 et 3); 2) des
failles transverses d'orientation N055-070 et N115-135 (fig. I1.A.3) qui interrompent ou
décallent les structures précédentes (une composante normale a été mise en évidence pour
certaines de ces failles)(Thommeret et al., 1988). Dans le bassin interne, les failles
normales ont également une direction N-S, et sont décallées par des failles transverses
NE-SW (Murillas et al., sous presse).

L'orientation des failles transverses NE-SW est identique a celle de
décrochements tardi-hercyniens majeurs sur la Péninsule Ibérique (Arthaud et Matte,
1975). De nombreux accidents tectoniques sur les marges de I'Ibérie sont effectivement
des structures hercyniennes réactivées (Boillot et al, 1974; Lallemand et Sibuet, 1986).
La faille bordi¢re a 1'est du bassin interne, en particulier, est probablement la prolongation
de la faille décrochante hercynienne de Coimbra-Cordoba reconnue A terre, réactivée en
faille normale au Mésozoique (Murillas et al., sous presse). L'héritage hercynien a donc
joué un role important dans la géométrie des structures associées a la phase de rifting

Mésozoique.
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Il n'y a pas de données de sismique réfraction disponibles a I'heure actuelle
donnant des informations sur la profondeur et 1a géométrie du Moho sous la marge de la
Galice. En revanche, des profils de sismique réfraction ont été enregistrés au NW de
I'Tbérie. Ils montrent que la profondeur du Moho passe de 30-32 km sous le continent, a
27 km a proximité de la cote occidentale. L'amincissement se réalise aux dépens de la
croiite inférieure (Cordoba et al., 1987). ‘

Une coupe synthétique de la marge a été reconstituée sur la figure IL.A.5. Sur
cette coupe, le Moho a été situé en supposant un équilibre isostatique régional, et en
faisant des hypothéses raisonables sur la densité des différentes couches crustales (Boillot
et al., 1987b).

IL.A.3.e. La tectonique tertiaire.

Une phase tectonique compressive s'est produite au nord de 1'Ibérie lors de la
convergence avec 1'Europe au Cénozoique. La convergence a provoqué d'une part la
formation des Pyrénées par collision continentale, et d'autre part un début de subduction
de la crofite océanique du Golfe de Gascogne sous la frontiére septentrionale de la plaque
ibérique (Boillot et al., 1979; Boillot, 1986). Cette tectonique a peu affecté la marge
Ouest-Galicienne. Elle y a toutefois provoqué le soulévement des plateaux qui séparent le
bassin interne de la marge profonde en réactivant des structures extensives (fig. IL.A.2).
Le Banc de Galice en particulier, qui est situé au sud de 1'extrémité occidentale de la zone
de subduction, a été soulevé a 1'Eocéne moyen d'environ 3000 m et légérement basculé
vers le sud (Mauffret et al., 1978; Boillot et al., 1979). La marge occidentale profonde
n'a par contre pas été notablement affectée par la tectonique tertiaire (Mauffret et
Montadert, 1987).

IILA.3.f. La ride de péridotite.

Au pied de 1a marge de la Galice, la limite entre la crofite continentale amincie et la
crolite océanique est soulignée par une ride qui émerge localement de la couverture
sédimentaire (fig. II.A.2 et 3). Les profils sismiques montrent que cette ride peut tre
suivie sur une centaine de kilométres le long de la marge. Aucune anomalie gravimétrique
et magnétique n'y est associée (Groupe Galice, 1979). Elle est formée de péridotites
serpentinisées localement recoupées par des veines de calcite (Boillot et al., 1980,
Agrinier et al., 1988; Evans et Girardeau, 1988; Girardeau et al., 1988; Beslier et al.,
1988, sous presse). Au sud de la marge, la ride est allongée selon la direction N-S,
parallelement aux blocs basculés. Au nord, dans la zone soulevée au Tertiaire, elle
s'incurve vers l'est et suit le flanc nord-ouest du Banc de Galice. Sa largeur est d'environ
10-12 km. Elle affleure au sud de la marge, au niveau de la Montagne 5100, ou elle
forme un relief de 3 & 4 km par rapport aux bassins sédimentaires adjacents. Son altitude
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décroit régulierement vers le nord, ou elle est asymétrique et ressemble alors a un bloc
basculé (Mauffret et Montadert, 1987). Des sédiments syn-rifts recouvrent partiellement
son flanc oriental, ce qui suggere qu'elle s'est mise en place avant le début de 'accrétion
océanique, probablement a la fin du rifting continental. _

A T'heure actuelle, les autres exemples de marges continentales passives au pied
desquelles ont été reconnues des péridotites sont rares (sud-ouest de 1'Australie, Nicholls
et al., 1981; Mer Rouge, Bonatti et al.,1981, 1986; Styles et Gerdes, 1983; Nicolas et
al., 1985, 1987; Mer Thyrrhénienne, Kastens et al., 1986; Mascle et al., 1988). La
marge de la Galice est un site privilégié pour étudier ces roches, afin de connaitre leur
évolution et préciser les mécanismes de leur mise en place. Les péridotites serpentinisées
ont ét€ échantillonnées pour la premiére fois par dragage sur la Montagne 5100. Boillot et
al. (1980) ont alors proposé d'expliquer leur mise en place par la montée d'un diapir de
serpentine au début de 1'accrétion océanique. En 1985, les péridotites ont été forées sur le
flanc Est de la Montagne 5100 pendant la campagne 103 du programme ODP (Boillot,
Winterer et al., 1985; 1987a; 1988a). Sur les 70 metres du forage, 39m de péridotites
serpentinisées ont pu étre préservés. L'évolution de ces roches a été reconstituée a partir
de leur étude pétro-structurale (Agrinier et al., 1988; Evans et Girardeau, 1988; Girardeau
et al., 1988; Kornprobst et Tabit, 1988). Lors de la campagne Galinaute en 1986, les
péridotites ont été observées et échantillonnées "in situ” grace au submersible Nautile tout
au long des 100 km de la ride (Boillot et al., 1988c). Cinq sites de plongée, répartis entre
la Montagne 5100 et le flanc nord-ouest du Banc de Galice, ont permis de lever des
coupes du flanc occidental de la ride et d'en établir une carte structurale schématique
(Beslier et al., 1988; sous presse). L'étude pétro-structurale des péridotites montre en
particulier que les péridotites ont subi une déformation mylonitique en conditions
physiques lithosphériques qui serait associée a leur mise en place au sein de la lithosphére
pendant le rifting continental. En effet, la présence de dykes dioritiques syn-tectoniques a
permis de dater la fin de cette déformation a 122 Ma + 0,6 (Féraud et al., 1988; Boillot et
al.,, 1989), confirmant ainsi que la mise en place de ces roches mantelliques est
contemporaine de la formation de 1a marge (Crétacé inférieur). La fusion partielle limitée
subie par les péridotites se serait produite lors de leur remontée sous la zone de rift
(Evans et Girardeau, 1988). La géométrie des structures mylonitiques suggere qu'elles se
sont développées au toit d'un dome, localement décallé au nord par des failles de transfert
se développant dans le rift a proximité du point triple Atlantique-Golfe de Gascogne
(Beslier et al., sous presse). Les résultats de cette étude pétro-structurale sont détaillés
dans le chapitre suivant.

La ride de péridotite marque la limite de la croiite continentale amincie. La largeur
totale de la marge peut donc étre estimée a environ 300 km. A I'ouest, la ride est bordée
par la zone magnétique calme du Crétacé. Deux hypotheses peuvent étre faites quant a la
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nature du plancher océanique dans cette zone: (1) il est constitu€ de croiite oc€anique; on
admet en effet classiquement, a partir de 1'étude des marges continentales passives, que la
rupture de la crofite continentale correspond au début de 1'accrétion océanique, et donc a
la création de croiite océanique au contact de la croiite continentale; (2) il est constitué de
péridotites serpentinisées; la ride de péridotite dans ce cas représenterait un bloc basculé
lors des derniers stades du rifting, comme 1'ont suggéré Mauffret et Montadert (1987).

IL.A.3.g. Le réflecteur sismique "S".

Un fort réflecteur sismique, appelé "S", est présent a la base des blocs bascul€s
profonds de la marge. Il a été€ reconnu par de Charpal et al. (1978) a 1a fois sur la marge
Nord-Gascogne et sur la marge de la Galice, et interprété alors comme la transition
fragile-ductile dans la crofite (Montadert et al., 1979b; Chenet et al., 1982). Sur la marge
de Galice, sa profondeur estimée varie de 2 2 5 km sous le fond sous-marin. Il
correspond parfois & un seul réflecteur, ou généralement a une zone de réflecteurs
d'environ 1,5 km d'épaisseur (Sibuet, 1987). Il est globalement plat, mais présente
parfois une forte dénivellation a regard vers 1'océan, au droit des plans de faille limitant
les blocs basculés. Cette géométrie a ét€ interprétée comme un effet de rampe par
Mauffret et Montadert (1987), mais peut aussi résulter d'une dénivellation de part et
d'autre de la faille normale. L'extension latérale du réflecteur "S" est limitée (35 km). Il
disparait & l'est avant le pied de la pente continentale (fig. II.A.2). Si cette disparition a
été attribuée par Le Pichon et Barbier (1987) a un manque d'énergie de la sismique
réflexion, Sibuet (1987) pense au contraire que le réflecteur n'existe qu'en pied de marge,
12 ou il est observé. A l'ouest, le réflecteur n'apparait ni a I'aplomb ni au dela de la ride de
péridotite. En fait, il semble émerger entre le dernier bloc basculé de la marge et la ride
(Boillot et al., 1988b). Si cette hypothése est bonne, le réflecteur "S" prolonge le toit de la
ride sous les blocs basculés. Il matérialiserait ainsi le contact entre le socle continental et
les péridotites serpentinisées (le"Moho pétrologique™). Le Moho sismique, plus profond,
représenterait le front de serpentinisation des péridotites (Boillot et al., 1988b; 1989).

I1.A.3.h. Le socle basaltique au nord du Banc de Galice.
Des basaltes ont été échantillonnés par le Nautile sur le flanc nord du Banc de
Galice sur plusieurs sites de plongée (Boillot et al., 1988¢) (fig. IL.A.6).

Fig. I A.6. Localisation des affleurements de basaltes
(hachuré oblique), de la ride de péridotite (hachuré
horizontal) et des sites de plongée (étoiles et numéros).
D'aprés Kornprobst et al. (1988).
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L'analyse de la composition en Terres Rares des échantillons prélevés montre la
coexistance dans ces unités basaltiques de compositions enrichies et de compositions
relativement pauvres en terres rares légéres (Kornprobst et al., 1988). Ces compositions
sont intermédiaires entre celle des basaltes des iles océaniques (OIB) et des basaltes
formés aux dorsales océaniques (MORB). Elles peuvent étre expliquées par leur situation
a la limite entre la crofite continentale amincie de la marge nord-ibérique et la crofite
océanique du Golfe de Gascogne.

Les profils sismiques montrent que les basaltes affleurent sur les flancs nord et
nord-ouest d'une ride de socle. Ils coincident avec une anomalie magnétique reconnue
antérieurement (Verhoeff et al., 1986). D'aprés les données sismiques, la ride est
recouverte par des sédiments post-rifts (Groupe Galice, 1979; Mauffret et Montadert,
1988). En plongée, des sédiments pélagiques rouges du Crétacé supérieur/Paléocéne ont
ét€ échantillonnés sur les basaltes (Kornprobst et al., 1988; Boillot et al., sous presse).
Toutes ces données suggérent que les basaltes se sont mis en place au Crétacé apres le
rifting de la marge et pendant I'ouverture océanique. Ils dominent de 2 a 3 km les basaltes
du Golfe de Gascogne, et ont donc été soulevés au Tertiaire avec le Banc de Galice.
Aucune structure tertiaire n'ayant été reconnue entre les basaltes et le socle continental du
Banc de Galice, le contact est supposé primaire (Boillot et al., sous presse). Au sud-
ouest, les basaltes sont séparés du socle continental par la ride de péridotite. Ils se
seraient donc mis en place au début de l'accrétion océanique, aprés la mise a
l'affleurement des péridotites, a la limite continent-océan.

ILA.4. CONTEXTE GEODYNAMIQUE: la cinématique des plaques pendant la phase de
rifting.

Au Crétacé, 1a cinématique du rifting puis de 1'ouverture océanique est controlée
par le mouvement de trois plaques: Amérique, Eurasie et Ibérie. Leur déplacement relatif
a conduit a I'ouverture du Golfe de Gascogne entre 1'Ibérie et I'Eurasie, et a celle de deux
segments de 1'Océan Atlantique, entre 1'Amérique et 1'Ibérie au sud, et ' Amérique et
I'Eurasie au nord. Une reconstitution récente de la zone 4 I'époque de 1'anomalie J (118
mA), c'est-a-dire en fin de rifting continental, est présentée sur la figure ILA7 (Malod et
Mauffret, sous presse). Elle montre que les trois rifts convergent vers un point triple situé a
une cinquantaine de kilométres au NNE du Banc de Galice. Bien que le rifting ait
progressé du sud vers le nord entre ' Amérique et 1'Ibérie (Srivastava et Tapscott, 1986;
Mougenot 1988), le début de I'accrétion océanique est sensiblement simultanée dans les
trois rifts au niveau du point triple. L'dge de la discordance post-rift est en effet 4 peu
pres identique sur toutes les marges adjacentes (Aptien terminal ou début de 1'Albien, 114
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Ma) (De Graciansky et al., 1985; Sibuet, Ryan et al., 1979; Boillot, Winterer et al.,
1987a), et le début de l'accrétion océanique est généralement considéré comme
contemporain de la fin de 1'extension en domaine continental.

Si la cinématique de I'Ibérie est bien établie apreés le début de l'accrétion
océanique, elle est par contre mal connue durant le rifting continental. Sur la marge de la
Galice, certains auteurs (Boillot, 1986) pensent que la direction des failles transverses
d'orientation ENE-WSW indique la direction d'extension pendant le rifting. Au niveau de
la Montagne 5100, cette hypothése semble confirmée par la direction de la linéation dans
les péridotites, déformées lors de leur mise en place en fin de rifting continental
(Girardeau et al., 1988; Beslier et al., 1988). Cette direction implique en effet un
mouvement vers le sud-ouest (dans la position actuelle des continents) de 1'Ibérie par
rapport a 1'Europe. Sibuet (1988), a partir de I'étude de la géométrie du champ de faille
de la marge, pense que la direction d'extension était sub-perpendiculaire au rift, c'est-a-
dire globalement est-ouest. Elle est alors sub-paralléle a la direction d'ouverture
océanique ult€rieure. Dans ce cas, 1'Ibérie s'est déplacée vers le sud-est par rapport a
I'Europe. Enfin, Mauffret et al. (1989) et Malod et Mauffret (sous presse) proposent une
solution intermédiaire, ol la direction d'extension change de NW-SE a4 ENE-WSW
pendant le rifting continental. Le changement de direction pourrait se produire au début de
I'Hauterivien, époque qui correspond dans 1'Atlantique & une réorganisation majeure des
plaques (anomalie M 10; Klitgord et Schouten, 1986). .

Quelle que soit la solution adoptée, le contexte géodynamique est relativement
simple au sud de la marge, au niveau de la Montagne 5100. La direction d'extension étant
sub-perpendiculaire (70 a 90°) au rift, le rifting s'est globalement produit en contexte
extensif pur. Par contre, le contexte est beaucoup plus complexe au Nord de la marge, au
NW du Banc de Galice. Dans cette zone, le rift change de direction (NE-SW) pour
rejoindre le point triple situé plus a 1'est (fig. II.A.7). En conséquence, l'extension dans
cette zone s'est probablement produite avec une forte composante décrochante le long de
ce segment de rift (Malod et Mauffret, sous presse).

ILA.S5. AMINCISSEMENT ET EXTENSION CRUSTALE.

Les données de sismique réfraction n'étant pas disponibles pour l'instant sur la
marge de Galice, la profondeur du Moho a été estimée sous la marge profonde a partir de
la profondeur d'eau au dessus des blocs basculés, partiellement constitués de crofite
supérieure, en appliquant le modéle isostatique d'Airy. L'amincissement de la crofite a
ainsi pu étre estimé, en prenant une épaisseur crustale initiale de 30 km, comme sur le
continent adjacent (Cordoba et al., 1987). Le coefficient d'amincissement f varie de 3,4

au milieu de la marge, a 4,6 sous le bloc basculé le plus profond. Enfin, les roches
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mantelliques qui affleurent une dizaine de kilometres a 'ouest impliquent une disparition
complete de la croiite a la limite continent-océan.

La quantité d'extension dans la crofite supérieure peut tre estimée & partir de
l'angle de basculement des blocs, de leur profondeur, et du pendage des failles normales
(Le Pichon et Sibuet, 1981). Sur la marge de la Galice, le coefficient d'extension "e"
calculé€ selon cette méthode varie de 1,6 a 2 (Chenet et al., 1982).

La quantité d'extension superficielle est donc inférieure a 'amincissement de la
croiite, ce qui implique une extension différentielle entre la cofite inférieure et la croiite

supérieure.

I.LA.6. MODELES DE FORMATION DE LA MARGE.

I1.A.6.a. modele d'étirement homogene.

Le Pichon et Sibuet (1981) ont étudi€ les conséquences du modele d'étirement
homogene proposé par Mc Kenzie (1978) sur la formation des marges passives. Ils ont
en particulier établi la relation existant entre la profondeur des blocs basculés et la quantité
d'extension superficielle subie par la croiite. Sibuet (1987) a appliqué cette relation aux
blocs basculés de la marge de la Galice. Il montre que I'extension superficielle estimée en
surface est compatible avec un modéle de formation de la marge par étirement homogene
pour la moitié supérieure de la marge. En revanche, pour les blocs basculés les plus
profonds, l'extension mesurée est nettement inféricure a celle prédite par le modéle
d'étirement uniforme (cf § précédent). Pour expliquer cette différence, il propose que, au
cours de la formation de la marge, une surface de décollement se soit développée dans la
croiite continentale sous les blocs les plus profonds, ol la quantité d'extension est la plus
importante. Cette surface correspondrait a I'horizon "S" reconnu précisément dans cette
zone. En conséquence, il propose un modéle de formation de la marge ou I'étirement
serait homogene jusqu'a une certaine quantité d'extension (e < 2,8 a 3,2). Au-dela, une
surface incohérente se développerait dans la croiite &2 'axe du bassin au niveau de
l'interface fragile-ductile. Ce modeéle implique la symétrie de la zone étirée (fig. I.A.8).

I1.A.6.b. modeles d'étirement hétérogene.

Wernicke (1981, 1985) a proposé un modele d'extension ot 1'amincissement de
la lithosphére est hétérogéne. 1l se réalise grice au jeu d'une grande faille de détachement
a faible pendage d'échelle lithosphérique. Ce modele a été appliqué pour la premicre fois
i la marge de la Galice par Wernicke et Burchfield (1982). Ultérieurement, Boillot et al.
(1987b) I'ont développé, pour expliquer la mise a l'affleurement de roches mantelliques a
I'axe du rift en fin de rifting continental. Ils ont proposé que le jeu de la faille de
détachement se prolonge jusqu'a ce que le manteau lithosphérique arrive en surface.
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Selon cette interprétation, le manteau remonte donc passivement par dénudation
tectonique (fig. 1I.A.9). Ce modele explique en particulier (1) 1'évolution pétro-
structurale des péridotites; l'attitude des structures dans les péridotites implique que la
faille plonge sous le continent ibérique (cf § II.A.3.f); (2) la différence entre l'extension
mesurée en surface et 'amincissement de la croiite; (3) le décalage dans le temps entre
I'approfondissement de 1a marge (Valanginien) et le basculement des blocs (Hauterivien),
c'est-2-dire entre 1'amincissement et 1'extension de la crofite; le modele de Wernicke
prévoit ce décalage, le développement des failles normales limitant les blocs étant une
conséquence tardive du fonctionnement de la faille de détachement. Ce modele explique
également l'absence de croiite inférieure au pied de la marge de la Galice, le
fonctionnement de la faille de détachement amenant en contact la crofite supérieure et le
manteau. Toutefois, selon ce modéle, les péridotites ainsi dénudées proviennent du
manteau lithosphérique sous-continental relativement “froid". Or I'étude pétrologique de
ces roches a montré qu'elles ont subi une fusion partielle a relativement haute température
(cf § I1.B). Ce premier modéle a donc été€ amélioré par la suite pour tenir compte de cette
donnée (cf § I1.A.6.c)

Malod (1987), a partir de la géométrie des marges conjuguées de 1'Atlantique
Nord, a proposé un modele équivalent. Toutefois, considérant que la marge ouest-
ibérique a une largeur plus importante que celle de la marge conjuguée de Terre-Neuve, il
a postulé un pendage opposé, vers le futur domaine océanique, pour la faille de
détachement (fig. II.A.10A). L'horizon "S" est interprété comme la trace de la faille de
détachement intracrustale sur laquelle les blocs ont basculé. Tankard et Welsink (1987)
proposent un modele similaire, ol la faille de détachement se prolonge sous la marge
conjuguée de Terre-Neuve, au niveau de Flemish Cap (fig. II.A.10B).

II.A.6.c. modéle mixte diapirisme mantellique - dénudation tectonique.

Pour mieux tenir compte de 1'évolution des péridotites, Boillot et al. (1988b) ont
proposé un modele ou la remontée du manteau n'est pas considérée uniquement comme
une conséquence de 1'amincissement lithosphérique. Ce modele combine diapirisme
asthénosphérique et étirement hétérogéne de la croiite. Dans un premier temps, un diapir
asthénosphérique se forme et remonte sous la crofite continentale relativement peu
amincie. La remontée des péridotites est dans ce cas dynamique. Elle serait due au
contraste de densité entre le matériel asthénosphérique et le manteau lithosphérique. Les
produits de la fusion mantellique, associée a la décompression pendant la remontée des
péridotites, s'accumulent au sommet du diapir. Le toit de ce diapir est ensuite dénudé
tectoniquement, comme dans le modéle précédent d'étirement hétérogene, par le
fonctionnement d'une faille de détachement, & pendage vers le continent ibérique, qui
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vitesses sismiques sont indiquées sur les coupes 1, 2 et 3: états successifs du rift

continental. Ce modele appliqué a la marge de Galice postule que la faille de détachement
pend vers le continent ibérique. D'aprés Boillot et al. (1987b).
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traverse la lithosphére et s'enracine dans le manteau supérieur au toit du dome (fig.
II.LA.11). L'horizon "S" serait donc a la fois la trace de la faille de détachement et le
contact tectonique entre le socle continental et les péridotites serpentinisées du manteau
supérieur.

Winterer et al. (1988) ont repris ce modéle en proposant un pendage de sens
contraire pour la faille de détachement (fig. I1.A.12). IIs attribuent la déformation des
péridotites a la montée diapirique du dome, et non plus au seul fonctionnement de la faille
de détachement. Comme pour tous les modéles d'amincissement hétérogéne, le réflecteur
"S" est assimilé 2 la faille de détachement, tandis que la surrection et I'érosion du Banc de
Galice pendant la phase de rifting sont expliqués par le rebond isostatique consécutif a
I'amincissement crustal se produisant plus a l'ouest, le long de la faille de détachement.

IILA.7. LA MARGE PASSIVE CONJUGUEE.

Une reconstitution des continents a la fin du rifting (anomalie M0, Aptien) montre
que la marge de la Galice est la marge conjuguée de celle située au sud-est de Flemish
Cap sur le Grand Banc de Terre-Neuve (fig. II.A.7; Olivet et al, 1984; Klitgord et
Schouten, 1986; Srivastava et al., 1988; Malod et Mauffret, sous presse). Les
mouvements de I'Ibérie étant toutefois peu contraints durant le rifting continental, Mason
and Miles (1984) ont proposé une reconstitution ol la marge conjuguée est celle de
Flemish Cap. Nous avons retenu la premiére hypothése, qui est la plus généralement
acceptée.

II.A.7.a. Evolution et structure.

Le Grand Banc constitue un plateau continental qui s'étend jusqu'a 450 km au
large de Terre-Neuve. 11 est limité au nord et au sud par des zones décrochantes majeures
(Charlie Gibbs et Newfoundland, respectivement). L'évolution de cette zone est
complexe, la phase majeure de rifting n'ayant pas €té simultanée sur toutes les marges du
Grand Banc. Au Jurassique moyen, la rupture entre I'Afrique et I'’Amérique a initi€ la
formation des bassins mésozoiques sur le Grand Banc et la formation de la marge
décrochante au sud. Au Crétacé inférieur, la séparation de 1'Ibérie et de Terre-Neuve a
provoqué le développement des bassins du Grand Banc et la formation d'une marge en
extension pure a l'est. Enfin, la marge nord du Grand Banc s'est formée au milieu du
Crétacé, lors de la séparation de 1'Eurasie et de I'Amérique du Nord. La structure de la
zone est d'autant plus complexe que la direction d'extension n'a pas été identique au sud
et au nord. Les nombreuses données de sismique et de forage disponibles ont toutefois
permis de préciser la structure des différentes zones et de reconstituer 1'évolution
polyphasée du rifting (Jansa et Wade, 1975; Enachescu, 1987; Tankard et Welsink,
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Fig. I A.11. Modéle d'étirement lithosphérique mixte diapirisme-cisaillement simple.
Deux stades d'évolution sont représentés: A. montée d'un diapir asthénosphérique sous
la croiite peu amincie; B. dénudation du toit du diapir par le fonctionnement d'une grande
faille de détachement d'échelle lithosphérique. D'aprés Boillot et al. (1988b).

Fiemish Cop Galicia Hitls Interior Bosin Iberian Meselo

Fig. Il A.12. Coupe schématique de la marge de la Galice en fin de rifting continental
selon Winterer et al. (1988). Le fonctionnement de la faille de détachement a pendage
ouest expliquerait l'émersion du Banc de Galice par rebond isostatique.

92

RS 70 wrfvuuant et 797 s ey s




1987; Keen et al., 1987; Grant et al., 1988; Keen et de Voogdt, 1988; Meador et Austin,
1988; de Voogd et al., 1990).

Au sud-est, 12 ol se trouve la marge conjuguée de celle de la Galice, le Banc
présente une succession de bassins étroits, allongés selon la direction NE-SW (fig.
I1.A.13).

50° 45° 40°
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/ ATLANTIC OCEAN

//W/ &,

50° 1~

GRAND
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45" 1~ ’ Newfoundiond
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Bon_nitlon / o/
S————E Rosin Q/ J-Anomaly (MO)
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| | 1
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Fig. I A.13. Carte schématique du Grand Banc de Te

correspondent aux
localisés. Le profil 854 traverse la marge conjuguée

la figure 14 sont repérés. Les tiretés en gras indiquent
la limite continent-océan (COB 1 ou
Voogd, modifié (1988).
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Au-dela vers l'est, la marge continentale s'approfondit jusqu'a la plaine abyssale.
Le socle continental est constitué de roches précambriennes et paléozoiques de la zone
d'Avalon affectée par l'orogenése appalachienne, qui est I'équivalent de l'orogenése
hercynienne d'Europe (Haworth et Lefort, 1979; King et al., 1986). Avant l'extension
mésozoique, le socle présentait donc des structures héritées susceptibles d'€tre réactivées
pendant la tectonique distensive. Une premiére phase de rifting s'est produite 2 la fin du
Trias. L'extension a ensuite repris 2 la fin du Callovien, jusqu'a 1'Aptien, et a provoqué
le dépot d'épaisses séries syn-rifts (> 14 km dans le bassin Jeanne d'Arc). La présence
de plusieurs discordances au sein de ces séries indique que le rifting a été épisodique. La
seconde phase de rifting (Jurassique supérieur - Crétacé inférieur), qui a conduit a
l'océanisation, est scellée par la discordance post-rift d'dge Aptien, comme sur la marge
de la Galice.

Les bassins situés au sud-est du Banc sont des demi-grabens qui se sont formés
pendant la seconde phase d'extension (fig. II.A.14A). Ils sont trés profonds (jusqu'a 22
km pour le bassin Jeanne d'Arc) et contiennent des sédiments allant du Trias jusqu'au
Crétacé. Chaque bassin est limité & I'ouest par une faille normale listrique majeure a
pendage est (Keen et al., 1987). La faille qui limite le bassin de Jeanne d'Arc (fig.
II.A.13 et 14A) est probablement un chevauchement Paléozoique réactivé (de Voogd et
al., 1990). Sur les profils sismiques, ces failles affectent le socle et semblent s'enraciner
dans la croiite inférieure, voire au niveau du Moho, qu'elles ne semblent pas décaller. A
I'ouest, sous la plate-forme adjacente, le Moho est sub-horizontal et relativement profond
(environ 38 km) (Reid, 1987). Il est 1égérement plus superficiel entre les bassins de
Jeanne d'Arc et de Carson et semble rester sub-plat sous les bassins (fig.
IL.A.14A)(Keen et al., 1987). Sous la plate-forme, la croiite inférieure est caractérisée par
la présence de multiples réflecteurs d'orientation et de pendage divers, qui tendent a
disparaitre sous les bassins.

Le bassin de Carson-Bonnition est large. Il se situe sous la pente continentale et se
prolonge jusqu'a la limite continent-océan (Keen et de Voogd, 1988). Cette marge
profonde est caractérisée par une crofite continentale fortement amincie. Elle est constituée
de horsts et de blocs basculés sur lesquels se sont déposées les séries syn-rifts (fig.
I1.A.14B). La structure de ces séries est perturbée par la présence de diapirs de sel.

La localisation de la transition entre la croiite continentale amincie et la croiite
océanique est trés discutée. De nombreux auteurs (Masson et Miles, 1984; Klitgord et
Schouten, 1986; Meador et Austin, 1988; Malod et Mauffret, sous presse) ont placé cette
limite le long d'une anomalie magnétique reconnue dans le domaine océanique et
identifiée a I'anomalie J (dont MO est la partie la plus jeune: 118 Ma). Cette anomalie
serait la signature de la plus ancienne croiite océanique (Masson and Miles, 1984). Son
identification reste toutefois sujette a caution. Récemment, Keen et de Voogd (1988) ont
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Fig.II1.A.14. A. Line drawing (en haut) et interprétation (en bas) d'une portion du profil
sismique 85-4, située sur la partie haute de la marge sud-est du Grand Banc de Terre-
Neuve; localisation sur la fig. II.A.13; d'aprés Keen et al. (1987). B. Coupe migrée
schématique (vitesse moyenne de 6,3 km/s dans le socle) de la marge profonde le long du
méme profil; d'aprés Keen et de Voogd (1988).

proposé de situer la limite continent-océan i l'endroit o les sédiments syn-rifts
disparaissent sur les profils sismiques. Cette zone frontiére est également caractérisée sur
les profils par la présence de réflecteurs plongeant vers le continent et que les auteurs
interprétent comme des intrusions basaltiques dans ou sous la croiite continentale
adjacente. Mais d'autres interprétations sont possibles pour ces réflecteurs profonds
(Moho, ou zone de cisaillement par exemple). Quoi qu'il en soit, la transition continent-
océan serait située, dans cette seconde hypothése, 4 environ 160 km a l'ouest de
I'anomalie J, ce qui diminue d'autant la largeur de la marge continentale par rapport a
l'interprétation précédente.

II.LA.7.b. Comparaison avec la marge de la Galice.

Sur la marge de la Galice, 1'age du début du rifting est mal connu. Une premiére
phase d'extension a été mise en évidence a la fin du Trias et au Jurassique dans le bassin
Lusitanien, a 1'ouest du Portugal. Or ce bassin semble se prolonger dans le fossé interne
de la Galice, qui pourrait donc avoir subi la méme évolution tectonique (cf § ILA.3.b.). I
est donc possible que, sur la marge de la Galice, 'extension mésozoique se soit localisée
dans un premier temps dans le bassin interne, puis dans un second temps, au début du
Crétacé, a I'ouest du Banc de Galice sur la marge occidentale profonde actuelle (Murillas
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et al,, sous presse). L'dge synchrone de la discordance post-rift sur les deux marges
(Parson et al., 1985; Meador et Austin, 1988) montre en tout cas que la fin du rifting
continental a été simultanée sur les deux marges conjuguées, de part et d'autre du rift
océanique en train de se former. L'évolution dans le temps des deux marges conjuguées
est donc globalement comparable.

Cependant, une différence majeure apparait lorsque 1'on compare les séries
sédimentaires: 1'épaisseur des séries syn-rifts est nettement plus importante sur la marge
de Terre-Neuve que sur celle de la Galice, méme en tenant compte des sédiments syn-rifts
du bassin interne. Cette différence s'observe pour les marges de 1'Atlantique Nord en
général, ou les marges ouest sont "grasses", tandis que les marges est sont "maigres".

Cette caractéristique a des implications sur la connaissance que 1'on peut avoir des
deux types de marges. Grice a la faible épaisseur de la couverture sédimentaire sur la
marge de la Galice, une exploration "superficielle” a suffi pour connaitre relativement
bien la structure de la croiite supérieure, et pour bien localiser la limite continent-océan en
pied de marge. En revanche, peu de données ont été acquises, & I'heure actuelle, sur les
niveaux profonds de la marge (profondeur du Moho, géométric dans le socle
d'éventuelles structures héritées, existence d'une crofite inférieure litée...). Par contre,
sur la marge de Terre-Neuve, la forte épaisseur de sédiments interdit une exploration de
surface. Les données ont donc principalement été acquises 2 1'échelle lithosphérique. Des
données a plus petite échelle sont disponibles seulement dans les bassins du Grand Banc
grice 2 l'exploration pétroliere. Ailleurs, ce type de données de détail manque, en
particulier au niveau de la transition continent-océan, de sorte que les modeles de
formation de la marge sont peu contraints.

La comparaison des deux marges est donc difficile. La figure I1.A.15 est une
tentative de coupe synthétique des deux marges conjuguées, reconstituée a la fin du
rifting continental. Sur une telle reconstitution, la largeur de la marge de Terre-Neuve
dépend de I'hypothése admise pour la localisation de la limite continent-océan. Selon les
auteurs, cette largeur totale varie entre 360 km et 200 km. La largeur de la marge de la
Galice est d'environ 300 km. La pronfondeur du Moho est plus importante sous la plate-
forme de Terre-Neuve (37 km) que sous 1'Ibérie (30 km), mais diminue & proximité du
"shelf break". A cause des différences régionales dans la nature et la qualité des données,
on voit que, d'un point de vue structural, seule une comparaison a grande échelle peut
étre tentée. Les deux marges sont caractérisées (1) par une partie profonde ot la croiite est
nettement amincie (Bassin Carson-Bonniton et marge occidentale de la Galice); (2) par un
bassin interne dans la partie supérieure de la marge; le bassin interne de Galice est large
(> 100 km); sa structure est mal connue; le bassin Jeanne d'Arc sur la marge de Terre-
Neuve est un demi-graben plus étroit (40 km); dans les deux cas, les failles bordiéres
externes semblent €tre des structures héritées.
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II.A.8. COMPARAISON AVEC LA MARGE NORD-GASCOGNE.

La marge Nord-Gascogne est en beaucoup de points comparable a la marge
occidentale profonde de la Galice. Toutes deux se sont formées a peu pres a la méme
époque, et leur structure est globalement identique. Leur comparaison est de ce fait
instructive.

La marge Nord-Gascogne s'est formée au Mésozoique lors de l'ouverture du
Golfe de Gascogne entre 1'Europe et 1'Tbérie. C'est une marge maigre. Sa structure et son
évolution ont pu étre reconstituées 2 partir de nombreuses données sismiques "callées"”
par des forages (IPOD, leg 48) (Montadert et al., 1979a; Barbier et al., 1986; Le Pichon
et Barbier, 1987). Par contre, la marge conjuguée nord-ibérique a été déformée
ultérieurement lors de la collision entre 1'Ibérie et I'Europe a I'Eocéne, et sa structure
initiale n'a pas été préservée.

Deux épisodes de rifting se sont succédés sur la marge Nord-Gascogne. Le
premier s'est produit au Permo-Trias. Le second a commencé au Jurassique supérieur et
s'est poursuivi jusqu'au début de I'océanisation a 1'Albien. Pendant ce second épisode, la
marge a acquis une structure en blocs basculés. Trois séquences peuvent étre distinguées
dans la couverture sédimentaire: (1) une série ante-rift, d'dge jurassique ou plus ancien,
constituant le toit des blocs basculés; (2) une série syn-rift d'dge crétacé inférieur,
déposée dans les demi-grabens qui se sont formés pendant le basculement des blocs; (3)
une série post-rift, d'dge albien a actuel.

La marge Nord-Gascogne n'est pas cylindrique. Elle est constituée de deux
segments, la marge celtique au NW et la marge armoricaine au SE, séparés par les
escarpements de Meriadzek et Trevelyan. Sur la marge celtique, 1'épaisseur de la crotite
diminue progressivement de 35 km sous le continent a4 3-4 km en pied de marge, a
proximité de la limite continent-océan. La pente continentale est plus abrupte sur la marge
armoricaine. Elle limite un bassin profond, le bassin armoricain, caractérisé par une
couverture sédimentaire plus épaisse que sur la marge adjacente, et une croiite
continentale trés mince (2-3 km d'épaisseur). Le rifting de cette marge se serait produit
avec une importante composante décrochante (Sibuet, 1988). Les deux segments de
marges présentent une structure en blocs basculés vers le continent le long de failles
normales a pendage vers l'océan (fig. II.A.16). L'épaisseur des blocs diminue
progressivement vers le bas de la marge. La diminution d'épaisseur se réalise aux dépens
du socle cristallin, c'est-a-dire de la croiite supérieure, les blocs les plus profonds étant
constitués uniquement de sédiments ante-rift (Le Pichon et Barbier, 1987). Les failles
normales s'enracinent sur un réflecteur sismique, le réflecteur "S". C'est un double
réflecteur d'environ 600 m d'épaisseur observé depuis la limite continent-océan jusqu'au
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Fig. 11.A.16. Coupe sismique interprétée de la marge Nord-Gascogne profonde (en
haut), et coupe schématique de la marge superposée a un profil de sismique réfraction (en
bas). D'aprés Le Pichon et Barbier (1987).

Upper continental crust

Lower continental crust

pied de la pente continentale. Il met en contact la base des blocs avec une couche
présentant les caractéristiques sismiques de la croiite inférieure. Sur la marge celtique, il
s'approfondit de 8 km & la limite continent-océan a 13,5 km au pied de la pente
continentale, ol il semble s'enraciner dans la crofite inférieure. L'épaisseur de la crofite
inférieure augmente de 2 km 2 9 km dans la méme direction. Sous le bassin armoricain, le
réflecteur "S", quasiment plat, est 3 9-10 km de profondeur, et s'approfondit sous la
pente continentale jusqu'a 11 km. Il est localement décallé par les failles normales. Le
Moho est situé a environ 1 & 2 km sous le réflecteur "S" (Le Pichon et Barbier, 1987).

Le réflecteur "S" a successivement été interprété comme (1) la transition crustale
fragile-ductile (Montadert et al., 1979a; Le Pichon et Sibuet, 1981); (2) une faille de
détachement & faible pendage vers le continent (Wernicke et Burchfield, 1982); (3) une
surface de décollement entre la couverture sédimentaire et le socle (Brun et Choukroune,
1983; Brun et al., 1985). Toutefois, ces hypothéses ne prennent pas en compte toutes les
caractéristiques du réflecteur "S" mises en évidence récemment par Le Pichon et Barbier
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(1987). Les observations précédentes suggerent en effet que le réflecteur "S" est une
discontinuité intracrustale a faible pendage vers le continent qui traverse des niveaux de
plus en plus superficiels vers la transition continent-océan, et qu'il est situé€ au toit de la
croiite inférieure, qui s'épaissit vers le continent, comme la croiite supérieure, mais qui
n'est pas affecté par une déformation fragile. Ces auteurs considérent en conséquence que
le réflecteur "S" est une faille de détachement & faible pendage vers le continent,
s'enracinant au toit de la transition fragile-ductile.

La figure I1.A.17 illustre le modele de formation de la marge proposé par Le
Pichon et Barbier (1987). La faille de détachement s'initierait au niveau de la transition
fragile-ductile et se propagerait vers la surface. Cette propagation provoquerait le
développement de failles normales antithétiques dans la crofite supérieure. La marge
conjuguée, moins déformée, devrait étre constituée de croiite inférieure dénudée
tectoniquement et recouverte de sédiments. Malheureusement, cette hypothése ne peut
étre testée sur la marge nord-ibérique, déformée au Tertiaire. Des roches de facies
granulitique ont été prélevées sur cette marge dans un niveau conglomératique d'dge
probablement aptien supérieur ou albien (Capdevila et al., 1974, 1980). Toutefois, le
métamorphisme de faciés granulitique ayant ét€ daté a 1,86-1,83 Ga (U-Pb sur zircons,
Guerrot, 1990), il n'est pas contemporain de la formation de la marge. Ces roches
granulitiques proviennent donc du démembrement du socle hercynien.

Ce modtle d'étirement hété€rogene se distingue de celui de Wernicke (1985) et de
Boillot et al. (1988b), par la profondeur d'enracinement de la faille de détachement.
Wernicke propose que la faille traverse toute la lithosphére, Boillot et al. I'enracinent au
toit du dome asthénosphérique, tandis que Le Pichon et Barbier (1987) ne lui font
traverser que la croiite supérieure. Rappelons que c'est pour expliquer la présence de
péridotites au pied de la marge de la Galice que Boillot et al. (1987b) ont développé€ le
modele de Wernicke en faisant fonctionner la faille de détachement jusqu'a ce qu'elle

dénude le manteau supérieur (cf § ILA.6.b & c).
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II.LB. ETUDE PETRO-STRUCTURALE DES PERIDOTITES DE LA
MARGE DE LA GALICE.

L'une des premiéres questions qui a été posée par la découverte de roches
mantelliques au pied de la marge continentale passive de la Galice a ét€ de savoir quel était
I'dge de leur mise en place. Les péridotites pouvaient soit appartenir 2 un massif
ophiolitique mis en place pendant I'orogenése hercynienne, soit représenter du matériel
mantellique remonté jusqu'a la surface lors des premiers stades d'ouverture de 1'Océan
Atlantique au Mésozoique. Plusieurs arguments tendaient a favoriser la seconde
hypothése, parmi lesquels la géométrie de la ride de péridotite, allongée le long de la
limite continent-océan et recouverte localement sur son flanc oriental de sédiments syn-
rifts, et la composition des péridotites, différente de celle des péridotites ophiolitiques
hercyniennes.

Admettant la seconde hypothése, il fallait alors expliquer comment des roches
mantelliques pouvaient étre portées a l'affleurement a I'axe d'un rift, en fin de rifting
continental ou en début d'accrétion océanique. On considére en effet généralement que
I'accrétion océanique commence aussitot apres la rupture de la croiite continentale amincie
pendant le rifting. Dans ce cas, la croiite océanique est juxtaposée a la croiite continentale
a l'axe du rift, et ces deux types de crofiite devraient étre en contact direct en pied de
marge, a la limite continent-océan qui représente 1'axe du paléo-rift.

Une étude pétrologique et structurale des péridotites a ét€ entreprise pour tenter de
répondre a ces questions. Elle a permis de reconstituer 1'évolution de ces roches et de
préciser l'dge et la cinématique de leur mise en place. Les roches du socle continental
adjacent a la ride de péridotite au pied de la marge ont également été étudiées pour tenter
d'y caractériser d'éventuelles déformations associées au rifting.

Les données structurales n'ont pas la précision de celles que I'on peut obtenir par
une étude de terrain classique étant données les conditions d'observation et
d'échantillonnage, les affleurements étant situés entre 5300 m a 3600 m sous le niveau de
la mer. Les données disponibles pour cette étude ont été obtenues sur des €chantillons
forés (leg ODP 103, 1985) et des échantillons prélevés par le submersible Nautile
(campagne Galinaute, 1986). Les péridotites ont été forées sur 70 m au sud de la marge
sur la Montagne 5100, dont 39 m orientés par paléomagnétisme ont pu étre étudiés. Vingt
échantillons de péridotites ont été€ prélevés au long de la ride par le Nautile, dont cing sont
orientés. Dix-sept échantillons de socle continental ont ét€ prélevés, dont un orienté, sur
deux blocs basculés profonds de la marge. L'orientation de la foliation dans les
péridotites a également été mesurée a partir du Nautile sur la Montagne 5100 (plongée 4).

103

DTSR s et vepburs RS ey m——




L'incertitude sur l'orientation des échantillons et sur les mesures faites "in situ" a partir
du Nautile peut étre estimée a une trentaine de degrés. La localisation précise et la
description des échantillons prélevés par le Nautile sont présentées en annexe  la fin de
ce mémoire.

IL.LB.1. PRINCIPAUX RESULTATS.

Les résultats de 1'étude pétro-structurale sont détaillés dans les quatre publications
présentées plus loin (§ II.B.3; Girardeau et al., 1988; Beslier et al., 1988; Féraud et al.,
1988; Beslier et al., sous presse). Nous ne rappellerons ici que les résultats majeurs de
cette étude.

Les péridotites sont des harzburgites et des lherzolites a spinelle et plagioclase
serpentinisées (60 a >95%) localement recoupées par des fentes de calcite. Dans la moitié
nord de la ride, elles sont localement plus riches en pyroxénes, et sont recoupées par des
filonnets de plagioclase souvent associé€s a du spinelle, et par des filons dioritiques. Elles
ont subi une fusion partielle limitée (<10%) dans les conditions physiques proches de
celles de la transition spinelle-plagioclase (1250°C, 30km; Evans et Girardeau, 1988),
associée a une décompression adiabatique pendant leur remontée.

La plupart des péridotites ont une texture mylonitique acquise pendant une phase
de déformation ductile non-coaxiale intense (y > 11), en conditions physiques
lithosphériques (T diminuant de 1000°C a 850°C, 61-63 > kbar). Cette texture
mylonitique est caractérisée par la présence (1) de porphyroclastes d'orthopyroxene
extrémement étirés qui matérialisent le plan de foliation, (2) de bandes ultramylonitiques
ou la taille de grain est extrémement réduite (0,01mm); ces bandes, obliques par rapport
au plan de foliation et sub-paralleles au plan de glissement (100) des orthopyroxénes
(plans d'exsolution), ont été interprétées comme des bandes de cisaillement (identifiées
dans des gneiss; Berthé et al.,, 1979), (3) de quelques structures d'enroulement,
similaires & celles décrites dans des roches acides par Van den Driessche et Brun (1987),
qui se sont développées autour de porphyroclastes d'orthopyroxene ayant tourné pendant
la déformation, (4) d'une nette fabrique intracristalline de haute température de l'olivine et
de l'orthopyroxéne. Cette déformation mylonitique se surimpose a une déformation en
conditions physiques asthénosphériques marquée par une texture porphyroclastique a
gros grain (Imm) localement préservée. Au nord, quelques échantillons ont une texture
magmatique, qui peut étre interprétée comme une texture de cumulat ou d'imprégnation.
Les péridotites sont recoupées par des fractures témoignant d'une déformation fragile
tardive. Au sud de la marge (Montagne 5100) cette déformation fragile est coaxiale de la
déformation ductile, tandis qu'au nord la géométrie du champ de fracture est complexe.
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Ces fractures sont remplies de calcite de basse température (<10°C, Agrinier et al., 1988)
et de serpentine. La serpentinisation des péridotites, qui s'est produite a4 basse
température (300°C; Agrinier et al., 1988), est également tardive.

L'attitude des structures mylonitiques (foliation et linéation d'étirement) indique
que, au sud de la ride, les péridotites ont été déformées dans une zone de cisaillement &
faible pendage vers le continent ayant fonctionné en faille normale (de sens dextre, avec
mouvement du compartiment supérieur vers 'ENE). Dans la moitié nord, le mouvement
est toujours en faille normale, mais présente une nette composante décrochante
(mouvement du compartiment supérieur vers le NW). La présence d'un dyke dioritique
syn-tectonique d'épaisseur pluricentimétrique, constitué de plagiocase, d'amphibole
brune et d'ilménite, et présentant une texture porphyroclastique, a permis de dater la
déformation mylonitique de ces roches. La datation, par la méthode 39Ar-40Ar, de deux
néoblastes d'amphibole brune, l'un post- et l'autre syn-tectonique, et d'un néoblaste de
plagioclase syn-tectonique, a donné des dges 3 122 Ma + 0,6 et 117,7 Ma + 0,9
respectivement (Féraud et al., 1988; Boillot et al., 1989). Ces ages sont cohérents avec
I'histoire thermique de la roche et 1'dge & 122 Ma peut correspondre 2 la fin de la
déformation mylonitique. Cette déformation est donc contemporaine de la formation de la
marge continentale (Crétacé inférieur). Elle refléterait la cinématique de mise en place des
roches mantelliques au sein de la lithosphére pendant le rifting continental.

La géométrie des structures est compatible avec la montée d'un ddme mantellique
a l'aplomb de la zone lithosphérique amincie. La composante décrochante au nord serait
liée au fonctionnement de failles de transfert sur la marge, dont le développement pourrait
étre favorisé par la proximité du point triple Atlantique-Golfe de Gascogne.

Les roches du socle continental sont des granites et des granodiorites ayant subi
une déformation cassante qui les a localement cataclasé. Certains échantillons ont une
texture porphyroclastique acquise antérieurement lors d'une déformation ductile 2
température intermédiaire. L'attitude des structures qu'elle a développé n'est pas
compatible avec celle des structures mylonitiques dans les péridotites, ce qui suggére que
les deux déformations ne sont pas contemporaines.

Les publications développant ces résultats sont regroupées dans le paragraphe
I1.B.3. La premiére d'entre elles rend compte de 'étude pétro-structurale des péridotites
forées sur 1a Montagne 5100 lors du leg ODP 103. Une carte structurale schématique de
la ride, établie a partir des mesures faites "in situ" & bord du Nautile et des échantillons
orientés, est présentée dans la deuxiéme publication. Le résultat de la datation de la
déformation mylonitique figure dans la troisitme. Le modéle cinématique de mise en
place des péridotites, proposé a partir de I'étude structurale et microstructurale des

échantillons de péridotites prélevés par le Nautile et intégrant les données du forage
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acquises précédemment sur la Montagne 5100, est présentée dans la derniére publication.
Celle-ci traite aussi de I'étude des échantillons de socle continental.

I1.B.2. COMPARAISON AVEC LES PERIDOTITES DU MASSIF DU BANC DE
GORRINGE.

Des péridotites serpentinisées ont également été trouvées a 1'affleurement au sud
de la marge ouest-ibérique, sur le Banc de Gorringe situé au large du Portugal (fig.
II.B.1). Elles ont été échantillonnées au cours de deux missions de plongée avec le
submersible Cyana (campagnes Cyagor I et II, en 1977 et 1981; Auzende et al., 1979;
Cyagor II Group, 1984). Nous avons essayé de voir s'il pouvait y avoir un lien de
parenté entre ces péridotites et celles de la marge de la Galice.

Le Banc de Gorringe est une structure intraocéanique d'axe NE-SW de 200 km de
long sur 80 km de large, formant un relief trés élevé (5000m par rapport a la plaine
abyssale environnante) et a laquelle est associée une trés forte anomalie gravimétrique. Le
Banc est constitué de deux sommets d'altitude sensiblement égale, le Mont Gettysburg au
SW (-25m) constitué de péridotites, et le Mont Ormonde au NE (-100m) constitué
essenticllement de gabbros et de basaltes. Les péridotites et les gabbros sont recouverts
par des sédiments d'dge barrémo-aptien.

Les péridotites sont des harzburgites a spinelle serpentinisées qui contiennent
localement du clinopyroxéne et du plagiocase d'imprégnation (Cyagor II Group, 1984).
Elles auraient subi une fusion partielle limitée. Elles sont recoupées par des webstérites a
plagioclase intrusives, cristallisées a partir de circulations de magmas de type MORB a
une pression de 7-10 kbar (Serri et al., 1987). Les péridotites ont subi une déformation
de haute température, probablement en contexte de ride océanique (Ceuleneer, 1982;
Cyagor II Group, 1984). Le seul échantillon prélevé orienté montre que la foliation
présente un faible pendage vers le SE et que la linéation est subhorizontale. Une
déformation a basse température et fortes contraintes, en faciés schiste vert, observée
localement, est a relier probablement aux mouvements de soulévement tardifs du Banc.
Les gabbros ont subi localement une déformation fragile, qui se surimpose i une
déformation plus chaude, hétérogéne, qui se serait développée a la ride dans des zones de
cisaillement a faible pendage.

Le Banc de Gorringe appartenant a la terminaison orientale de la zone Agores-
Gibraltar qui marque la limite entre les plaques Afrique et Europe, sa formation a été
reliée au fonctionnement d'une faille transformante pendant la phase distensive triasico-
liasique (Olivet et al., 1984), puis 4 un basculement vers le NE avant le dépot des
sédiments. La surrection dans sa position actuelle serait liée aux divers mouvements
compressifs et/ou décrochants le long de la limite entre 1'Afrique et 1'Tbérie au cours de
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Fig. I1.B.1. Localisation du Banc de Gorringe au sud de la marge ouest-ibérique.
Bathymétrie d'aprés Laughton et al., 1975.

I'histoire de 1'Atlantique. Toutefois, 1'évolution des péridotites et la présence d'un
complexe filonien N-S intrusif dans les gabbros eux-mémes déformés localement dans
des zones de cisaillement plates, pourraient suggérer une formation de ce complexe
(péridotites+gabbros) en contexte distensif au niveau d'une ride océanique (Ceuleneer,
1982; Cyagor II Group, 1984). Pour Mougenot (1988), ce complexe se serait mis en
place a I'axe d'une paléo-ride océanique reconnue au nord du Banc de Gorringe dans la
plaine du Tage (Mauffret et al., 1989).

Les péridotites du Banc de Gorringe montrent des similitudes avec celles
prélevées au pied de la marge de Galice: faible taux de fusion (< 10%), présence de
plagioclase pouvant résulter soit d'un processus d'imprégnation (Cyagor II Group,
1984), soit d'une fusion a basse pression (Serri et al., 1987), déformation a haute
température en conditions physiques asthénosphériques. Elles en différent toutefois par
l'absence de déformation mylonitique lithosphérique, intensément développée dans les
péridotites de Galice. Les deux massifs présentent d'autre part deux autres différences
majeures. Les péridotites du Banc de Gorringe sont en effet recouvertes par une épaisse
croiite basaltique, constituée de gabbros localement recoupés par un complexe de filons
doléritiques initialement subverticaux et par des laves, ce qui n'est pas le cas des
péridotites de Galice. De plus, ces derniéres sont situées 2 la limite entre la croiite
océanique a l'ouest et la croiite continentale a l'est, tandis que le Banc de Gorringe est
situé en plein domaine océanique.
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Toutes ces observations, et en particulier la présence au-dessus des péridotites
d'une croiite basaltique recoupée localement par un complexe filonien, suggérent que le
massif du Banc de Gorringe s'est formé a 1'axe d'une ride océanique, et non en fin de
rifting continental. Les roches du massif de Gorringe se seraient ainsi formées lors d'un
stade d'océanisation plus avancé de I'Atlantique Nord que celles de la marge de Galice.
Toutefois, la nature fragmentaire des données, en particulier des données structurales
dans les péridotites, ne permet pas de conclure.
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13. STRUCTURAL ANALYSIS OF PLAGIOCLASE-BEARING PERIDOTITES EMPLACED AT THE
END OF CONTINENTAL RIFTING: HOLE 637A, ODP LEG 103 ON THE GALICIA MARGIN!

Jacques Girardeau, Laboratoire 'de Pétrologie Physique, Institut de Physique du Globe de Paris et Université Paris

VII, Paris, France
Cynthia A. Evans,2 Lamont-Doherty Geological Observatory, Palisades, New York
and
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ABSTRACT

A ridge of peridotite, 100 km long and a few kilometers wide, borders the western edge of the Galicia passive conti-
nental margin (Spain) at the contact with oceanic crust. This ridge was drilled at Hole 637A during ODP Leg 103. The
peridotites are serpentinized diopside-rich spinel- or spinel + plagioclase-bearing harzburgites and lherzolites that un-
derwent only limited melt extraction during their ascent within the lithosphere.

The foliation in the peridotites shows a nearly constant attitude; dip is constant (20°-30°) to the east-northeast in
the upper 50 m of the section and increases to 70° in the deepest 20 m. The stretching lineation is generally downdip
(i.e., nearly east-west) except locally, where it is at 45° to the downdip direction. The peridotite, initially coarse grained,
displays a mylonitic disrupted texture. It has been plastically deformed in a rotational regime (simple shear), under
high-stress conditions (~ 180 MPa), at high but decreasing temperatures (from up to 10600° to 850°C), and probably at
very shallow depths (<7 km). High strain intensities (y = 12) are estimated for the mylonite formation. After ductile
shearing, the peridotite underwent some brittle deformation, allowing for complete serpentinization and the opening of
fractures that are now filled by serpentine and calcite. Some fracturing continued after the calcite injection.

The Hole 637A peridotites probably represent asthenospheric material emplaced in a stretched continental margin
during the first stage of ocean accretion. The geometry and kinematics of the peridotite emplacement are consistent

with a roughly east-west opening of the Atlantic Ocean.

INTRODUCTION

From samples recovered by dredging and drilling in oceanic
domains, it is now known that the oceanic floor is not always
made of mafic rocks but also consists locally of serpentinized
peridotites. These peridotites comprise escarpments or protru-
sions in transform faults (Bonatti and Honnorez, 1976; Bonatti
and Hamlyn, 1978; 1981) and blocks forming topographic highs
along oceanic ridges (Mid-Atlantic Ridge; Aumento and Loubat,
1971; Tiezzi and Scott, 1980) or are intercalated within sedi-
ments or basalts (Mid-Atlantic Ridge, DSDP Leg 37—Helm-
staedt, 1977; Sigurdsson, 1977; DSDP Leg 45—Boudier, 1979;
Sinton, 1979; DSDP Leg 82—Michael and Bonatti, 1985; ODP
Leg 109—Bryan et al., 1986). Peridotites also crop out on the
ocean floor of some incipient oceans (Red Sea—Bonatti et al.,
1981, 1986; Styles and Gerdes, 1983; Nicolas et al., 1985, 1987)
or small oceans (Tyrrhenian Sea—Kastens et al., 1986), and they
locally form elongate ridges at the boundary between continen-
tal and oceanic domains (southwest of Australia—Nicholls et
al., 1981; northwestern part of the Iberian margin—Boillot et
al., 1980, 1986a). Similar occurrences are documented in an-
cient rocks, as shown by studies of remnants of oceanic floor
such as the Western Alps ophiolites (Decandia and Elter, 1982;
Lombardo and Pognante, 1982; Lagabrielle, 1982; Lemoine et
al., 1987).

Explanations for the presence of peridotites on or close to
the seafloor are still debated. These occurrences can result from
secondary tectonics (fault displacement) or from primary man-

1 Boillot, G., Winterer, E. L., et al., 1988. Proc. ODP, Sci. Results, 103: Col-
lege Station, TX (Ocean Drilling Program).
2 Present address: CA8, NASA, Johnson Space Center, Houston, TX 77058.
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tle upwelling processes. In places where the oceanic crust is very
thin, such as along transform faults or along ridge valleys of
slow-spreading ridges, it is quite possible that the peridotites
were carried directly onto the oceanic floor by motion along
normal faults. Such a mechanism has been proposed to explain
the uplift of the peridotites recovered along ridges or transform-
fault segments of ridges. However, this does not explain the
original ascent of peridotites exposed on Zabargad Island (Ni-
colas et al., 1985, 1987; Bonatti et al., 1986), in the Alps (Nico-
las, 1984), in the Betics (Obata, 1977; Tubia and Cuevas, 1987),
and in the Pyrenees (Vielzeuf and Kornprobst, 1984; Kornprobst
and Vielzeuf, 1984) in consideration of their petrological and
structural characteristics; these peridotites probably resulted from
hot mantle uplift during continental rifting or transcurrent crustal
thinning. Finally, to explain the peridotites cropping out at the
boundary between continents and oceans, Boillot et al. (1986b,
1987) proposed that the rise of peridotites to the surface can re-
sult simply from tectonic denudation of the mantle as a conse-
quence of stretching of the lithosphere during rifting.

The peridotites cropping out along the oceanic crust at the
foot of the Galicia margin (northwestern Spain) were cored at
Hole 637A during Ocean Drilling Program (ODP) Leg 103.
This paper presents a structural study of these peridotites aimed
at defining their deformation history. From the geometry of the
peridotite ridge, the kinematics of emplacement of the peridoti-
tes, and the physical conditions prevailing during their uplift as
inferred from microstructural and petrological data, we attempt
to constrain mantle-rising processes during the first stages of
ocean formation.

REGIONAL BACKGROUND

The Galicia margin is a deep, 300-km-wide passive continen-
tal margin extending west from the Iberian Peninsula (Fig. 1).
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Figure 1. Sketch map showing the continent pattern before the North Atlantic opening (modified after Lefort, 1980; Lefort and Ribeiro, 1980; Burg
et al., 1981). The circled arrows give the sense of displacement of the nappes; CO = Cabo Ortégal (data from Iglesias et al., 1983; Matte, 1983;
1986); V = Vendée and L = Limousin (Burg, 1981; Brun and Burg, 1982; Girardeau et al., 1986; Burg et al., 1987).

The lithology of the Galicia margin plutonic and metamorphic
basement from dredge data indicates that the Galicia margin be-
longs to the Ossa-Morena Zone, rather than the Central Iberia
Zone (Capdevila and Mougenot, this volume). The Galicia mar-
gin is separated from the central part of Iberia by 2 major tec-
tonic discontinuity (Lefort, 1980; Lefort and Ribeiro, 1980)
corresponding to the northern extension of the Porto-Badajoz-
Cordoba sinistral shear zone (Burg et al., 1981), which repre-
sents the major Variscan suture zone (Fig. 1). Kinematics of the
Variscan collision zone imply a top-to-the-southeast shear dur-
ing nappe emplacement in Galicia area (Iglesias et al., 1983;
Matte, 1983, 1986) making interpretation of Hole 637A peri-
dotites as remnants of a Variscan sheet difficult. Petrologic and
structural comparison between the Hole 637A peridotites and
the Variscan peridotites (Cabo Ortégal—Vogel, 1967; Van Cal-
steren, 1978; Ibarguchi et al., 1987) (Limousin—Dubuisson et
al., 1987) supports this, and we will not further consider the
Variscan nappe hypothesis in this paper.

The Galicia margin is made up of several blocks that are well
defined on Sea Beam bathymetric maps (Sibuet et al., 1987) and
on seismic profiles (Montadert et al., 1974, 1979; Groupe Ga-
lice, 1979) (Figs. 2A and 2B). The blocks are tilted to the east
(Fig. 2B) and the resulting half-grabens are filled by Lower Cre-
taceous syn-rift sediments and disconformably covered by a
post-upper Aptian post-rift sedimentary sequence (Sibuet and
Ryan, 1979). The southern part of the margin was not affected
by the Pyrenean tectonics, unlike its northern part, which was
gently tilted and uplifted (Boillot et al., 1979).
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A 100-km-long, 10-km-wide ridge of peridotites borders the
western part of the margin along the Iberian Abyssal Plain.
Geophysical data suggest that this abyssal plain is underlain by
typical oceanic crust. The ridge, generally buried under Meso-
zoic and Cenozoic sediments, crops out on Hill 5100 in the
southwestern part of the margin, and resembles a dome or a
tilted block on seismic profiles (Figs. 2C and 2D). Petrologic
study of a strongly weathered sample recovered by dredging re-
vealed that the ridge is composed of totally serpentinized spinel-
plagioclase-bearing lherzolite showing subcontinental affinities
(Boillot et al., 1980). These authors proposed that the ridge was
made of totally serpentinized peridotites emplaced by diapirism
(buoyancy) during the first stages of formation of the Atlantic
Ocean.

HOLE 637A PERIDOTITES

Petrographic Data

Seventy meters of peridotites was cored on the eastern flank
of Hill 5100 at Hole 637A (Cores 103-637A-23R through 103-
637A-30R), but only 39 m of rock was recovered, consisting of
yellow to brown peridotites that generally display a well-defined
foliation (Fig. 3A). The section is locally crosscut by mylonitic
shear zones (Fig. 3B) except at the top (Core 103-637A-23R and
part of Core 103-637A-24R), where they are almost totally re-
placed by calcite, and the base (parts of Cores 103-637A-28R
and 103-637A-29R), where they are strongly brecciated and cross-
cut by abundant calcite or serpentinite veins. Calcite veins are
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Figure 2. Location of Hole 637A at the boundary between the stretched continental margin (Galicia margin) and the Iberian Abys-
sal Plain on Hill 5100. A. Bathymetry after Lallemand et al. (1986). B. Interpreted cross section from Boillot et al. (1986a). C. Sea
Beamn bathymetry from Sibuet et al. (1979). D. Seismic profile from Institut Frangais du Pétrole (courtesy of L. Montadert).
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Figure 3. Core photographs. A. Representative texture of the Hole 637A peridotites (Sample 103-637A-26R-2, 69-91
cm). The peridotite is rich in orthopyroxene, with a well-developed foliation plane roughly corresponding to the S; my-
Ionitic foliation. B. Five-cm-thick shear zone crosscutting the S, foliation (Sample 103-637A-25R-4, 110-120 cm). Note
that the peridotite becomes less depleted in orthopyroxene downsection.
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common throughout the cored section (Samples 103-637A-23R-
2, 135-150 cm, 103-637A-23R-3, 0-100 cm, 103-637A-24R-1, 0-
150 cm, 103-637A-25R-1, 0-150 cm, 103-637A-25R-2, 0-150 cm,
103-637A-25R-3, 0-105 c¢m, 103-637A-25R-4, 20-100 cm, 103-
637A-25R-5, 0-150 cm, 103-637A-25R-6, 0-80 cm, 103-637A-
26R-1, 1-40 cm, 103-637A-26R-3, 0-150 cm, 103-637A-26R-4,
0-60 cm, 103-637A-27R-1, 1-105 cm, 103-637A-27R-2, 1-110
cm, 103-637A-27R-3, 1-50 cm, 103-637A-27R-4, 1-105 cm, 103-
637A-27R-5, 0-105 cm, 103-637A-27R-6, 1-105 cm, 103-637A-
28R-1, 30-150 cm, and 103-637A-28R-2, 40-150 cm) and proba-
bly correspond to minor (centimeter- to meter-thick), late brittle
faults of unknown geometry.

Although the peridotites are generally strongly serpentinized
or replaced by calcite, most of the more than 70 samples studied
contain fresh relicts of the primary phases, that is, olivine, spi-
nel, orthopyroxene, clinopyroxene, and some plagioclase. The
original modal composition of the peridotite would have varied
mostly from diopside-rich harzburgites (diopside = 2%) to
lherzolites (diopside = 5%-7%). However, more depleted facies
occur in some places (Samples 103-637A-25R-4, 125-150 cm,
103-637A-26R-4, 60-75 ¢cm, 103-637A-27R-1, 110-150 cm, and
103-637A-28R-2, 1-40 cm). The peridotites also display locally
some orthopyroxene-rich facies (Samples 103-637A-25R-5, 17-
30 cm, 103-637A-25R-6, 89-91 cm, 103-637A-26R-1, 128-150
cm, and 103-637A-27R-4, 60-65 c¢cm) and, more rarely, thin
clinopyroxenite lenses, about 5 mm thick and a few centimeters
long (Samples 103-637A-25R-1, 100-102 cm and 103-637A-26R-
3, 29-30 cm). Although fresh clinopyroxene and spinel occur in
almost all of the samples studied, only a few still contain olivine
relicts. Plagioclase is rarely fresh and is, therefore, difficult to
recognize; it rims spinel, constitutes isolated interstitial crystals
(Fig. 4A), or forms discontinuous veinlets (Fig. 4B). Secondary
products, including various types of amphiboles and serpen-
tines, chlorite, magnetite, hematite, and clay minerals, have de-
veloped in the peridotites to various degrees in the presence of
water (Agrinier et al., this volume). Despite the pervasive altera-
tion of the rocks, the shapes of some of the primary phases (in
particular that of orthopyroxene), are recognizable in thin sec-
tions or on polished samples.

Structural and Microstructural Data

Previous Data

The main tectonic structures observed in the Hole 637A peri-
dotites, foliation planes of the peridotites and injection planes

Tmm

of the calcite veins, were directly measured aboard ship. The
former structures have been related to high-temperature plastic
deformation and the latter to brittle deformation that would
have occurred after the peridotite was serpentinized (i.e., proba-
bly after the peridotite was in its present tectonic position).
From our shipboard study, we concluded that the main foliation
plane (Fig. 5) in the peridotite dips about 20°-30° in the upper
50 m of the cored section (Cores 103-637A-23R through 103-
637A-28R), increasing to 70° in the bottom 20 m of the section
(Cores 103-637A-28R and 103-637A-29R). According to the pa-
leomagnetic data (see “Site 637” chapter; Shipboard Scientific
Party, 1987), the foliation dips to the east; this interpretation
was later confirmed by diving with the submersible Nautile on
the western flank of Hill 5100 (Boillot et al., 1986a; this vol-
ume). The lineation is oriented downdip in the foliation (i.e.,
east-west), and shear sense indicates a top-to-the-east motion
along the shear planes. The calcite veins were injected in planes
parallel to the foliation or in planes perpendicular to both folia-
tion and lineation in the peridotite. Their attitudes are consis-
tent with normal displacement along late faults parallel to the
peridotite foliation. This paper does not give any new structural
data about the calcite vein injection, which occurred at very low
temperature when the peridotite was close to the seafloor (Agri-
nier et al., this volume; Kimball and Evans, this volume; Evans
and Baltuck, this volume). Note, however, that some fracturing
of the peridotite postdates injection of the calcite veins.

New Data

Structural analysis of the peridotites presented in this paper
was performed on about 70 samples. All of these samples were
cut parallel to the foliation plane to measure the stretching lin-
eation, which was not identified aboard ship. Thin sections
were cut parallel to the XZ and YZ planes for strain-stress anal-
ysis.

Shore-based analysis of the general attitude of the foliation
agrees with that determined aboard ship (Fig. 5). This foliation
roughly corresponds to the S, mylonitic foliation obvious through-
out the recovered section (Figs. 3A and 6A). However, deforma-
tion is heterogeneous, as is best evidenced in the freshest sam-
ples (Samples 103-637A-27R-3, 31-33 cm, and 103-637A-27R-3,
46-48 cm), which exhibit several types of textures that allow for
understanding of the evolution of the peridotite.

A “primary” S, foliation can be recognized in the peridoti-
tes, marked by spinel crystals (Fig. 6B). The S, foliation is cross-

Figure 4. Photomicrographs of thin sections showing plagioclase (PL) forming (A) interstitial crystals (Sample 103-637A-27R-3, 46-66 cm) or (B)
veinlets (Sample 103-637A-27R-2, 114-117 cm). OL = olivine; SERP = serpentine.
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Figure 5. Schematic structural and microstructural cross sections of peridotite recovered at Hole 637A. Shear intensity (far right column) determined
using the formula ¥ = 2cotg2a (solid circles) and v = A; — A, (open triangles).

cut at a small angle (15° to 30°) by an S, mylonitic foliation that
is well defined by highly stretched orthopyroxene crystals (Figs.
6A-6D). When present, the olivine porphyroclasts (which are
poorly recrystallized at their periphery into large neoblasts) are
elongate parallel to this S, foliation, displaying wide kink bands
(Figs. 6C and 6D). Along the mylonitic bands, all primary
phases, such as pyroxenes (both orthopyroxene and clinopyrox-
ene), olivine, and spinel, have recrystallized into a fine-grained
matrix (Fig. 6E). The thickness of these mylonitic bands varies
from a few millimeters to more than 10 cm. One of the most im-
portant characters of these mylonites is the existence of thin
(generally less than 1 mm thick) ultramylonitic bands that cross-
cut the whole rock (Figs. 6C and 6D). In these bands there is a
drastic grain-size reduction with respect to that observed in the

mylonitic foliation (Fig. 6E). The ultramylonitic bands produce
some boudinage of the orthopyroxene crystals and lead to the
formation of a disrupted texture in most of the peridotites stud-
ied. Where olivine no longer exists, the mylonitic foliation and
the ultramylonitic bands can still be recognized (Fig. 6A). On
the other hand, the S, foliation, S, mylonitic foliation, and ul-
tramylonitic bands dip the same direction, with S, being steeper
than S, and the ultramylonitic bands steeper than S,. The rota-
tion of these successive structures is consistent with that ex-
pected from the shear sense determined from these rocks (see
the following sections).

Plagioclase has recrystallized together with the other primary
phases along the ultramylonitic bands. It generally rims spinel,
concentrates in bands parallel or oblique to the S, foliation, or
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Figure 6. Photomicrographs of thin sections showing representative textures of the Hole 637A peridotites. A. Totally serpentinized peridotite. The ex-
tremely elongated orthopyroxene (OPX) crystals (now completely transformed into bastite) that define the S, mylonitic foliation coexist with rounded
ones. Clinopyroxene (CPX) has completely recrystallized and locally forms asymmetric lenses. This heterogeneous disrupted texture is the most com-
mon texture of the Hole 637A peridotites (Sample 103-637A-28R-2, 2-25 cm). B. Attitude of S, foliation marked by elongate spinels (black) relative to
the S, mylonitic foliation defined by the orthopyroxene crystal (OPX) elongation. Note that spinel is rimmed by plagioclase (white) (Sample 103-
637A-27R-3, 31-33 cm). C and D. Attitude of the S; mylonitic foliation marked by strongly elongated orthopyroxene crystals (dashed crystals) rela-
tive to the ultramylonitic bands along which the grain size is extremely reduced. Note the presence of large olivine porphyroclasts remnants (OL) and
of totally recrystallized clinopyroxene (CPX) lenses. The ultramylonitic bands crosscut the S, foliation at about 20°, producing some boudinage of
the orthopyroxene crystals. Displacement along the ultramylonitic bands sometimes reaches 1 cm (Sample 103-637A-27R-3, 31-33 c¢m). E. Reduction
in grain size from the S; mylonitic foliation to the ultramylonitic C-band (Sample 103-637A-27R-3, 31-33 cm). F. Spinel (black) asymmetric crystalli-
zation queue developing from a rounded asymmetric orthopyroxene crystal (OPX). Note that spinel is rimmed by plagioclase (white) (Sample 103-
637A-23R-3, 44-46 cm).
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forms interstitial crystals that may have crystallized from trapped
magmas (Fig. 4A). More rarely, the plagioclase constitutes crys-
tallization aggregates of asymmetrical, subspherical orthopy-
roxene crystals (Fig. 6F), which may suggest that plagioclase
formed partly during the S, deformation. However, these struc-
tures might simply reflect some migration of plagioclase during
deformation.

The stretching lineation is generally subparallel to the folia-
tion downdip direction. However, it sometimes stands at about
45° from the foliation, particularly in samples for which the fo-
liation dips sharply (Fig. 5), as is also the case to the north of
the studied area (Beslier et al., 1988).

Physical Conditions of Deformation

Regime of Deformation and Shear Sense

The noncoaxial regime of the deformation is evidenced at
different scales, principally by the development of the ultramy-
lonitic bands interpreted as shear bands (Figs. 6C and 6D) or
the o obliquity on petrofabric diagrams (Fig. 7), but also by the
asymmetry of the pyroxene crystals and subsequent crystalliza-
tion aggregates (Fig. 6F). Figures 6C and 6D show that the oliv-
ine glide plane (perpendicular to the kink band boundaries), the
orthopyroxene glide planes (parailel to the exsolution lamellae),
and the ultramylonitic bands are all parallel, indicating that
they formed during the same deformation event. Four represent-
ative olivine- and orthopyroxene-porphyroclast-petrofabric dia-
grams are shown in Figure 7. Olivine displays good crystallo-
graphic orientations (Figs. 7A and 7C), with the [010] axes ori-
ented at a high angle to the foliation and the {100] axes close to
the spinel lineation. Such a fabric indicates that the deforma-
tion occurred in a noncoaxial regime by translation glide ac-
cording to the [100] (010) slip system, which is activated at high
temperature (= 1000°C for geological strain rates, that is, =104/
s; Carter and Avé Lallemant, 1970; Mercier, 1986). The ortho-
pyroxenes (Figs. 7B and 7D) also show a good preferred orienta-
tion in agreement with the (100) [001] slip system activated at
high temperature. Following Mercier (1986) and in consider-
ation of the deviatoric stress values estimated here for myloniti-
zation of the peridotite (=180 MPa; see next section), the (010)
[100])/{0k1}[100] olivine glide-system transition curve attitude,
and also that of the enstatite slip-twinning inversion, we can esti-
mate that the deformation responsible for the formation of the S,
foliation occurred at a minimum temperature of 1000°C.

The absence of double maxima or conjugate girdles of [010],
and [100],, (projections of the glide planes) on the petrofabric
diagrams strongly suggests that deformation occurred dominantly
by simple shear or that the pure shear component was negligi-
ble. The constant attitude of the orthopyroxene slip planes with
respect to the foliation in all study samples is consistent with
such a hypothesis.

The shear sense can be best determined on petrofabric dia-
grams using the angle « between the foliation and shear planes.
The shear sense can also be determined using the obliquity be-
tween the elongation plane of the orthopyroxenes and their
(100) exsolution glide planes. Single-crystal shear senses are all
consistent and therefore, are regarded as reflecting the general
sense of shear of the rocks. Regardless of which of the three
methods is used, all measurements give the same sense of shear

(Fig. 5).
Strain Intensity

The strain intensity, v, can be estimated using the formula ¥
= 2cotg2c (Nicolas and Poirier, 1976). The obliquity, «, is the
angle between the foliation plane and the shear plane and can
be measured on olivine fabrics or directly estimated on thin sec-
tions in which orthopyroxenes present a strong elongation, with
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the shear plane being parallel to the (100) clinopyroxene exsolu-
tion lamellae. The « obliquity ranges from 10° to 20°, yielding
v values ranging from 2.3 in the least deformed facies to 11.6 in
the true mylonites (Fig. 8A).

The strain intensity can also be estimated using the formula
¥ = A — A; (Ramsay, 1967), assuming that deformation oc-
curred by simple shear. It is possible to reconstruct the initial
shapes of the stretched orthopyroxene crystals because their elon-
gation results from gliding along the (100) slip planes marked by
the exsolution lamellae. This allows direct estimation of A\ by us-
ing the formula A = 1 + e, wheree = (1; — 13)/15 and 1, and
1, represent the initial and final lengths of the crystal, respec-
tively. The A values obtained by this method vary from 0.2 to
8.2. (Fig. 8B).

Reconstructed orthopyroxene crystals sometimes have typi-
cal rectangular or rounded shapes. However, many of them have
their (100) slip plane perpendicular to their elongation (as those
defining the “b” lineations of Darot and Boudier, 1975). This
implies that these orthopyroxene crystals derive from what were
once much larger crystals that were disrupted along subgrain
boundaries during an earlier deformation possibly related to the
formation of the S, foliation. Therefore, we consider that the
initial peridotite had a very coarse grain characterized by the
presence of large orthopyroxene crystals. The latter feature, how-
ever, could come from previously existing orthopyroxene-rich
bands, now strongly boudinaged and scattered within the peri-
dotite.

The + strain intensities obtained by these two methods largely
underestimate the bulk deformation encountered by the peri-
dotite, because most of the stretching of the rock occurred by
plastic gliding of the olivine matrix, which is much less compe-
tent. The average stretching amount calculated from the pyrox-
ene elongation is about 280% for the whole section, with a
maximum value of 730%.

Stress Estimates

The deviatoric stress op = 0; — 03 can be directly estimated
from the olivine recrystallized grain size, according to experi-
mental data (Post, 1973; Mercier et al., 1977; Ross et al., 1980).
Depending on the recrystallization process, two distinct laws
have been established for stress estimates:

74.5D-! for subgrain rotation (SGR) (Mercier, 1980)
4.81D%"% for grain-boundary migration (GBM) (Ross et
al., 1980),

Op
Op

where the deviatoric stress is in MPa, and D represents olivine
grain size measured in millimeters.

Although the peridotites are generally strongly serpentinized,
some samples contain abundant olivine remnants (Samples 103-
637A-27R-3, 31-33 cm, and 103-637A-27R-3, 46-50 cm). They
display well-developed disrupted textures with several genera-
tions of neoblasts growing from preexisting porphyroclasts (Fig.
6C). The latter are rather scarce, but a few of them persist in the
peridotites. They are only poorly recrystallized into large, poorly
oriented neoblasts (=1 mm); thus, it is possible to define their
initial shapes and thereby estimate their minimum sizes. The
larger crystals are 10 mm long (Figs. 6C, 6D, and 9), which evi-
dences a low-stress (0.7 to 7 MPa) deformation history before
the development of the S, mylonitic foliation and ultramylonitic
bands. Intensive recrystallization occurred during the formation
of the S, mylonitic foliation, along which the neoblast grain size
averages 0.3 mm (Figs. 6E and 9), which leads to op, stress esti-
mates of about 190 MPa. In the ultramylonitic bands, the neo-
blast grain size is extremely reduced to only 0.01 mm on average
(Figs. 6E and 9), which also yields very high stress values for
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Figure 7. Olivine (A and C) and orthopyroxene (B and D) preferred orientation (equal-area projection, lower hemisphere). The solid lines
represent the trace of the foliation (s) and the solid dots the attitude of the lineation; the dashed lines (c) represent the trace of the shear
planes. Contours are for 18%, 13%, 8%, and 4% for olivine; 43% and 21% for orthopyroxene.
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Strain intensity

Figure 8. Strain intensity (y) determined using the formulas (A) y =
2cotg2a and (B) v = A — Ay, with \j and A, determined from orthopy-
roxene shapes. '
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Figure 9. Variations in olivine grain size within the Hole 637A peridoti-
tes.

formation (several tens of GPa using SGR—i.e., unrealistic val-
ues—and about 180 MPa using GBM). The high stress values
inferred for the mylonitization event that probably occurred at a
temperature around 850°C (see next section) are consistent with
that necessary to nucleate the exsolution lamellae in the ortho-
pyroxenes by twinning or lattice inversion at this temperature
(=250 MPa; Mercier, 1986).

Temperatures and Pressures of Equilibrium

Because the geochemical signature of Hole 637A peridotites
is discussed in other chapters in this volume (Evans and Girar-
deau; Kornprobst and Tabit), we present here only the data neces-
sary to document evolution of the equilibrium condition(s) dur-
ing peridotite emplacement.

Chemical compositions of mineral phases were obtained with
a CAMEBAX microprobe (Camparis Université Paris VI), us-
ing oxide standards and natural minerals (PHN 1611) for tests.
The accelerating voltage was 15 kV, the beam current 40 pA,
and the counting time varied from 30 to 50 s, depending upon
the elements. The olivine and spinel crystals were analyzed at
their cores to best estimate their primary compositions, using
normal point-analysis techniques. Because orthopyroxenes from
Hole 637A peridotites are characterized by the presence of abun-
dant exsolution lamellae, microprobe point-analysis techniques
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(even with a broad beam) can not give the original composition
of the pyroxene crystals. Therefore, we have integrated the exso-
lution lamellae composition to obtain the bulk-pyroxene origi-
nal composition for the best estimate of the primary equilib-
rium conditions or, at least, conditions close to those existing
during formation (Mercier et al., 1984). In the Hole 637A peri-
dotites, the clinopyroxenes are much smaller than the orthopy-
roxenes (more than 10 times) and do not show any exsolution la-
mellae, as is generally observed in clinopyroxenes from myloni-
tes. This indicates that they have been rehomogenized and/or
reequilibrated during the mylonitization event.

If some degree of equilibrium was achieved during peridotite
emplacement, one would expect to find correlations between
certain determinant geochemical parameters tying orthopyrox-
ene, clinopyroxene, and spinel. To test the equilibrium state, we
will refer to theoretical equilibrium curves worked out using in-
dependent thermometric methods (Benoit, -1987). Figure 10 shows
Al*, corrected for Cr dilution effect by spinel vs. the Ca* of
pyroxenes corrected for their Na content (Mercier and Bertrand,
1984; Bertrand and Mercier, 1985). In Figure 10A (Al*(,, vs.
Ca* gpxy MOSt of the data plot above the theoretical equilibrium
line, which indicates that clinopyroxene is not in equilibrium
with orthopyroxene, as suggested by the clinopyroxene specific
texture (see preceding discussion). However, orthopyroxene re-
cords a previous equilibrium state with a clinopyroxene buffer,
as the data points now fall on the Al*/Ca* correlation curve
(Fig. 10B).

Several mineralogical thermometers or thermobarometers based
on transfer reactions have been proposed to estimate the tem-
perature and pressure of equilibrium of the studied peridotites.
Using the aluminum content of coexisting orthopyroxene and
spinel phases (Bertrand et al., 1987) or the diopside-transfer re-
action (Benoit, 1987), the calculated equilibrium temperatures
range from 970° to 1130°C for the porphyroclasts and from
730° to 970°C for the neoblasts from the shear zones (Figs. 11A
and 11B). When using the En-transfer reaction of Bertrand and
Mercier (1986), which is almost insensitive to the orthopyroxene
composition as a result of the form of the equilibrium constant,
we obtain much lower temperatures, ranging from 830° to 870°C
for both porphyroclasts and neoblasts (Fig. 11C). A 0.2-GPa
(Fig. 11D) maximum reequilibration pressure is inferred from
the pyroxene composition using the Mercier et al. (1984) barom-
eter.

We consider that the 830°-870°C temperature and 0.2-GPa
pressure reflect conditions at which the clinopyroxene recrystal-
lized, therefore, corresponding to those at which peridotite my-
lonitization ended. However, this mylonitization event began at
a much higher temperature (>1000°C), as evidenced by the ac-
tivation of olivine and orthopyroxene high-temperature glide
systems. The 970°-1130°C temperatures are difficult to inter-
pret; they probably reflect the prevailing conditions when the
last melts were leaving the peridotite.

DISCUSSION

During their uplift, the initially coarse-grained and locally
orthopyroxene-rich peridotites cored at Hole 637A underwent
two major high-temperature events:

1. Limited partial melting. These rocks suffered, at most,
6% to 9% partial melting and melt extraction (Evans and Girar-
deau, this volume). Traces of melt have apparently been trapped
in the peridotite and crystallized into isolated interstitial crystals
and irregular feldspar veins (Figs. 4A and 4B). Melting possibly
started in the spinel facies (if we accept that they came from an
adiabatic rising diapir; see subsequent discussion on this sub-
ject) and possibly ended at the spinel-plagioclase transition (point
1; Fig. 12). However, we cannot exclude the possibility that sig-
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Figure 10. Correlation diagrams for pyroxene.

s. Al* in orthopyroxene = (Al + Cr — Na)(opx)/

(Al/[Al + Cr + Fe’*’])(sp) vs. Ca*(Ca/[1 - Na)) in (A) clinopyroxene and (B) orthopyroxene.
The solid lines on both figures represent the theoretical equilibrium curves determined by Benoit
(1987) using independent thermometric methods.

nificant amounts of melt existed within the peridotite until very
shallow depths to account for the low temperature (1100°-970°C)
of equilibrium recorded by the primary phases. On the other
hand, the melt extraction possibly ended with the beginning of
the peridotite stretching, as suggested by the textural relation-
ships between plagioclase crystallization and mylonitic foliation
development. ‘

2. High strain-stress stretching event. This deformation be-
gan at high temperature (above 1000°C) (point 2; Fig. 12) and
probably ended at 850°C (point 3; Fig. 12) at very shallow
depth (< 7 km). Deformation occurred by plastic flow in a sim-
ple shear regime, under high strain (y = 12) and stress (180
MPa) conditions, inducing the development of a penetrative S,

mylonitic foliation that is locally crosscut by ultramylonitic bands.
High-temperature (800°-900°C) amphiboles developed in static
conditions just after the peridotite mylonitization (Agrinier et
al., this volume). This suggests that mylonitization of the peri-
dotite occurred in hydrous conditions, which would explain the
relatively low recrystallization temperatures for the clinopyrox-
ene.

After these two major high-temperature metamorphic events,
the peridotite underwent some hydrothermal alteration, which
probably began at high temperature (point 4; Fig. 12). Then it
was intensively serpentinized at a temperature below 300°C (point
5; Fig. 12) (Agrinier et al., this volume). This alteration oc-
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Figure 11. Calculated temperatures and pressures for the Hole 637A
peridotites. The horizontal strips on the histograms are for porphyro-
clasts and the vertical ones are for the recrystallized grains from the
shear zones. A. Orthopyroxene-spinel thermometer; Bertrand et al. (1987)
and Mercier et al., 1987. B. Diabase-transfer thermometer; Benoit et al.
(1987). C. Enstatite-transfer thermometer; Bertrand et al. (1985). D.
Empirical two-pyroxene barometer; Mercier et al. (1984).

curred in static conditions and probably after the final emplace-
ment of the peridotite in its present position. During its ascent,
the peridotite probably underwent some lower temperature duc-
tile deformation, which was overprinted by later alterations and
is not observed in the studied samples.

The Hole 637A peridotites display a homogeneous S, folia-
tion crosscut by thin, ultramylonitic shear bands. Both dip 30°
on average in the upper 50 m drilled, increasing up to 70° down-
section. The lineation maintains a constant attitude throughout
the cored section; it is mostly oriented downdip in the foliation
except in a few places where it is at about 45° from the downdip
line. The foliation in the peridotite appears to dip to the east or
east-northeast (see “Site 637” chapter; Shipboard Scientific Party,
1987; Boillot et al., 1986b, 1987). The plane along which shear-
ing occurred had a northeast normal component of movement
with a local north-northeast strike-slip component. The overall
attitudes of both foliation and lineation are not compatible with
transform fault displacement, which makes it unlikely that these
rocks were emplaced in a transcurrent zone.

ORIGIN OF THE HOLE 637A PERIDOTITES

Assuming that the Hole 637A peridotites were emplaced dur-
ing continental rifting, one can formulate two hypotheses for
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Figure 12. Pressure-temperature evolution of the peridotites drilled at
Hole 637A. A = adiabatic rising mantle path (Nicolas, 1986); B and C
= reheated lithosphere paths; 1 = possible end of melting; 2 = field of
beginning of mylonitization of the peridotite; 3 = end of mylonitiza-
tion; 4 = field of beginning of hydrothermal alteration; 5 = field of in-
tensive serpentinization; Gt = garnet; Sp = spinel; Pl = plagioclase;
Px = pyroxene; E and P = eclogites and peridotites from Cabo Ortégal
Massif (Galicia, Spain).

origin: (1) the peridotites represent a piece of the lithospheric
subcontinental mantle of the Iberian plate or (2) the peridotites
represent asthenospheric material accreted to the lithosphere
during rifting. Any answer must account for the fact that the
peridotite underwent a small amount of partial melting during
its uplift, followed by an extremely strong deformation under
very high-stress conditions, high but decreasing temperature (1000°
to 860°C), and probably at very shallow depth (<7 km).

Considering realistic geothermal gradients (Mercier and Carter,
1975; Allégre and Bottinga, 1974; Mercier, 1980; Sclater et al.,
1980; Bertrand et al., 1986) and the temperature and pressure of
melting estimated for the Hole 637A peridotites, we conclude
that this melting could not have occurred within either passive
continental mantle or passive oceanic mantle lithosphere but
only beneath a tectonically active domain where the isotherm
pattern is perturbed by the rise of hot asthenospheric material
close to the surface. Beneath areas with high thermal gradients,
such as steady-state spreading ridges, heat loss by conduction in
ascending hot material passing through the lithosphere is signif-
icant even at great depth. This has been shown by theoretical
modeling, which indicates that the adiabatic regime is perturbed
at a depth of about 26 km for rising velocities below 1 cm/yr
(Bottinga and Allégre, 1973; Allégre and Bottinga, 1974). Hence,
at shallow levels, it appears quite impossible for subcrustal peri-
dotites to be heated sufficiently to melt (path C; Fig. 12). Be-
cause the cooling effect is particularly large beneath stretched
continental lithosphere (Alvarez et al., 1984), we consider that
the partial melting of the Hole 637A peridotites occurred within
some asthenospheric rising material (path A; Fig. 12) and that
they were accreted later to the lithosphere. Kornprobst and Tabit
(this volume) suggest that this asthenospheric material initially
represents some subcontinental material that has been reheated
at great depths (path B; Fig. 12).

The peridotite has not undergone a large melting event, but
only limited melt extraction, which probably ended at the spi-
nel/plagioclase boundary (Evans and Girardeau, this volume),
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indicating that adiabatic conditions were not achieved at depth
during the peridotite ascent (point 1; Fig. 12). This can reflect a
very cold thermal regime for the lithosphere through which the
hot mantle was rising or very low rising velocities. Both possi-
bilities are consistent conditions for a rift environment (Boudier
and Nicolas, 1985).

We have observed that the dip of the mylonitic shear planes
for the Hole 637A peridotites varies from 30° to 70° to the east
or east-northeast, that the shear directions trend east or east-
northeast, and that the shear sense is normal (with a local
strike-slip component) along the shear plane. These geometric
and kinetic data are compatible with those expected at the edge
of a rising asthenospheric dome. Because the mylonitic struc-
tures result from high-strain-high-stress deformations, we sug-
gest that they formed when the asthenospheric material arrived
near the surface, where steep thermal gradients are expected be-
tween the ascending material and the surrounding lithosphere.
Such conditions are expected in a rift environment (Mercier,
1977; Boudier and Nicolas, 1985) or where the stretched litho-
sphere has just reached the oceanic accretion stage.

The foliation and lineation attitudes are also compatible
with those formed by displacement along a gently dipping nor-
mal fault, as proposed by Boillot et al. (1986a, 1987). But in this
case, the fault would have to pass at the edge of or through an
asthenospheric dome to account for the physical conditions pre-
vailing during the melting and subsequent shearing of the Hole
637A peridotites.

CONCLUSIONS

The structural and microstructural data presented in this
study support the continental rift origin already proposed for
the Hole 637A peridotites using petrochemical arguments (Boil-
lot et al., 1980). This study has shown that the Hole 637A peri-
dotites were probably asthenospheric material that rose adiabat-
ically within the lithosphere. Upon arrival near the surface, this
material underwent a high-strain-high-stress mylonitization event
(i.e., in lithospheric conditions), and the geometry and kine-
matics of the mylonitization phase are consistent with a roughly
east-west opening of the Atlantic Ocean. After emplacement in
its present position, the peridotite was strongly serpentinized
and fractured.
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Tectonique/Tectonics

Lithologie et structure des péridotites a plagioclase bordant
la marge continentale passive de la Galice (Espagne) (*)

Marie-Odile BEsLIER, Jacques GIRARDEAU et Gilbert BolLLoT

Résumé — Lors de la campagne Galinaute (plongées du submersible Nautile), des péridotites a
plagioclase ont été prélevées au pied de la marge continentale de Galice sur une distance N-S de
100 km. Ces roches ont subi lors de leur ascension: (1) une fusion partielle limitée: (2) une
mylonitisation 4 haute température (1000-750°C) et sous forte contrainte déviatorique (> 100 MPa),
i. e. en conditions lithosphériques, et enfin : (3) une déformation cassante. La géométrie des structures
mylonitiques et des sens de cisaillement est complexe et implique un fonctionnement en faille
normale de la zone cisaillante, de direction NE au sud de la zone étudiée et de direction NW avec
une composante décrochante plus au nord. Les péridotites sont localement surmontées par un
schiste chloriteux qui a subi une déformation cisaillante de trés forte intensité en domaine structural
superficiel, non coaxiale de celle subie par les péridotites.

Lithology and structure of plagioclase — bearing peridotites bordering the Galicia
passive continental margin (Spain)

Abstract — During the Galinaute diving cruise, Plagioclase-bearing peridotites were sampled over a
100 km N-S distance at the foot of the Galicia passive continental margin. During uplift, these
peridotites underwent (1) a limited melt extraction in asthenospheric physical conditions, (2) a myloniti-
zation event at high-temperature (1,000-750°C) and under high deviatoric stress (>100 MPa), i.e.
under lithospheric conditions, and finally, (3) a brittle deformation. The geometry of the mylonitic
structures and shear directions is complex and implies that the shear zone was acting as a normal
Jault, in the NE direction in the southern part of the area studied, in the NW direction but with a
strike-slip component in the north. The peridotites are locally overlain by a chlorite-bearing schist
mylonitized under greenschist facies conditions. This deformation is not coaxial with that in the
underlying peridotites.

Abridged English Version — It is now well established that peridotites outcrop at the foot
of passive continental margins as observed in Galicia (Spain) [1], on Zabargad Island in the
Red Sea ([2], [3]), in southern Australia {4] and in the Tyrrhenian sea [5], the peridotite
emplacement probably occuring at the end of rifting and/or at the very beginning of oceanic
accretion. During the Galinaute cruise, the French submersible Nautile dived at the foot
of the Galicia passive continental margin [1] allowing the sampling of peridotites at 5 different
sites (4, 6, 9, 10, 14) defining a N-S alignment of about 100 km (P1. I, Fig. 1).

Most of the peridotites sampled are strongly serpentinized (up to 909) or replaced or
crosscut by calcite. However, some of them contain relicts of primary phases and the textures
are often well preserved. The peridotites are diopside-rich harzburgites or lherzolites, with
plagioclase rimming spinel. They have undergone limited melt extraction as did the peridoti-
tes drilled during O.D.P. Leg 103 ({7], [8], [9]). Although some samples exhibit a cumulate
texture (pyroxenes poikilitic around olivine with abundant fluid inclusions), most of the
peridotites have a mylonitic disrupted texture (P/. II, A and B). The mylonitic foliation is
marked by extremely stretched and often boudinaged orthopyroxene crystals. It is often
crosscut at a few degrees (10°) by ultramylonitic bands (referred to as shear bands) in which
all phases are totally recrystallized in very small neoblasts (0.1 mm) At nearly 15 degrees,
both the mylonitic foliation and ultramylonitic bands crosscut a primary foliation marked by
the elongation of spinels rimmed by plagioclase (P/. 17, A and B). This foliation probably
formed in asthenospheric conditions during the melting of the peridotite [7]. The mylonitic

Note présentée par Jean AUBOUIN.
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texture was acquired during a high-temperature (=1,000°C), large stress (> 100 MPa), and
high intensity (Y= 10) ductile deformation event (Table), t.e. under lithospheric conditions
similar to those determined for the mylonitization of the peridotites drilled during the O.D.P.
Leg 103 [7].

Locally and particularly to the north of the area studied (dive 10, Pl I, Fig. 1), the
peridotites are crosscut by brown amphibole—rich gabbro veins or dikes, some of them
displaying a porphyroclastic texture (Pl II, C). Deformation of these rocks occured at
high temperature (> 750°C) as evidenced by their recrystallized mineral assemblage (brown
amphibole + An-rich plagioclase). Judging by the presence of ductilly deformed dikes coexis-
ting with undeformed ones, the injection of magma would have been syn- to post-tectonic.

Locally (dive 10), the peridotites are overlain by a chlorite —bearing schist containing
abundant apatite crystals and some zircons. This schist was strongly sheared (v~ 10; Table)
under greenschist facies conditions producing the development of shear bands and rolling
structures (Pl 11, C).

The attitude of the stretching planes and directions is complex (Fig. 2). It implies that
the shear zone was acting as a normal fault in the NE direction in the southern part of the
area studied, and in the NW direction but with a strike-slip component in the north. The
structures in the chlorite-bearing schist are concordant with those in the underlying peridoti-
tes, but the inferred shear sense is opposite.

Like the peridotites drilled during O.D.P. Leg103 (site 4, PL. 1, Fig. 1) ((7], {8], [9)),
the peridotites sampled during the Galinaute diving cruise (Pl I, Fig. 1) evidence an early
high — temperature (partial melting + plastic deformation) metamorphic event which probably
formed during the adiabatic uplift of an asthenospheric diapir rising to the
surface. Subsequently, the peridotites underwent a strong deformation event at high tempe-
rature and under a large deviatoric stress (.. under lithospheric conditions) which led to
mylonitization and, after serpentinization, a brittle deformation event. The origin of the
mylonitic deformation of the peridotite and associated gabbros is uncertain: it could have
happened at the edge of the mantle diapir rising through the colder lithosphere ([2], [7])
and/or along a large detachment normal fault cutting through the lithosphere (6], {10]). The
latter process can easily explain the ductile deformation of the schist and the brittle one,
that of the peridotites, both deformations being with possibly synchronous.

INTRODUCTION. — Des péridotites affleurent au pied de marges continentales stables
en plusieurs points du globe, notamment le long de la marge de Galice (Espagne) [1},
sur I'ile de Zabargad en Mer Rouge ({2}, [3]), au large de ’Australie [4], et le long de la
marge sarde, en Mer Tyrrhénienne [5]. Selon les interprétations actuelles, ces péridotites
sont mises en place en fin de « rifting », et/ou durant les premiers stades d’océanisation.
Lors de la campagne Galinaute (juin-juillet 1986; plongées en Nautile sur la marge ouest-
galicienne), des péridotites, parfois associées a des roches mafiques, ont été observées et
échantillonnées en cinq sites (4, 6, 9, 10 et 14, plL. I, fig. 1) sur une ride de socle longue
d’une centaine de kilométres.

Cette Note présente I'étude structurale des roches prélevées, dans le but de préciser
leur évolution, et de contraindre les modéles précédemment proposés pour expliquer leur
mise a I'affleurement ([6], [7]).

LITHOLOGIE, PETROGRAPHIE ET TEXTURE. — Les escarpements parcourus aux sites 4 et 6
sont formés de péridotites trés serpentinisées (>90 %), parfois totalement calcitisées, ou
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; ; Conditions physiques de la déformation ductile Cinématique
Numéro] Nature des roches | Orientation des structures . Physiq Comtraints . . :
plongée] et des mesures - L Pétrofabrique d_?{gr’ It' e Intensité f Critéres de Direction et sens :
Foliation Linéation | Systeme de glissement al 3“ telle! minimale | cisaillement de cisaillement i
1~ Y3 H
‘et : Obliquité pétrofabrique
Pérdotte & S1 110NE1s |  05ONE1S | ol (001) [100) 180MPa | p=11 | Cristaux JOPX étirés | == NE
4 Meanﬁzr:ginz &4 005N10 | 0px (100) [001] o 8 {8) (8] | Obliquité bandes de faille normale
fg] | HT (~1000-800°C) cisaillement / S1
Péridotite mylonitisée 150NW 40 ~g | Obliquité bandes de
6 Mesures in situ et sur S1 110NESO 480 Y cisailloment / St - NW
éch. 6-3,-4,-5 faille normale
Péridotite mylonitisée | 105nE4s | 154NW38B | of. (010) 100] Obliquité pétrofabrique gécc‘:?cp,f:;';’e
Mesures sur éch. 10-7| g4 ou (") ou (") | opx{100) {001} >100 MPa Obliquité bandes de
105SwW45 | 154SE38 HT ( ~ 1000°C) cisaillement / S1

Péridotite non

10 déformée & texture .
de cumulat : S0 070NW20| 060E05 Roche non déformée E

Mesures sur éch. 10-8 -

Schiste chloriteux Structures d'enroulement =

e Obliquité bandes de > SE
mylonitique . =10 e + ille i
Mesures sur éch. 10-9]S'1 095N35 | 155Nw3s 4 cisaillement / §'1 faille inverse
14 Péridotitg bn_échiﬁée -
Mesures in situ 0B5SE45 a 70
(*) Incertitude de 180° sur 'orientation de I'échantillon
transformées en minéraux argileux (plongée 4). Celles-ci sont localement recoupées par —

des fentes de serpentine et calcite qui semblent se disposer dans des plans subperpendicu-
laires 4 la foliation et 4 un angle variable mais fort avec la linéation. Les phases primaires.
et la texture initiale de ces roches sont néanmoins localement préservées. Les péridotites
sont des harzburgites et des lherzolites, a spinelle auréolé de plagioclase. Ces roches ont -
une texture mylonitique (pl. II, A et B), montrant une foliation S . €t une linéation nettes,

matérialisées par I'extréme allongement des orthopyroxénes. Cette texture a été acquise

par déformation plastique 4 haute température (=1000°C) comme en témoignent les

systémes de glissement de I’olivine et de Iorthopyroxéne activés (tableau). S, est recoupée

avec un angle faible par des bandes d’ultramylonite interprétées comme des bandes de

cisaillement. Dans ces bandes, les minéraux sont entiérement recristallisés et de taille trés

réduite (0,01 mm). La foliation S, et les bandes de cisaillement sont obliques (15°) sur :
une foliation S, marquée par I’allongement de spinelles auréolés de plagioclase, attribuée -
a une phase de déformation plus ancienne [7].

Les plongées 9 et 10 ont permis d’échantillonner des péridotites localement recoupées
par des filons gabbroiques et recouvertes au sommet par un schiste chloriteux (éch. 10-
9). Les péridotites sont riches en clinopyroxéne, montrant localement des micro-rubanne-
ments pyroxénitiques (éch. 10-5). L’échantillon 10-7 a la texture mylonitique des péridoti-
tes de la plongeée 6, avec localement, des cristaux d’orthopyroxéne allongés qui présentent
des bandes de pliage témoignant d’une déformation non coaxiale de celle qui a produit
leur élongation (pl. II, A et B). Les échantillons 10-6 et 10-8 ont une texture équante, &
grain fin (<5 mm), montrant toutefois une nette foliation magmatique Sm marquée par
du spinelle auréolé de plagioclase. La présence de cristaux de pyroxénes poecilitiques et
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de nombreuses inclusions fluides dans I'olivine suggére une origine cumulative pour ces
roches qui ne sont Pas déformées, comme I'a confirmé leur étude pétrofabrique. Des
" filons gabbroiques (a clinopyroxéne et amphibole brune) et plagioclasiques sont présents
au sein de ces péridotites, les premiers étant la plupart du temps sécants sur la foliation.
Certains ont une texture porphyroclastique (éch. 10-4, pl. II,C). Le schiste chloriteux
" (éch. 10-9) qui surmonte les péridotites montre une nette foliation, marquée par Falter-
nance de niveaux chloriteux dont certains contiennent des minéraux opaques, des rubans
d’apatite, et de rares zircons. Cette roche a subi une intense déformation en régime
non coaxial, matérialisée par des structures d’enroulement (pl. II, D) et des bandes de
cisaillement.

La plongée 14 a permis d’échantillonner des roches variées, depuis des péridotites (éch.
14-3 et -4) localement recoupées par des filons basiques, jusqu’a des pyroxénites a texture
de cumulat (éch. 14-5), des microgabbros (éch. 14-2) et des dolérites (éch. 14-1, -7, -8).
Une telle série est proche de celle observée dans certains complexes ophiolitiques.

En conclusion, la pétrographie des péridotites étudiées et le chimisme de leurs phases
suggérent des conditions de formation trés proches de celles forées lors du Leg 103 (8]
Ces roches auraient subi lors de leur remontée une fusion partielle de faible degré,
I'essentiel de cette fusion ayant probablement cessé vers la transition spinelle-plagioclase
(30 kbar, 1250°C). Si les péridotites échantillonnées lors des plongées les plus méridionales
(4 et 6) ne montrent que des textures mylonitiques, celles échantillonnées plus au nord
apparaissent dans leur ensemble plus riches en niveaux clinopyroxénitiques et montrent
de plus, mais localement, des textures de cumulat (éch. 10-6 et -8). Ces péridotites sont
d’autre part recoupées par de nombreux filons de roches mafiques a clinopyroxene,
amphibole brune et plagioclase, ces phases pouvant localement imprégner massivement
la roche comme au site du Leg 103 ([7], [9]). La présence simultanée de filons déformés
ductilement (éch. 10-4) et de filonnets non déformés et sécants sur la foliation (éch.
10-7), indique que le processus d’injection des magmas est syn- & post-déformation
ductile.

STRUCTURE. — Les principaux résultats de I'étude structurale menée in situ et sur les
échantillons prélevés (dont sept seulement sont orientés) sont reportés dans le tableau.
L’orientation des foliations, des linéations et des directions et sens de cisaillement est
reportée sur la figure 2. Toutefois, les conditions d’observation des affleurements et
d’orientation des échantillons 4 bord du Nautile rendent incertaines les mesures, qui
présentent une marge d’erreur d’une trentaine de degrés.

DiscussioN. — Les péridotites étudiées ont donc subi deux types de déformation en
conditions physiques lithosphériques :

(1) une déformation ductile de haute température (~1000°C) et sous fortes contraintes
déviatoriques (> 100 MPa), qui développe une foliation mylonitique S, et des bandes
de cisaillement obliques d’une quinzaine de degrés sur S, le long desquelles toutes les
phases primaires sont recristallisées. La déformation ductile de certains gabbros, qui s’est
produite a haute température (750°C minimum d’aprés leur paragenése de recristallisation,
amphibole brune + plagioclase basique), doit étre contemporaine de cet épisode. Dans les
péridotites, la foliation mylonitique se superpose 4 une foliation plus ancienne probable-
ment formée en conditions asthénosphériques durant la remontée diapirique de ces
roches [7].
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Fig. 1. — La marge continentale passive de Galice. Localisation des forages du Leg O.D.P. 103 et des plongées
de la campagne Galinaute (A) et coupe schématique (B) [1].

Fig. 1. — The Galicia passive continental margin. Location of ODP Leg 103 sites and of Galinaute dives (4),
and diagramatic crossection (B) [1).
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PLANCHE [1/PLaTE 1]

T e A AR R AT BT

Structures de déformation : A et B : Péridotite mylonitisée (éch. 10-7) : S, est marquée par le spinelle auréolé
de plagioclase (sp): S; par I'¢longation des orthopyroxénes (opx) et les bandes de cisaillement (s.b.) par les

linéaments sombres; la matrice est constituée d olivine (o), de clinopyroxéne (cpx) et de serpentine (s); d :
filonnet d’amphibole brune. C: Gabbro a texture porphyrociastique (éch. 10-4) : Porphyroclastes d’amphi-
bole brune (amp) au sein d’une matrice recristallisée d’amphibole brune et de plagioclase (pl); S, : foliation; -
¢ : veines de calcite. D : Schiste chloriteux : Structure d’enroulement autour d’un porphyroclaste d’apatite
(ap) dans une matrice essentiellement chloriteuse (chl); S, : foliation. Grossissement : AetB(x10), C(x95),

D ( x 60).

Deformation structures : A and B: peridotite with a mylonitic disrupted texture (sample 10-7): S is marked by
spinel crystals rounded by plagiociase (sp). S, by the elongation of orthopyroxene crystals and shear bands
(s. b.) by dark lines; the matrix is made by olivine (of), clinopyroxene (cpx) and serpentine (s); d: brown amphibole
dikelet. C: Gabbro dike with a porphyroclastic texture (sample 10-4): brown amphibole porphyroclast (amp)
in a recrystallized matrix made of brown amphibole and plagioclase (pl) crystals; S,: foliation; c: calcite veins.
D: Chiorite-bearing schist: rolling structure around a porphyroclast of apatite (ap) in a chlorite (chl) matrix;
S,: foliation.  Enlargement : A and B (x 10), C (x5), D (x60).
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Fig-2. — Orientations moyennes des foliations, linéations et sens de cisaillement, et stéréogrammes des

foliations (S) et linéations (L) déterminées in situ (4, 6a) et sur les échantillons orientés (6 b, 10).

Fig. 2. — Mean orientations of foliations, lineations and shear directions, and stereographic projection diagrams
(equal angle projection, lower hemisphere) of foliations (S) and lineations (L) measured in situ (4, 6a) or on
oriented samples (6 b, 10).

(2) une déformation cassante, responsable de I'ouverture de fractures remplies de
serpentine et de calcite. Ce remplissage post-date la serpentinisation des péridotites.

Le chiste chloriteux qui surmonte les péridotites au site de la plongée 10 a subi une
déformation cisaillante intense en domaine superficiel, dans les conditions du faciés schiste
vert. _

Dans les péridotites, la géométrie des structures de la déformation ductile de haute
température (foliation et linéation) et celle des sens de cisaillement est complexe. Au site
le plus méridional, la cinématique de la déformation implique un mouvement général en
faille normale, avec mouvement du compartiment supérieur vers le NE (linéation générale-
ment dans la ligne de plus grande pente), avec toutefois, mais localement, une composante
décrochante vers le nord [7]. Plus au nord, sur le flanc occidental du Banc de Galice
(plongeées 6 et 10), la cinématique de la déformation indique 13 encore un mouvement en
faille normale, mais avec une composante décrochante trés importante, avec mouvement
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du compartiment supérieur vers le NW (linéation présentant un pitch variant de 30 a
75 degrés). L’attitude de la foliation et de la linéation dans le schiste chloriteux, situé au
sommet de la plongée 10, est compatible avec celle des péridotites sous-jacentes, mais le
cisaillement est de sens opposé. Cette déformation, qui s’effectue & un niveau structural
superficiel, peut étre synchrone de la fracturation des péridotites.

CoNcLUsiONs. — Les péridotites échantillonnées lors de la mission Galinaute témoignent
comme celles du Leg 103 ([7], [8), [9]) d’une histoire métamorphique précoce de haute
température (fusion et déformation plastique) compatible avec celle qu’aurait subi un
diapir d’asthénosphére montant adiabatiquement vers la surface. Ces péridotites et les
gabbros associés ont ensuite subi une déformation ductile intense a haute température et
forte contrainte (i. e. dans des conditions physiques lithosphériques) ayant conduit a leur
mylonitisation, puis une déformation cassante ayant conduit a leur fracturation. La
mylonitisation de ces roches peut étre liée aux derniers stades de I'intrusion mantellique
([2], [7) et/ou au fonctionnement d’une grande faille normale plate [6]. Ce dernier proces-
sus peut aisément expliquer la déformation ductile du schiste chloriteux ainsi que la
déformation cassante des péridotites, ces deux déformations pouvant étre contemporaines
'une de Pautre.

Les auteurs remercient les membres de I’équipe scientifique du Nadir qui ont participé & la collecte des
échantillons, ainsi que Philippe Bertrand, Jacques Malod et Jean-Claude Mercier pour leur aide au moment

de fa rédaction.
(*) Contribution I.P.G.P. (U.A. n* 1093) n° 990 et G.E.M.C. (U.A. n° 718) n° 414

Note regue le 23 novembre 1987, accepiée le 4 décembre 1987.
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Géologie marine/Marine Geology

Datation **Ar-*’Ar de la mise en place des péridotites
bordant la marge de la Galice (Espagne)

Gilbert FEraup, Jacques GIRARDEAU, Marie-Odile BesLIER et Gilbert BoiLLoT

Résumé — Les péridotites prélevées par le Nautile au pied de la marge continentale de la Galice
(Espagne) ont subi une déformation ductile cisaillante 4 haute température (1000-700°C), sous trés
forte contrainte déviatorique (> kbar) et a faible profondeur (<7 km). Ces péridotites sont locale-
ment traversées par des filons dioritiques qui ont subi la méme déformation ductile que la roche
encaissante. Dans les filons, certaines amphiboles brunes ont recristallisé 4 température élevée
pendant et immédiatement aprés la déformation ductile. L'age-plateau 3°Ar-*°Ar fourni par une
amphibole post-tectonique est de 1224-0,6 M.a. Cet age correspond a la derniére phase du rifting
de la marge galicienne, achevé il y a 113 M.a. Cette donnée nouvelle confirme que les péridotites
qui bordent la marge galicienne ont été mises en place sous le rift continental qui séparait P Amérique
du Nord et I'Ibérie au Crétacé inférieur.

3 Ar-*°Ar dating of the emplacement of the peridotites bounding the Galicia margin
(Spain)

Abstract — The peridotite sampled by the Nautile along the west Galicia margin (Spain) experienced
ductile shearing at high temperature (1,000-750°C) and large deviatoric stresses (> kbar) at low depth
(<7 km). Locally, the peridotite is cross-cut by dioritic veins that underwent the same ductile
deformation as the surrounding rock. In the veins, the brown amphiboles recristallized at high
temperature during and immediately after the ductile deformation. The ° Ar-*°Ar plateau-age provided
by a post-tectonic amphibole is 122+0.6 M.a. This age corresponds to the last stage of rifting of
the Galicia margin which ended 113 M.a. ago. This new datum confirms that the peridotite of the
west Galicia margin was emplaced beneath the continental rift separating North America and Iberia
during early Cretaceous time.

Abridged English Version — A N-S ridge, 100 km long, 10 km wide, and made of serpenti-
nized peridotite, borders the western edge of the Galicia passive continental margin ([1}-
[5]). It marks the boundary between the thinned continental crust to the east and the
oceanic crust to the west (Figs. 1 and 2). Recently, this ridge was sampled by drilling
(ODP Leg 103) [3] and diving (Galinaute cruise) [2].

The emplacement of the peridotite may result from two different events and processes: 1)
either the peridotite emplaced during the last stage of continental rifting or at the begining
of north Atlantic spreading, i.e. in early Cretaceous times ([3]{7]); or 2) the peridotite is
part of a Variscan nappe thrust onto the continent during the Paleozoic, as were the Cabo
Ortegal massifs (Spain).

The Galicia margin peridotites are homogenous spinel- and plagioclase-bearing diopside-
rich harzburgites or lherzolites which underwent only limited melt extraction (<99,) during
their ascent towards the surface ([4], [5]). Most of these peridotites are strongly deformed
and display mylonitic sheared textures ([4], [5]). Their mylonitization occurred in a rota-
tional regime, at high but decreasing temperature (1,000 to 850°C), under considerable
deviatoric stresses (> kbar) and, probably, at shallow depth (<7 km), i.e. under lithospheric
conditions. Textural and petrological analyses have also indicated that most of their serpenti-
nization occurred at low temperature, probably during and/or after their emplacement on the
seafloor.

Locally (dive Site 10), the peridotites are cross-cut by diorite dikes several centimeters
thick containing plagioclase (An 35%,), brown amphibole and ilmenite. Like the surrounding
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peridotites, these dikes were ductilly sheared at high temperature (above 750°C) and large
stresses, and now display a mylonitic foliation parallel to that observed in the surrounding
rock. In the diorite, all the primary, magmatic brown amphiboles have recrystallized into
millimetric-sized grains. However, some crystals about 3 cm in size, grew-to the detriment
of the fined-grained neoblasts, at the end of the shearing phase. The composition of the
recrystallized brown-amphiboles (Ti-rich ferro-pargasites) and scarcity of secondary alteration
products in the diorite indicate that these rocks experienced no significant intermediate-
temperature metamorphic event after the high-temperature brown amphibole recrystallization
event.

The amphibole we dated is one of the large post-tectonic crystals. This amphibole, a
titanium-rich (4-5%, TiO, wt. %) ferro-kaersutite, is a perfectly fresh crystal in which only
very scarce and small-sized (0.1 mm) grains of secondary green hornblende developped locally
in cleavage planes.

The *?Ar/*®Ar analysis presented here was done using a 120° mass spectrometer apparatus
with a M.AS.S.E. tube and collector system and a Bater-Signer source. The sample was
irradiated in the Melusine reactor at the Centre d’Etudes Nucléaires in Grenoble
(France). The standard used was the biotite LP6 aged 128.5 M.a. The analytical technique
and criteria used to define plateau-age have already been described by Féraud er 4l [13].

Figure 3 gives the age spectra and the *°Arg/*’Ar, ratio for the brown amphibole studied
(sample Gal-86-104). It shows 1) that there are large discrepancies for the apparent ages
obtained between 450 and 1,050°C, and 2) that a plateau-age at 122.0+0.6 M.a. is obtained
for temperatures increasing from 1,050 to 1,200°C, in 4 steps. We consider that this
122.0+0.6 M.a. age corresponds to that of recrystallization of post-tectonic brown amphibo-
les, i.e. to the end of the ductile shearing of the diorite dike.

Because the ductile deformation of the diorite dike and that of the surrounding peridotite
occurred under similar physical conditions and were therefore probably synchronous [5], we
consider that the 122.0 M.a. age obtained for crystallization of post-tectonic brown amphiboles
is also the age of emplacement of the peridotite near the surface of the lithosphere.

This result rules out the Variscan nappe hypothesis for the origin of the plagioclase
peridotites bounding the Galicia passive continental margin. Furthermore, it clearly indicates
that their emplacement occurred during the rifting of the Galicia margin prior to the opening
of the north Adantic ocean between the Iberian and American plates.

1. INTRODUCTION. — La marge passive de la Galice (Espagne) est bordée par une zone
structurale haute (une ride) formée de péridotite serpentinisée ([1]-[5]) (fig. 1 et 2). Cette
ride constitue la frontiére entre la croiite continentale amincie de la marge a I’Est et la
croiite océanique de I’Atlantique 4 I'Ouest. Elle a été trés étudiée au cours des derniéres
années, notamment par forage (Leg 103 de ODP) [3] et par plongées en submersible
Nautile (campagne Galinaute) [2].

Les péridotites trouvées au pied de la marge galicienne peuvent avoir été mises en
place & deux époques distinctes et par deux processus différents : (a) soit leur remontée
depuis le manteau est associée au rifting de la marge ou au début de 'ouverture de
I’Atlantique; dans ce cas leur mise en place est d’dge mésozoique ([1]-[7]); (b) soit leur
remontée est plus ancienne, les échantillons recueillis par forage ou en plongée provenant
d’une nappe varisque incorporée au socle continental de la marge. Pour trancher entre
ces deux hypothéses, il €tait indispensable de dater les différents épisodes métamorphiques
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et tectoniques qui ont affecté les péridotites. Nous rendons compte dans cette Note d’un
premier résultat, obtenu par la méthode 3°Ar-*°Ar sur une amphibole brune extraite
d’un filon dioritique. Ce filon recoupe les péridotites, et a été déformé ductilement avec
son encaissant. L’amphibole analysée a cristallisé 4 la fin de cette phase de déformation.
Plus tardivement, les péridotites ont été serpentinisées puis fracturées et mises a I'affleure-
ment [4], en méme temps que se formait la ride ou on les trouve aujourd’hui.

2. LECADREREGIONAL. — L’ouverture de I'Atlantique Nord, précédée par un amincisse-
ment (extension) de la croite continentale formant le substratum de la marge galicienne,
résulte de la divergence des plaques Amérique et Ibérique au Mésozoique [8]. La chronolo-
gie de cette divergence est bien établie : (a) au site de forage ODP 641 ( fig. 1), Panomalie
magnétique Mo (118 M.a.) [9] a été identifiée dans la série sédimentaire syn-rift une
trentaine de métres sous la discordance post-rift {3]. En domaine océanique, 'anomalie
Mo borde la marge portugaise, mais disparait 4 I'Ouest de la marge galicienne [10]
(fig. 1). L’ouverture océanique & cet endroit est donc plus récente que 118 M.a. (b) Le
jeu des failles normales, qui caractérise le rifting de la marge, s’est achevé a I’Aptien
terminal [3], [12], il y a 113 M.a. [9]. En général, cet événement (la fin de I'extension sur
la marge) est contemporain du début de I'ouverture océanique. (¢) L’4dge du début du
rifting de la marge est plus difficile 4 établir. Aprés des épisodes extensifs anciens mal
connus (Trias? Jurassique supérieur?), la phase principale d’amincissement de la crofite
continentale a commencé aprés le Tithonique, il y a 140 M.a. [3], et a donc duré environ
25 M.a. (d) La ride de péridotite qui borde la marge est recouverte, au moins sur son
flanc oriental, par des sédiments syn-rift [12] (fig. 2). Elle s’est donc mise en place au
Crétacé inférieur, avant I'ouverture océanique. Sa situation actuelle 4 la limite continent-
océan suggére qu’elle occupait alors I'axe du rift continental séparant Terre Neuve de la
Galice [7]. Mais P'age de la ride n’est pas nécessairement celui de la mise en place des
péridotites qui la constituent.

3. L’EVOLUTION PETRO-STRUCTURALE DES PERIDOTITES. — Les péridotites de la marge de
Galice sont des harzburgites riches en diopside ou des lherzolites, a spinelle et plagioclase
(141, [5)). Elles ont subi une fusion partielle limitée (<9 %) lors de leur remontée diapirique
vers la surface. Cette fusion s’est produite autour de 1200°C, et 4 une profondeur de
I'ordre de 30 km, et s’est probablement poursuivie  plus faibles températures ( ~ 1 000°C).

Les échantillons prélevés par forage ou en plongées montrent une foliation S, et une
linéation mylonitique L, bien marquées. La mylonitisation résulte d’une déformation
ductile extrémement intense en régime cisaillant, 4 température élevée (de 1000°C a
850°C), & faible profondeur (<7 km) et sous de trés fortes contraintes déviatoriques
(>kbar) ([4], [S]). Au site de plongée 10 ( fig. 1), la péridotite est recoupée par quelques
filons dioritiques pluricentimétriques & plagioclase, ilménite et amphibole brune, dont
provient I'échantillon analysé (GAL 86-10-4). Ces filons ont été déformés ductilement, et
montrent des textures porphyroclastiques. Leur foliation mylonitique est paralléle a celle
visible dans la péridotite encaissante. La déformation des filons s’est produite 4 haute
température (700-900°C), dans des conditions proches de celles qui prévalaient a la fin
de la mylonitisation des péridotites [5]. Tout porte donc & penser que la déformation
ductile des filons est synchrone de celle des péridotites.

Dans les filons de diorite, la plupart des amphiboles ont finement recristallisé pendant
la déformation ductile. Il s’agit de ferro-pargasites contenant de 3 i 49 de titane
(7 ponderal). Certains cristaux se sont particuliérement développés en fin de déformation
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Fig. 3. — Spectre d'dge >*Ar-°Ar et rapport *°Ary/3"Ar,, obtenus sur une amphibole automorphe
non déformée d’un filon de diorite (éch. GAL 86-10-04, Campagne Galinaute) [2].

Fig. 3. — *°Ar-*°Ar age spectrum and 3°Arg/*? Ar, ratio from an euhedral undeformed amphibole sampled
in a diorite vein (sample GAL 86-10-04, Galinaute cruise) [2).

ductile, atteignant une taille de 2 4 3 cm. Iis peuvent étre considérés comme post-
tectoniques. Ce sont des ferro-kaersutites, contenant de 4 a 5 % de titane,

Les données géochronologiques présentées dans cette Note proviennent de I'analyse de
ces grandes amphiboles brunes post-tectoniques. Il s’agit de minéraux trés frais, ne
contenant que trés localement des traces d’amphiboles vertes secondaires (ferro-édénites)
dans les plans de clivage. La composition chimique des amphiboles et la trés faible
abondance des phases secondaires hydratées montrent que la déformation ductile, ainsi
que la recristallisation des amphiboles brunes post-tectoniques, se sont produites &
haute température. Ni les diorites, ni les péridotites encaissantes ne montrent de traces
significatives d’une rétromorphose 4 haute température.

4. RESULTATS DE LA DATATION ET DISCUSSION. — Les techniques d’analyse 3°Ar-*CAr et
les critéres utilisés pour définir un dge plateau sont décrits par Féraud et coll. [13). Les
mesures ont €té effectuées 4 I'aide d’un spectrométre de masse 120° comportant un tube
et un systéme de collection M.A.S.S.E. et une source de Baiir-Signer. Les échantillons

. ont été irradiés dans le réacteur Mélusine du Centre d’Etudes nucléaires de Grenoble. Le

moniteur utilisé est la biotite LP-6 avec un dge de 128,5 M.a.

La figure 3 donne le spectre d’age et les rapports **Arg/*7Arc, pour Pamphibole brune
de Iéchantillon GAL86 10-04. Les résultats de I'analyse montrent (a) une forte variation
des dges apparents entre 450 et 1050° et (b) un Age-plateau entre 1050 et 1200°C
(4 étapes) a 122,04+0,6 M.a. (20) correspondant & une fraction de 92.2% d’argon 39
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dégazé. De la méme fagon, le rapport 3°Ar,/37Ar,, directement proportionnel au rapport
K/Ca par la relation K/Ca=0,56 x 3°Ar/3>"Ar [13], montre une forte variation entre 450
et 1050°C, et des valeurs constantes entre 1050 et 1200°C. Ces valeurs stables correspon-
dent au rapport K/Ca (atomes) de 0,055 mesuré sur I’amphibole brune a la micro-sonde
électronique, alors que les valeurs de basses températures différent fortement de la
composition de 'amphibole fraiche. En particulier, on observe a basse température un
fort enrichissement en potassium par rapport au calcium, qui correspond probablement
au dégazage de phases d’altération de Pamphibole (peut-&tre situées dans des micro-
.fractures). Des phénomeénes comparables ont été mis en évidence sur des amphiboles du
banc de Gorringe [13].

L’age-plateau de 122,0+0,6 M.a. (étapes de température 1050-1200°C) représente
donc soit I’dge de cristallisation de ’amphibole en fin de déformation ductile, soit I'dge
d’une remise a zéro compléte du chronometre par un phénoméne thermique plus tardif.
Les observations texturales et pétrologiques (§ 3) nous conduisent d écarter cette seconde
hypothése.

5. ConcLusioN. — La déformation ductile du filon dioritique €tudié, et par conséquent
de la péridotite encaissante, s’est donc achevée il y a 122 M.a., C’est-a-dire & la limite
Hauterivien-Barrémien [9]. A cette époque, la marge de la Galice appartenait encore au
rift continental qui séparait I'Ibérie de I’Amérique du Nord. Cette donnée nouvelle écarte
définitivement ’hypothése d’une mise en place au Paléozoique des péridotites de la marge
galicienne; elle démontre au contraire que la remontée de ces roches ultramafiques depuis
le manteau jusqu’a la surface de la lithosphére est associée d la phase de rifting qui a
précédé la séparation compléte des plaques Amérique et Ibérique et I'ouverture de
I'Atlantique Nord. Notre étude apporte ainsi une contrainte supplémentaire aux modeles
géodynamiques des rifts continentaux et de la dénudation du manteau, qui sont discutés
par ailleurs ([6], [7]).

Contribution n° 1013 de 'U.A. 1093, et n° 441 de I'U.A. 718 (Groupe d’Etude de la Marge continentale et
de 'Océan).

Note regue le 14 mars 1988, acceptée le 31 mars 1988.
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EXPLICATIONS DE LA PLANCHE

Fig. 1. — Localisation des sites de forage (Leg ODP 103) [3], et des sites de plongées (Campagne Galinaute)
[2] sur la marge de la Galice. Bathymétrie d’aprés Lallemand et coll. [14]. Localisation de I'anomalie
magnétique Mo d’aprés Guennoc et coll. et Verhoef et coll. [10]. P : ride de péridotite. L'emplacement de la
Figure 2 est reporté. Le Site de la plongée 10 est indiqué par une fléche.

Fig. 1. — Location of drill Sites (ODP, Leg 103) [3] and dive Sites (Galinaute cruise) [2] on the Galicia
margin. Bathymetry after Lallemand et al. [14]. Location of the Mo magnetic anomaly after Guennoc et al.
and Verhoef et al. [10]. P: peridotite ridge. The Figure 2 is located. The arrow indicates the dive Site 10.

Fig. 2. — Coupe schématique de la marge occidentale de la Galice et de la ride de péridotite d’aprés Boillot et
-coll. [7}. L’emplacement de la coupe est reporté sur la figure 1.

Fig. 2. — Diagrammatic cross-section of the western Galicia margin and of the peridotite ridge, after Boillot et
al. (7). The cross-section is located on the Figure 1.
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ABSTRACT

The western part of the Galicia passive continental margin (western edge of Spain) is
bordered by serpentinized peridotites over a N-S distance of about 125 km. These peridotites
were emplaced at the end of continental rifting and/or at the very beginning of oceanic accretion.
They have been observed in situ and sampled in 5 sites with the Nautile submersible during the
Galinaute cruise (1986). Some crustal continental rocks were also collected at two sites on the
tilted blocks adjacent to the peridotite ridge. Most of the escarpments covered by the Nautile on
the peridotite ridge have yielded only ultramafic rocks, except at Dive 10 where the peridotites
are overlain by a sheared chlorite-bearing schist, and at Dive 14 where the ultramafic rocks are
covered by basalts. All the peridotites are plagioclase-bearing harzburgites and lherzolites,
locally crosscut by rare plagioclase-rich veins and dioritic intrusives. Some I;yroxenites and
gabbros are associated with the peridotites at Dive 14.

The plagioclase-bearing peridotites are similar in composition to those drilled during
Leg ODP 103. Primary structures have not been found, except in the northern part of the
studied zone where a few samples exhibit magmatic textures. Elsewhere, the peridotites show
evidence for a strong mylonitization event which has overprinted a former primary high-
temperature fabric. At these localities, boudinage structures and ultramylonitic bands, referred
to as shear bands, occur and the rocks have a disrupted mylonitic texture. A few dioritic dykes
have also suffered this mylonitization. Shearing occurred in a rotational regime, at high and
decreasing temperature (1000-850°C) and under a high deviatoric stress (> 102 MPa), i.e.
under lithospheric conditions.

The structural pattern of the peridotite ridge, deduced from measurements on oriented
samples, is complex. The trend of the mylonitic foliation appears nearly constant from south to
north (N125 to 105), but its dip increases (20 to 45 degrees) northward. From south to north,
the stretching lineation pitch varies from subvertical to subhorizontal. Stretching has occurred
along a shear zone acting as a normal fault in a NE direction in the southern part of the studied
area. To the north, it occurred in a NW direction with a strike-slip component. On the other
hand, stretching in the chlorite-bearing schist and in the gneissic rocks of the continental
basement seems to be unrelated to the peridotite deformation.

This study confirms the uplift of the Galicia peridotites during the continental rifting of

the North Atlantic Ocean in Cretaceous times. During their uprise, the peridotites underwent
some melting and high temperature - low stress ductile deformation followed by intense
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mylonitization at decreasing temperature and increasing stress that has overprinted most of the
primary textures. The geometry of the mylonitic structures is related both to the uprise of the
peridotite dome and to the extensive strain-stress field prevailing in the continental lithosphere
during the rifting episode. It is consistent with that expected in the upper part of a dome locally
offset by transverse faults in its northern part, due to the vicinity of a triple junction point. Its
kinematics of emplacement agrees well with an E-W opening of the North Adantic Ocean.
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I. INTRODUCTION.

The recent discovery of peridotites at the foot of several passive continental margins
has led to the conclusion that peridotites may be emplaced to the surface during the thinning of
the continental lithosphere, at the end of continental rifting and/or at the very beginning of
oceanic accretion. To date, these peridotites have been found to the west of Galicia (Spain)
(Boillot et al, 1980, 1986, 1987a), on Zabargad Island in the Red Sea (Nicolas et al., 1985,
1987a; Bonatti et al., 1986), off southwestern Australian coasts (Nicholls et al., 1981) and in
the Thyrrhenian sea (Kastens et al., 1986). Except for the Zabargad Island peridotites,
mechanisms for their emplacement are poorly constrained due to the difficulty of sampling these
rocks in oceanic domains and, hence, to obtain accurate structural data.

Such a structural study has been carried out on the peridotites and the adjacent
continental rocks that crop out at the foot of the Galicia passive continental margin, west of
Spain. The peridotites, first dredged and drilled at Hill 5100 site, have been visited along a 100
km-long distance north of Hill 5100 using the French submersible Nautile (Boillot et al.,
1986). They have been resampled at five sites, as were some continental crustal rocks from the
westwardmost tilted block from the margin. This has allowed the description of sections across
the whole peridotite ridge and its structural mapping. This paper presents the sections, a
structural map, and includes a lithological, structural and microstructural study of the samples,
which is used to clarify the evolution of the peridotites and their kinematics of uplift. These new
data, compared to those already obtained on the peridotites drilled at Hill 5100 (Evans and
Girardeau, 1988; Girardeau et al., 1988; Kornprobst and Tabit, 1988), better constrain models
already proposed for the uplift of peridotite during the rifting of the Galicia margin (Boillot et
al., 1987b; 1988a).

II. REGIONAL BACKGROUND AND PREVIOUS WORKS.

In recent decades, many geological and geophysical data has been collected in western
Iberia, so that the structure and evolution of the Galicia margin is now well established. It is a
starved passive margin, i.e. overlain with only a thin sedimentary cover deposited during the
opening of the Atlantic Ocean between the American and Eurasian plates in Cretaceous times.
The margin displays a succession of blocks tilted toward the continent along nearly N-S normal
faults (Fig. 1), which are interrupted and/or slightly offset by transverse faults oriented NO55-
070 or N115-135 (Thommeret et al., 1988). The S reflector, seen beneath the deepest part of
the margin (fig. 1B), deepens slowly to the east under the deeper tilted blocks.
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The chronology of the rifting is well known. The end of continental extension, thought
to be contemporaneous with the beginning of oceanic accretion, occurred around 114 Ma
during the Late Aptian (Sibuet et Ryan, 1979; Boillot et al., 1987a). This age is confirmed
indirectly by the setting of the MO (118 Ma) magnetic anomaly, seen off the Portuguese margin,
which disappears northward just to the south of Hill 5100 (Fig. 1A), and now recognized in the
uppermost part of lower Aptian syn-rift sediments of the Galicia margin (Ogg, 1988). This
indicates that the beginning of oceanic accretion, which migrated from south to north in the
North Atlantic Ocean, postdates 118 Ma on the Galicia margin. The age of beginning of the
rifting is poorly constrained but the main phase of crustal thinning began during Berriasian
times, 140 Ma ago (Boillot et al., 1987a). Because the peridotites are covered on the eastern
flank of Hill 5100 by syn-rift sediments dating from the early Cretaceous (Mauffret and
Montadert, 1987; Fig. 1B), Boillot et al. (1988a) has considered that the seafloor emplacement
of the peridotites occurred during the early Cretaceous. A radiometric (39Ar/40Ar) date of 122
Ma of a dioritic mylonite formed during the uplift of the peridotite has confirmed this
hypothesis (Féraud et al., 1988).

During the Pyrenean orogeny, in Cenozoic times, the Galicia Bank was uplifted and
tilted gently to the south-east. This tectonic event is responsible for the formation of the western
and northern escarpments of the Galicia Bank, and for the reactivation of some Mesozoic
normal and transverse faults (Boillot et al, 1979; Grimaud et al., 1982; Mougenot et al., 1986;
Mougenot, 1989). However, despite this late deformation, the initial Mesozoic main structure
of the Galicia Bank seems to have been well-preserved, particularly in the Hill 5100 area
(Montadert et al., 1979; Mauffret et Montadert, 1987).

The Galicia Bank peridotites were discovered in 1980 by dredging in the vicinity of
Hill 5100 to the south-west of the Galicia margin (Boillot et al., 1980; Fig. 1). In 1985, these
rocks have been drilled over 70 metres on the northeastern flank of the Hill 5100 during ODP
Leg 103 cruise (Boillot et al., 1988b). More recently, in 1986, these peridotites have been
observed and sampled in situ on the western flank of Hill 5100 using the French submersible
Nautile. During the same cruise, the continental basement has also been sampled on the deeper-
most tilted block of the margin, at about 20 km to the east of the peridotite outcrops. These data
clearly indicate that the peridotites are cropping out over an area of about 125 km-long by 10-12
km-wide at the foot of the continental margin (Boillot et al., 1986; Beslier et al., 1988).

The petrological and structural data from the peridotites sampled by drilling at Hill 5100

(Evans and Girardeau, 1988; Girardeau et al., 1988; Kornprobst and Tabit, 1988) indicate that
these rocks are diopside-rich harzburgites and lherzolites with minor dunites.
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During their uplift, these peridotites underwent about 9% of partial melting and experienced a
strong deformation at high temperature, i.e. under asthenospheric conditions (Evans and
Girardeau, 1988; Girardeau et al., 1988). They then suffered an intense mylonitisation under
lithospheric conditions, at relatively shallow depth and low temperature (1000°C to 850°C) and
under very large deviatoric stresses (180 MPa). The foliation and the stretching lineation
developed during this shearing event dip to the NE. Accordingly, shearing of the peridotites
occurred from the west to the east, implying a normal component of displacement (Girardeau et
al., 1988). Then they underwent some brittle deformation producing their nearly complete
serpentinization and injection of calcite veinlets in extensional fractures (Agrinier et al., 1988;
Kimball and Evans, 1988). The uplift of the Galicia peridotite has been related to the rifting of
the margin, an interpretation quite different to that proposed for the petrologically comparable
peridotites from the Gorringe Bank, the emplacement of which probably occurred along a
transform fault (Cyagor I Group, 1984; Serri et al., 1988).

III. LITHOLOGICAL DATA.

During the Galinaute cruise, five dives occurred on peridotites (Dives 4, 6, 9, 10 and

"14; Fig. 1A) and three on the continental basement (Dives 7, 8 and 11; Fig. 1A). Nineteen

samples of peridotites have been recovered and fifteen of crystalline continental silicic rocks.
III.1. DIVES ONTO PERIDOTITIC ESCARPMENTS.

A 400 m-high smooth escarpment has been visited at dive 4 site on the western flank of
Hill 5100 (Fig. 2A). It allowed the observation of strongly foliated peridotites (Fig. 3A).
Because of their total transformation in poorly consolidated clays, only one sample has been
taken at this site. This rock is made of thin serpentinites fragments in a clayey matrix composed
of palygorskite and smectites derived from the peridotite (Karpoff et al., 1989). These clay
minerals are similar to those previously described in mud samples recovered by drilling at the
top of the peridotite ridge (Meyer et Davies, 1988). ’

Dive 6 (Fig. 2A) has been driven 70 km to the north of Dive 4. A 1.5 km-long section
has been picked up on a 500 m-high escarpment made of locally calcitized peridotites covered
by calcareous muds at the top of the cross-section. Eight samples of peridotites were collected.
These are spinel and plagioclase clinopyroxene-rich harzburgites or depleted lherzolites.
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Fig. 3. Photographs (A, E), microphotographs (B, C, F, G, I, J) and drawings (D, H); scale bars for
Imm.

A. In situ mylonitic foliation in peridotites (S1) seen from the Nautile.

B. Magmatic texture in peridotite (Sample 10-08); ol: olivine; opx: orthopyroxene; cpx: clinopyroxene; pl:
spinel + plagioclase; s: serpentine;

C. and D. Mylonitic disrupted texture in peridotite (Sample 10-07); symbols as in B + amp: brown
amphibole; s.b.: shear band.

E. Intrusive dioritic dyke (Sample 10-04) displaying a late euhedral brown amphibole crystal (pa); pl:
plagioclase; amp: brown amphibole; c: calcite.

F. Porphyroclastic texture in an intrusive dioritic dy'ke (Sample 10-04): brown amphibole porphyroclast
(amp) in an-amphibole and plagioclase (pl) recrystallized matrix.

G. Chlorite-bearing schist; ap: apatite; chl: chlorite; '

H. Detail of the microphotograph G; rolling structure around a porphyroclast of apatite (ap) in a chlorite
~ and opaque minerals (chl+op) matrix.

I. Alkaline granite with a porphyroclastic texture (Sample 08-07); qz: quartz; fd: alkaline feldspath; pl:
plagiocase; bi: biotite.

J. Strongly fractured alkaline granite (Sample 11-09); fractures are filled by opaque minerals (op).
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Though these rocks suffered a pervasive serpentinization (up to 95%), they still contain some
relicts of fresh orthopyroxene, spinel generally rimmed by altered plagioclase, clinopyroxene
and, locally, some amphibole. These rocks contain abundant secondary minerals, main'ly
serpentines, magnetite, hematite, calcite and some clay minerals. The peridotites display
mylonitic textures marked by the highly stretched orthopyroxene crystals and by the presence of
ultramylonitic shear bands similar to those previously described in peridotites drilled during leg
ODP 103 at Hill 5100 (Girardeau et al., 1988). In these mylonites, the clinopyroxene has
recrystallized and generally appears totally unstrained. Such a mylonitic texture is observed in
all samples except in those from the top of the escarpment, which are totally calcitized.

Dives 9 and 10 were located on the north-western flank of the Galicia Bank, at about
25 km to the north of Dive 6 (Fig. 2A). The in situ sampling of peridotites was not possible at
Dive 9 which is a fossil scree slope. The 3.5‘km long - 900 m high escarpment covered during
dive 10 comprises, from base to top, a 150 m-thick layer of calcitized peridotite breccias', 400 m
of serpentinized mylonitized peridotites, and a few metres of chlorite-bearing schists (Sample
10-9) covered by calcareous mud (Sample 10-10). Serpentinization and calcitization is only
intense in the lower half of the section. In the upper half, samples are better preserved allowing
a determination of their modal content and of their primary and secondary textures. The
peridotites are richer in clinopyroxene than those found at Dive 6, displaying local
clinopyroxene micro-layering (Sample 10-5). In these rocks, some olivine still persists. Sample
10-7 shows a mylonitic texture (Fig. 3C and D) similar to that described in samples drilled at
Hill 5100 or recovered at Dive 6. On the contrary, samples 10-6 and 10-8 are fine-grained
peridotites (grain size about 2mm) and display equant textures (Fig. 3B). They are fresh and
contain spinel (4%), olivine (40%), poikilitic clinopyroxene (10%) and orthopyroxene (30%),
and about 10% of altered plagioclase rimming the spinel. These rocks may also contain some
scarce euhedral brown amphibole crystals (5%). Foliation and lineation are well-marked by
elongated spinel rimmed by plagioclase.

Many of the peridotites are crosscut by millimetre to centimetre-thick plagioclase or
dioritic veins. These veins are composed of abundant clinopyroxene, of some brown amphibole
which may develop at the expense of the clinopyroxene, and of plagioclase partly transformed
into saussuritic materials. These veins often contain secondary minerals such as chlorite, green
and colorless amphiboles, and opaque minerals. In one of them, scarce sphene and phlogopite
crystals are also present (Sample 10-8). Many of these veins are zoned and display rims made
by clinopyroxene and amphiboles and a core filled by altered plagioclase. Some lenticular-like
veins of fresh plagioclase associated with vermicular spinel also occur (Sample 10-7; Fig. 3C
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and D). This intergrowths, interpreted as a subsolidus reaction product (Kornprobst and Tabit,
1988), could also have a magmatic origin (Nicolas et al., 1987b).

Generally, the veins are linear and are oriented at a few tens of degrees to the main
foliation in the peridotite, but some of them are deformed and lie parallel to it (Samples 10-1
and -6). Sample 10-4 shows a 30 cm-thick dioritic dyke intrusive in a peridotite (Fig. 3E and
F). It contains about 40% of fresh plagioclase (An 35-37), 40% of brown amphibole (ferro-
pargasite), and some ilmenite and chlorite. The presence within the highly deformed peridotites
of both undeformed (Sample 10-7) and mylonitized (Sample 10-4) dioritic dykes and veins,
shows that the injection of the mafic magmas into the peridotites is subcontemporaneous with
the uplift and deformation of the peridotite.

At Dive 10, the top of peridotite escarpment exposes a few tens of metres of a strongly
deformed chlorite-bearing schist (Sample 10-9, Fig. 2A, 3G, 3H). This schist shows
alternating light-colored and dark-blue chlorite bands. The dark bands are rich in opaque
. minerals and contain apatite ribbons and scarce zircons. Such a schist may derive from a
pyroxenite or, more likely, to account for their high Ti content, from a Fe-Ti-rich gabbro like
those described from the western Alps (Mével, 1984).

All outcrops observed at Dive 14 (2.8 km-long; 800 m-high) are brecciated, except for
the calcareous sediments from the top of the escarpment (Fig. 2A). This section shows various
types of rocks: dolerites, micro-gabbros, pyroxenites and peridotites (Komprobst et al., 1988).
The dolerites (Samples 14-1, -7, -8) contain zoned euhedral crystals of plagioclase and
clinopyroxene, the plagioclase often forming laths. They also comprise some interstitial brown
amphibole (Sample 14-7), and scarce interstitial clinopyroxene, plus some chlorite, opaque
minerals and more rarely scarce epidote (Samples 14-1, -8). Sample 14-2 is a micro-gabbro
containing saussuritized plagioclase and brown amphibole. This rock, which displays a slight
layering, is crosscut by millimetre-sized plagioclase veins and by brittle fractures now filled by
epidote. Sample 14-5 is a coarse-grained relatively fresh pyroxenite that contains strained
orthopyrc;xene crystals, clinopyroxene and minor interstitial plagioclase. None of these samples
show any trace of ductile deformation and their textures are magmatic. The peridotites (Samples
14-3 and -4) are totally serpentinized and calcitized. They however display relicts of spinel and
ghosts of poikilitic orthbpyroxene crystals. The peridotites are crosscut by some dolerite dykes
(Kornprobst, pers. commun., 1986). At the top of the section, two pebbles have been
collected: an olivine-bearing pyroxenite and a sandstone.
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Continental basement escarpments. The faults marked by dashed lines were hypothetically emplaced. Sample
11-2 is an aplite. Dives are located on Fig.1A.
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I11.2. DIVES ONTO THE CONTINENTAL BASEMENT

Samples collected at Sites 7 and 8 are for their most parts alkaline granites with about
30% of K-feldspar, 30% of quartz, 10% of biotite and about 25% of plagioclase (Fig. 3I).
Sample 8-6 has a more granodioritic composition; it contains about 40% of plagioclase, 40% of
quartz, 12% of biotite and 5% of late muscovite. Most of these rocks have been ductily
deformed and display a gneissic structure with locally a well-marked foliation with oblique
shear bands (Fig. 3I). In thin sections, they show porphyroclastic textures (Samples 7-1, -5, 8-
1, -6, -7, -8) with quartz and feldspar porphyroclasts floating in a totally recristallized matrix
made of feldspar and quartz with some syn- to post-tectonic biotite. These rocks also contain
some chlorite that derives from biotite, some post-tectonic muscovite, opaque minerals, sphene
and scarce zircons. Some brittle deformation, marked by the presence of fractures now filled by
opaque minerals, or locally calcite (Sample 8-1), postdates the ductile event.

A clearly layered aplitic rock that displays alternating levels of qhartz and zoisite
(Sample 8-2) has been found at Dive 8. This rock contains some biotite, amphibole and sphene
crystals in variable amounts. Quartz crystals do not show any preferred crystallographic
orientation. On the other hand, the biotite crystals elongation is oblique to the banding.

Most of the samples collected at Dive 11 (Fig. 2B) are alkaline granites very similar in
modal composition to those described at Dives 7 and 8. Sample 11-2 is a syenite. It is crosscut
by a millimetre-thick chlorite and epidotite veins. Sample 11-6 is a granodiorite with
plagioclase, quartz, biotite, abundant amphiboles, some opaque minerals, sphene and apatite.
Although the biotite crystals appear slightly oriented in this sample, these rocks dominantly
show subequant textures. They experienced late fracturation, especially intense at the top of the
section (Fig. 3J).

IV. STRUCTURAL DATA

This structural study has been carried out on 40 samples (ultramafic, mafic and sialic
rocks) in situ collected with the submersible Nautile. Only seven oriented samples have been
taken, two of them with some uncertainty. For this study, the thin sections have been cut in the
A 173 and A 2A 3 planes for strain-stress analysis. This study also takes into account the

structural data measured in situ during the dives.
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Fig. 4. Olivine (ol) and orthopyroxene (opx) preferred orientation (equal-area projection, lower hemisphere).
Solid straight line is for foliation trace and dots for mineral lineation. A. Mylonitic sample (10-07). Dashed line
represents the shear plane determined on the orthopyroxene diagrams. opx: 16 measures, contours 25, 13, 7%;
ol: 22 measures 13, 9, 4%. B. Non-mylonitic sample (10-08). opx: 20 measures, contours 15, 10, 5%; ol: 25

measures, contours 22, 13, 9, 4%.
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IV.1. STRUCTURAL ANALYSIS
IV.1.1. PERIDOTITE ESCARPMENTS

At the sample scale, all the studied peridotites display a well-defined foliation and
lineation. They are often crosscut by thin late fractures filled by calcite or green serpentine
which, generally, are oblique to the foliation. In thin sections, most of these rocks display
mylonitic textures, except a few of them which do not show clear evidence for a ductile

deformation event.

IV.1.1.1. Mylonitic peridotites

The mylonitic foliation in the peridotites is marked by highly elongated orthopyroxene
crystals. It is generally crosscut at a few degrees by ultramylonitic shear bands in which the
grain size is very small (0.01mm) (Fig. 3C and D). The mylonitic foliation and associated
ultramylonitic shear bands are, themselves, oblique (15°) on a previous foliation marked by
spinel locally rimmed by plagioclase. Some elongated orthopyroxene crystals are kinked, which
may evidence some rotation of the stress field during the peridotite deformation (Sample 10-7).

The mylonitic rocks have a good preferred lattice orientation of the orthopyroxene and
olivine crystals (Fig. 4A). The diagrams show maxima for all crystallographic axes for both
minerals and an obliquity of about 15 degrees. They indicate that deformation occurred by
translation glide according to the (010) [100] slip system for olivine and to the (100) [001] one
for orhopyroxene. These glide systems are activated at high temperature (Carter and Avé
Lallemant, 1970). These results are similar to those previously obtained for the drilled mylonitic
peridotites from Hill 5100 (Girardeau et al., 1988).

All the peridotite phases, and particularly olivine, have totally recrystallized within the
ultramylonitic shear bands which are characterized by a grain size less than 0.01mm. Hence,
very high deviatoric stresses, up to 102 MPa, are inferred for their formation using the grain-
size piezometers for sub-grain rotation recrystallization (Mercier et al., 1977; Ross et al,,
1980).

The shear intensity ¥ in these peridotites has been estimated from the length of

orthopyroxene crystals deformed by intracrystalline glide along their (100) planes in the [001]
direction (Nicolas and Poirier, 1976), and from the obliquity between their (100) plane and the
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foliation plane, assuming a simple shear regime. The shear is very intense with a maximum
calculated value of y= 11. This value underestimates the deformation intensity, as the peridotite
would preferentially deformed by olivine intracrystalline glide.

IV.1.1.2. Non-mylonitic peridotites

Samples 10-6 and 10-8 display a clear foliation marked by plagioclase-rimmed spinel
without any trace of the mylonitic foliation previously described. We have seen that these
peridotites contain poikilitic orthopyroxene and clinopyroxene, and sub-euhedral olivine
crystals locally rich in fluid inclusions.

The orthopyroxene petrofabric diagrams (Fig. 4B) show only weak preferred
orientations, which is not surprising considering their poikilitic texture. The olivine diagrams
show good maxima, except for the [100] axis, which displays two orthogonal maxima (fig.
4B). This fabric supports the fact that the peridotite has not undergone a strong shear
deformation after its formation. These peridotites could represent segregations of magma
formed in dykes, in good agreement with the presence of abundant fluid inclusions in olivine,
or could be interpreted as impregnated peridotites such as those described by Nicolas and
Prinzhofer (1983).

IV. 1.1.3. Dioritic dykes

Numerous millimetre-thick plagioclase-rich veinlets crosscut the peridotites,
particularly at Dive 10. These dioritic veinlets are generally undeformed and are oriented at an
angle of a few tens of degrees to the foliation of the surrounding peridotite. One thick diorite
dyke (Sample 10-4) shows, however, strong evidence for ductile deformation. Its foliation is
subparallel to that observed in the surrounding mylonitized peridotite. This diorite displays a
porphyroclastic texture with plagioclase and brown amphibole porphyroclasts resting in a
totally recrystallized small-sized (mm) matrix also made of plagioclase and brown amphibole.
In this rock, some amphibole neoblasts clearly grew at the end of the shearing of the rock (Fig.
3E). A 39A1/40Ar datation of one of the post-tectonic brown-amphibole neoblast yielded an age
at 122,0 +/- 0.6 Ma for the end of shearing (Féraud et al., 1988).

IV.1.1.4. The chlorite-bearing schist

The chlorite-bearing schist (Sample 10-9) that rests upon the peridotites at Dive 10
displays a clear foliation and lineation marked by the elongation of apatite-rich ribbons (Fig. 3G
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and H). It suffered a strong ductile non-coaxial deformation event as evidenced by rolling
structures developed around apatite crystals (Fig. 3H), and by mylonitic shear bands, slightly
oblique to the main foliation marked by the chlorite-rich beds. A ¥ intensity of 10 has been
estimated, using the length of tails of rolling structures developed around apatite crystals (Van
Den Driessche and Brun, 1987).

IV.1.1.1.5. Calcite veins

Cores recovered by drilling at ODP site 637 locally show abundant calcite veins
(Girardeau et al., 1988). Calcite originated by precipitation of carbonates at low temperature
(below 10°C) (Agrinier et al., 1988; Evans and Baltuck, 1988). At that site, the veins clearly are
either subparallel to the main foliation in the peridotite or subperpendicular to both foliation and
associated lineation (Fig 5A and B). Such calcite veins are also locally abundant in the
peridotites recovered during the Galinaute cruise. The calcite veins are only millimetre-thick,
except in the mylonitic dioritic dyke found at Dive 10, in which some are centimetre in
thickness (Sample 10-4). In this sample, they tend to be subperpendicular or subparallel to the
main foliation (Fig. 3E and F). Elsewhere, the calcite veins are randomly oriented, as seen on
figures 5C, D and E. The presence of these calcite veins provides evidence for some brittle
deformation postdating the previously described ductile deformation, and the serpentinization as
well. The veins geometry is simple in the southern part of the ridge (brittle deformation coaxial
with the ductile one), and much more complex to the North. The calcite veins are themselves
affected by some late fracturing visible in several samples.

IV.1.2. CONTINENTAL BASEMENT ESCARPMENTS

Many samples from the continental basement are undeformed. Nevertheless, several
clearly exhibit different types of metamorphic textures.

Most of the samples from Dives 7 and 8 are gneisses. They display a porphyroclastic
texture acquired during a non-coaxial ductile deformation. In these rocks, the foliation is
marked by the elongation of ribbons of quartz and by biotite crystals which locally define
discrete shear bands. These rocks are fine-grained and show intense recrystallization,
particularly of quartz. A petrofabric analysis of the quartz C-axes orientation in ribbons, has
been carried out in the unique oriented sample collected during the Galinaute cruise (Sample 8-
7; Fig. 6). Despite the well-developed porphyroclastic texture, the C-axes appear scattered.
This lack of crystallographic preferred orientation is possibly due to post-tectonic
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Fig. 5. Calcite veins in peridotites (equal area projection; lower hemisphere); dashed lines: mineral lineation in
mylonitic foliation plane; thin lines: fracture planes. A and B. drill samples 103-637A-25R-5, 89 and -26R-2,
95 (leg ODP 103). C1 and C2 give the two possible attitudes of structures for sample 10-05; foliation attitude
in the sample 10-07 was taken as a reference. D. dive sample 06-02. E. dive sample 10-09.
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recrystallization. However, the obliquity of the shear bands with respect to the foliation
suggests that these rocks deformed by shearing.

A few samples (7-6, 8-1, -4) provide evidence for a transition between brittle and
ductile deformation. They show minor recrystallization and a weak foliation defined by
elongated large porphyroclasts. Brittle deformation is predominant in many other samples;
some from dive 11 (Samples 11-8, -9) display cataclastic textures marked by local
recrystallisation and brecciation of the phases (Fig. 3J). Several samples (Sample 8-1) are
crosscut by thin fractures now filled by opaque minerals, and locally by calcite and zeolites.
Cataclasis is extremely heterogeneous. It affects all the samples collected at Dive 11,
particularly those from the top of the section (Fig. 3J).

Fig. 6. Quartz C-axis diagrams; measurements in quartz ribbons in the gneiss sample 08-07 (equal-area
projection, lower hemisphere). Solid straight line is for foliation trace and dots are for mineral lineation. 178

mesures, contours 3.37, 2.8, 2.25, 1.68, 1.12, 0.56%.
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IV.2. KINEMATIC INFERENCES.

IV.2.1. ATTITUDE OF FOLIATION AND LINEATION.

Measurements of foliation and lineation are reported in Figure 7 and are summarized in
Table 1. Some of the foliation measurements have been obtained in situ from the submersible
Nautile (thin lines on fig.7). Others have been made in the laboratory on the 7 oriented samples
(thick lines on fig. 7). We consider that there is about 30 degrees of uncertainty in the
orientation of the samples due to the conditions of sampling. Two of them (10-7 and 8-7) have

badly constrained initial orientations (uncertainty between their base and top).
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Fig. 7. Structural map of the western part of the margin (located on Fig. 1A). Orientations of mylonitic
foliation and lineation reported on the left map are mean values of all the data available (represented on the right
side); thick symbols: measures on oriented samples; lighi symbols: measures made in situ from the Nautile.

Solid arrows give the shear sense. The two possible attitudes (1 or 2) for the structures at Dive 8 (sample 08-07)

are reported.
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At Dive 4 (Hill 5100), in situ measurements have shown that foliation has an average
attitude at N110-140, 15NE, very close to the attitude of the mylonitic foliation inferred from
ODP Leg 103 cores study (dip of 20° toward the NE; Girardeau et al., 1988). In the cored
peridotites, the lineation is generally down dip (Girardeau et al., 1988) and would therefore
trend NO50. At Dive 6, the average attitude of the foliation, as measured on oriented samples, is
N110, 60N; that of the lineation is N150, 40 to 8ONW. The unique oriented sample of a
mylonitic peridotite at Dive 10 (Sample 10-7) presents a 180 degrees incertitude in its
orientation. At that site, the attitude of foliation and lineation is either N105, 45NE and N154,
38NW respectively, hence being concordant with those from Dive 6, or N105, 45SW and
N154, 38SE. The foliation in the non-mylonitic peridotites (Samples 10-6 and -8) is oriented at
NO70, 20N and the lineation at N060, OSE. The chlorite-bearing schist, which overlies the
peridotites at that site, displays a foliation oriented at N095, 35N and a lineation at N155,
35NW. Both foliation and lineation are concordant with those in the underlying mylonitic
peridotites. Further north, at Dive 14, an average foliation at N065, 45 to 70SE has been
measured in situ in brecciated peridotites.

During dives onto the continental basement, no in siru measurements of the foliation
were made because of poor outcrops. Only one oriented sample has been collected (Sample 8-
7). It is a strongly foliated gneiss which displays a foliation and a lineation oriented at N0O60,
70SE and N100, 50E respectively, or N120, 60NE and N092, 40E.

IV.2.2. SENSES OF SHEAR.

The kinematics of the ductile deformation has been determined using the trend of the
stretching lineations and shear criteria visible in the A 1A 3 section of the strained samples.
Three types of shear criteria have been conjointly used for this study. The first criterion is based
on the obliquity between the foliation plane and the shear plane, the latter being clearly defined
by olivine and orthopyroxene petrofabric diagrams or marked by clinopyroxene exsolution
lamellae in extremely stretched orthopyroxene crystals (see method in Nicolas and Poirier,
1976). This criterion has been used for all types of rocks studied here. The second criterion is
the obliquity between the shear bands and the foliation planes (Berthé et al., 1979). It has been
mainly used for the mylonitic peridotites but also for the chlorite-bearing schist and the
continental basement sample. The third criterion uses the asymetry of the rolling structures
developed around porphyroclasts which rotate during a non-coaxial deformation (Van den
Driessche et Brun, 1987). Such features have developed around some rounded orthopyroxene
crystals in a few peridotites and around apatite crystals in the chlorite-bearing schist.
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The shear sense determined in the cored mylonitic peridotites at Hill 5100 indicates a
NE normal displacement for the shear zone (Girardeau et al., 1988). At Dives 6 and 10 further
north, shearing acted as a normal fault toward the NW with an important sinistral strike-slip
component (Fig. 7). In the chlorite-bearing schist, the inferred shear sense is opposite to that
determined in the underlying peridotite. Shearing in the continental basement gneisses appears
to be unrelated to that of the adjacent peridotites, the shear zone acting either toward the west as
a sinistral strike-slip fault with an inverse component (case 1 on fig. 7), or toward the east as a
dextral strike-slip fault with a normal component (case 2 on fig. 7).

V. DISCUSSION AND CONCLUSIONS.

The Galinaute cruise (1986) has allowed the sampling of ultramafic rocks all along the
western border of the Galicia Bank over a N-S distance of about 125km. Peridotites have been
sampled at 5 sites (Dives 4, 6, 9, 10 and 14). They are crosscut by numerous plagioclase-rich
veins and thicker dioritic dykes at Dive 10 and occur together with abundant pyroxenites,
microgabbros and dolerites at Dive 14.

On the whole, the studied peridotites are spinel- and plagioclase-bearing harzburgites
and lherzolites very similar in modal and phase composition to the peridotites previously
dredged (Boillot et al., 1980) and cored (Girardeau et al., 1988) at Hill 5100. The latter have
suffered only limited melt extraction (less than 10%) under conditions close to those prevailing
at the spinel-plagioclase phase boundary (1250°C, 30km) (Evans and Girardeau, 1988).

Nevertheless, significant variations in the peridotite modal composition and texture
occur from south to north. Whereas the peridotites sampled in the southernmost diving sites (4
and 6) are homogeneous mylonitized harzburgites and lherzolites, the peridotites found further
north are more pyroxene-rich as they contain some pyroxenitic microlayers. These peridotites
are also frequently crosscut by veins or dykes of mafic composition, mainly plagioclase
veinlets, or plagioclase + brown amphibole + ilmenite veins and dykes. The peridotite
plagioclase content is often large, attaining 10% in sample 10-8. Some samples (Samples 10-7
and -8) also contain significant amounts (5%) of interstitial brown amphibole; this phase is
rather rare in peridotites from sites 4 and 6 and drill site 637 (Agrinier et al., 1988). Peridotites
from dives sites 10 and 14 are not all mylonitized. Some samples (10-6, 10-8, 14-3, -4) display
primary magmatic textures which can be interpreted as cumulate or impregnation textures. The
pyroxenite, microgabbro and dolerites recovered at Dive 14 are undeformed and display
cumulate textures. Deformation seems to have been less intense or more heterogeneous to the
north of the studied area.
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The studied ultramafic and mafic samples evidence non-coaxial ductile deformation
under lithospheric conditions: most of them have been deformed at high temperature and large
stress, and one of them under greenschist facies conditions. The high temperature lithospheric
deformation of the peridotite is marked by the development of mylonitic foliation and lineation
and of ultramylonitic shear bands slightly oblique to the mylonitic foliation. Girardeau et al.
(1988) have shown that this deformation occurred at a temperature up to 850°C and under
deviatoric stresses up to 0.1GPa. This mylonitization is superimposed on a more ancient
foliation marked by spinel, probably contemporaneous with the melting of the peridotite during
its diapiric ascent. Traces of this foliation are still observable in some samples collected during
the Galinaute cruise. In the dioritic dykes, deformation probably occurred at temperature around
800°C. It has produced the development of a mylonitic foliation and, locally, a nearly complete
dynamic recrystallization. After the peridotite pervasive serpentinization, these rocks underwent
some brittle deformation marked by tensional fractures now filled by calcite, and locally by
breccias. The origin and significance of the peridotite mylonitization is the object of the
following discussion. Deformation in greenschist facies conditions is examplified in the
chlorite-bearing schist sampled at Dive 10 (Sample 10-9). We have seen that the shear direction
in this chlorite-bearing schist that rests upon the peridotite is concordant with that determined
for the underlying peridotite, but that the inferred shear sense is opposite. The origin of this
deformation is not understood and cannot be explained due to the present lack of data (only one
sample). However, it is possibly related to the formation of the S reflector which seems to
emerge at that place, according to geophysical data (Boillot and Winterer, 1988). Alternatively,
its deformation could have occurred during Cenozoic Pyrenean tectonics.

Some of the gneissic continental basement silicic rocks also evidence traces of a ductile
deformation story. Unfortunately, recrystallisation has wholly overprinted the rocks syntectonic
intracrystalline fabric. We have seen that the attitudes of foliation, lineation and shear sense in
these rocks were hardly compatible with those existing in the adjacent peridotites (Fig. 7). This
suggests that deformation of the gneiss and peridotite is not synchronous. Like the adjacent
ultramafic rocks, these basement samples suffered some late brittle deformation marked by

cataclasites and breccias.
V.1. DISCUSSION.
The Galicia Bank peridotites underwent a complex evolution, including first melting

and plastic deformation under asthenospheric conditions during their ascent toward the surface,
and then a mylonitic deformation under lithospheric conditions, followed by brittle deformation
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(Evans and Girardeau, 1988; Girardeau et al., 1988). Traces of this mylonitic deformation are
observed in most of the collected samples. It is clear, now, that this mylonitic deformation
formed at about 120Ma, during the continental rifting.

V.1.1. Geometry of the peridotite ridge and interpretative models.

Although fragmentary (fig. 7), the structural data presented in this paper allow a
discussion on the geometry and kinematics of emplacement of the whole peridotite ridge.
Figure 8 is a schematic block diagram displaying the attitudes of the mylonitic structures
developed in the peridotites bordering the Galicia Bank. To the south (Dive 4), the kinematics
of shearing implies a normal displacement along the shear zone in a NE direction. The
stretching lineation is down-dip except locally in the deepest part of the drilled section
(Girardeau et al., 1988). Further north (Dives 6 and 10), the kinematics of shearing would here
again imply a normal movement along the shear zone, but with a dominant sinistral strike-slip
component. Pitch of stretching lineation varies from 20 to 75 degrees.

Taking into account the petrological and structural data from the peridotites cored
during Leg ODP 103 (Girardeau et al., 1988) and the peculiar features displayed by the crustal
parts of the margin, Boillot et al. (1988a) have proposed a composite model for the
emplacement of the Galicia peridotites during rifting. This model involves a first phase of
diapiric rise of asthenospheric material at the base of the thinning crust, as proposed for the
uplift of asthenospheric material beneath rifts (Nicolas, 1986a; 1986b; Nicolas et al., 1985;
1987a). The peridotite is subsequently carried up to the surface by a tectonic denudation
process, as a result of displacement along a gently dipping normal detachment fault rooted at the
boundary of the asthenospheric dome, in reference to a model previously proposed by
Wernicke (1985). Mylonitization of the peridotite may have developed either at the edge of the
asthenospheric dome or along the inferred detachement fault. The petrological and structural
data available after leg ODP 103 do not allow us to chose between these alternative tectonic

settings.

The Galinaute cruise data show that the geometry of the structures and the kinematics
of deformation in the peridotite in the northern part of the studied area cannot be directly
explained by such a two - dimensional model. Indeed, our structural map provides evidence for
a change in the lineation trend and plunge. It is down-dip and trends NE in the south; it plunges
40 degrees toward the NW to the north (Fig. 7 and 8). The map also shows an increase in the
foliation dip from NE20 degrees to the south to NNE45-60 degrees to the north and a slight
rotation of the foliation trend. Shearing of the peridotite occurred with a normal component all
along the studied area.
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Fig. 8. Interpretative synthetic bloc-diagram of the peridotite ridge at the end of continental rifting. This
diagram, located on Fig. 9, illustrates the structural map of Fig. 7. Shaded planes with open arrows are foliation
planes, arrows indicating shear senses; shaded planes with dark arrows are assumed transverse faults. (Dives 4, 6,

and 10).

The large rotation of the lineation trend has to be explained. According to Boudier and
Nicolas (1986), Nicolas (1986b, 1989), Nicolas et al. (1988), Ceuleneer et al. (1988), a
significant rotation of the lineation attitude occurs during the diapiric rise of asthenospheric
material beneath oceanic ridges. This point has been inferred from the studies of numerous
ophiolite complexes, in which the asthenospheric flow would have varied from subvertical in
the root zone of mantle ascents, to subhorizontal along the ridge axis. However, this model is
not directly suitable for the Galicia margin peridotites, as mylonitization of our rocks formed
under lithospheric rather than asthenospheric conditions. This had led us to consider others
models to explain the complex geometry of the mylonitic structures developed in the peridotite

ridge.
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It has been shown from studies of gneissic domes (Brun, 1983) that the regional strain
field largely influences both the geometry of the mylonitic structures developed in the dome and
the shape of the dome itself. To take into account the regional strain field prevailing in the
continental lithosphere during the rifting episode on the Galicia peridotite uplift, we will now
consider the kinematic context in which they were emplaced. This approach will allow a better
definition of the strain field pattern in the thinning lithosphere adjacent to the peridotite dome.

V.1.2. Kinematic context.

In Cretaceous times, the kinematics of the studied area results from the differential
movement of 3 plates: the America, Iberia and Eurasia plates. Their relative displacement has
controlled the opening of the Bay of Biscay between Iberia and Eurasia, and simultaneously, it
has produced the opening of the North Atlantic Ocean between America and Iberia and between
America and Eurasia. Figure 9 presents a recent reconstruction of the studied area at the J
anomaly period (118 Ma), i.e. at the end of the continental rifting (After Malod and Mauffret,
this volume). It shows that three rifts were converging toward a triple junction point located at
about 50 km to the NNE of the Galicia Bank. This scheme also shows that the southern
submeridian branch of the North Atlantic Ocean becomes oriented NNE-SSW along the Galicia
Bank, in the vicinity of the triple point. Although rifting between Iberia and America has
migrated from south to north (Srivastava and Tapscott, 1986; Mougenot, 1988), the beginning
of the oceanic accretion occurred almost simultaneously (late Aptian - early Albian, 114 Ma) in
the three rifts, in the vicinity of the triple junction (De Graciansky et al., 1985; Boillot et al.
1988b). The beginning of the oceanic accretion is generally considered as contemporaneous
with the end of continental rifting.

Whereas the kinematics of Iberia is well known after the oceanic accretion started, it is
poorly constrained during the continental rifting period. However, the opening direction can be
inferred indirectly using the extension-related faults geometry on facing margins. According to
Sibuet (1987), it was subperpendicular to the rift trend for the two segments of the Atlantic
Ocean and at 30 to 45 degrees to the rift direction in the Bay of Biscay during Cretaceous
rifting. Such directions imply a displacement toward the SE for Iberia with respect to America
and Eurasia, as confirmed by paleomagnetic data (Galdeano et al., 1989). However, this
opening direction appears slightly oblique to that inferred from the major transverse faults
present on the Galicia margin, as their trend is N055-070 in Tberia's present position (fig. 10)
(Thommeret et al., 1988), and consequently nearly E-W in mid-Cretaceous times (fig. 9).
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Fig. 9. Sketch map of the North Atlantic Ocean and kinematics of the zone at Aptian time (118 Ma); open
arrows indicate plate motions with respect to a fixed Eurasia; solid arrows indicate relative localized motion; wide
lines indicate continental rift axis, the dark segment being a spreading center. After Malod and Mauffret, this

volume.

Hence, the kinematic context was relatively simple to the south of the studied zone, in
the Hill 5100 area (Leg 103 site 637 and Dive 4). At that place, the continental rifting occurred
in a pure distensive context, the rift being at high angle (70 to 90°) to the extension direction
between Iberia and America (fig. 10). In such a context, the peridotite dome rising up beneath
the ift zone would have elongated along the rift axis. Hence, the peridotite ridge trend would
define the paleorift direction. The attitude of the mylonitic structures at that place is compatible
with that expected in the upper part of a dome rising below a straight rift. The trend of the
lineation is subparallel to that of the main transverse faults existing on the margin (fig. 10), in
good agreement with a roughly ENE opening direction, in Iberia's present position. The
foliation trend is, however, slightly oblique to the N-S expected attitude (that of the rift).
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The geodynamical context is much more complex to the north, in the vicinity of Dive

10, due to the presence of the triple junction point (Fig. 9). The structure and kinematics of
such triple junction points is poorly known, due to the scarcity of existing examples. Although

the structure of present oceanic triple junctions cannot be directly transposed to continental rifts,

we infer that some observations on these junction points well explain parts of our data. Such an |
analogy seems acceptable, as thicknesses of thinned continental and oceanic crusts are

comparable, having probably similar mechanical behaviour. It has been shown that the axis of a

propagating oceanic ridge locally curves to join a triple junction point (Patriat, 1983). Such a

curvature may occur over a few tens of kilometers of distance. When it is too large, transverse

fractures may form along the curved axis, leading to a stair-step aspect of some ridges near

triple junction points (Patriat, 1983). Such a ridge fragmentation is expected to give more

stability to the whole ridge by minimization of the expansion axis length (Lachenbruch and

Thompson, 1972; Froidevaux, 1973).

Extrapolation of such bending and fragmentation processes can explain several features
of the Galicia peridotite ridge. It accounts for the observed curvature toward the northeast of the
peridotite ridge in the northern part of the studied area (Fig. 1A). It also explains the change in
rift direction in the North Atlantic Ocean proposed by Malod and Mauffret (this volume) (Fig.
9). In such a model, the structures observed at Dives 6 and 10 would result from shearing
along E-W sinistral transverse faults (Fig. 8). The existence of two transverse faults is
suggested. These inferred transverse faults would be separated by about 30 km (the distance
separating Dives 6 and 10), as are the transverse faults offsetting the tilted blocks of the
adjacent margin (Fig. 10). Because these transverse faults were active at the end of the
continental rifting, it may be considered that they were transfer faults which would have
accomodated some differential extension along the margin. The rifting propagating from south
to north, their sinistral shear sense can be easily explained if we consider that the extensional
factor was larger in the southern parts of the margin than in the northern parts (Fig. 9).

V.2. CONCLUSION.

This study confirms that peridotites may be emplaced at sea floor level at the end of
continental rifting and/or at the very beginning of oceanic accretion. It also shows that peridotite
emplacement appears strongly influenced by the extensional stress field prevailing in the
adjacent continental lithosphere.

The Galicia peridotites underwent a strong mylonitization under lithospheric conditions
when arriving at crustal levels. The geometry of the mylonitic structures developed in the
Galicia peridote ridge is consistent with that expected in the upper part of a dome, locally offset
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by transverse faults in the vicinity of a triple junction point. The kinematics of its emplacement
is consistent with a nearly E-W opening of the North Atlantic Ocean.
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III. RESULTATS ET CONCLUSION

IIILA. RESULTATS

III.A.1. Modélisation expérimentale

L'un des résultats majeurs de la modélisation expérimentale est la démonstration
que la remontée du manteau sous une zone de rift jusqu'au plancher océanique peut étre
une conséquence directe de 'amincissement de la lithosphére. La dynamique du manteau
n'est donc pas nécessaire pour provoquer cette remontée.

Outre ce résultat, la modé€lisation expérimentale nous a permis d'étudier les
mécanismes de déformation intervenant dans la croiite et le manteau lorsque la lithosphére
est soumise & une extension intense. Nous avons également pu évaluer l'influence de la
variation des caractéristiques rhéologiques initiales de la lithosphére sur le développement
des structures. Ceci nous a conduit & proposer un nouveau modeéle de formation des
marges continentales passives.

Les modeles expérimentaux confirment que la géométrie de la déformation dans la
lithosphére est guidée par 'amplification d'instabilités qui sont diies 3 I'hétérogénéité de
la structure rhéologique. En extension, ces instabilités développent le boudinage des
niveaux les plus instables, c'est-a-dire des couches fragiles résistantes.

La comparaison des modeles analogiques a des modeles analytiques montre que
ce sont les niveaux résistants qui contrblent la déformation, tandis que les niveaux
ductiles 'accomodent. Dans les modeles analogiques, le boudinage des couches fragiles
se réalise par la création de zones de failles normales conjuguées (rifts ou zones de
striction) plus ou moins réguli¢rement espacées qui séparent des horsts (boudins) peu ou
pas déformés. Lorsque deux niveaux fragiles coexistent dans la lithosphere (croiite
sup€rieure et manteau superficiel), I'épaisseur de la croite inférieure ductile est trop faible
pour qu'ils se déforment indépendamment 1'un de l'autre. Le boudinage de 1'un des
niveaux fragiles tend alors & étre "en opposition de phase" avec celui de 1'autre, amenant
en superposition une zone de striction de la croiite 4 un boudin du manteau. Des zones de
cisaillement & faible pendage et a rejet normal se développent dans les niveaux ductiles
pour compenser le décalage entre les zones d'amincissement de la croiite et du manteau
fragiles.

Les modeles analogiques montrent que le champ de déformation est directement
dépendant du profil de résistance lithosphérique. Nous avons simplifié la structure
rhéologique initiale d'une lithosphere continentale stable en la simulant par une structure
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quadricouche fragile-ductile. Les caractéristiques structurales des modeles €tant
globalement comparables a celles observées sur les marges continentales passives, cette
structure simplifiée semble étre, au premier ordre, un bon analogue de la structure
rhéologique de la lithosphére. Le modele de boudinage permet donc de proposer, en bon
accord avec les données expérimentales sur la rhéologie des roches, que la lithospheére
continentale stable comporte (1) une couche résistante dans la partie supérieure du
manteau, susceptible de localiser la déformation (développement de zones de striction), et
(2) une couche ductile dans la partie inférieure de la crofite, agissant comme un niveau
découplant entre la croite supérieure et le manteau résistant.

Le couplage entre les niveaux fragiles et les niveaux ductiles a également une
influence fondamentale. II contréle le comportement de la lithosphére entiére, qui a son
propre mode de boudinage lorsque les différentes couches lithosphériques sont
mécaniquement couplées. Ce boudinage est caractérisé par 1'amincissement de toutes les
couches lithosphériques et une largeur importante de la zone lithosphérique amincie.
D'autre part, le couplage entre les niveaux fragiles et ductiles contrdle la géométrie interne
de la zone lithosphérique amincie, en particulier son degré d'asymétrie.

Le modéle de boudinage lithosphérique que nous proposons a partir des modeles
analogiques permet d'expliquer beaucoup des caractéristiques des marges continentales
passives, en particulier leur grande variabilité géométrique. La déformation de la croiite
supérieure, la largeur totale de la zone lithosphérique amincie, le degré d'asymétrie et la
largeur de marges passives conjuguées sont directement dépendants du profil de
résistance initial de la lithosphére. Plus la lithosphére est globalement résistante (couplage
fragile-ductile fort), plus les marges sont larges et peu asymétriques. L'asymétrie des
marges apparait apreés la rupture en profondeur du manteau résistant boudiné. C'est donc
un processus relativement tardif lors du rifting continental. Cette asymétrie est due au
décalage de la zone de rupture profonde par rapport a 1'axe de la zone lithosphérique
amincie, et au développement d'une grande zone de cisaillement joignant la croiite et le
manteau ductiles. L'asymétrie est d'autant moins importante que la rupture est tardive,
c'est-a-dire que le couplage est fort.

Le modele de boudinage permet de préciser la géométrie des structures dans les
niveaux lithosphériques profonds, et de comprendre la cinématique de la déformation
pendant la formation des marges. Il précise en particulier les relations entre la déformation
de la crofite supérieure et celle des niveaux ductiles profonds. Des zones de cisaillement &
faible pendage et a rejet normal se développent dans les niveaux ductiles. Dans la crolite
inférieure sous-jacente 3 un systéme de blocs basculés, le sens de cisaillement est
synthétique du mouvement de basculement des blocs de croiite supérieure. Par contre, le
cisaillement est de sens inverse dans le manteau ductile, et se développe tardivement par
rapport & la déformation crustale.
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III.A.2. Les péridotites de la marge de la Galice.

L'étude pétro-structurale des péridotites affleurant au pied de la marge de la Galice
nous a permis de contraindre 1'évolution du manteau lors du processus de rifting. A
I'heure actuelle, les exemples de roches mantelliques portées a 1'affleurement sur le fond
océanique en fin de rifting sont rares et leur étude est une source précieuse d'informations
sur les niveaux profonds des rifts. Le fait qu'en Galice les péridotites soit directement
accessibles, que la structure et I'évolution de la marge soit par ailleurs relativement bien
connues, et que les affleurements n'aient pas ou peu été affectés par une phase tectonique
postérieure au rifting, fait de cette marge un candidat idéal pour tester les modeles
d'étirement lithosphérique, et en particulier le modele de boudinage proposé dans cette
these.

Les péridotites forment une ride d'une centaine de kilométres de long 2 la limite
entre la croiite continentale amincie de 1a marge et la crofite océanique. Elles ont été
observées et prélevées "in situ" par forage, et en plongée avec le submersible Nautile, sur
plusieurs sites répartis le long de la ride. Le socle continental a également été
échantillonné sur deux blocs basculés profonds de la marge adjacents 2 la ride de
péridotite.

L'étude pétro-structurale des péridotites a montré que ce sont des harzburgites et
des lherzolites & spinelle et plagioclase. Dans la moitié nord de la ride, elles sont
localement plus riches en pyroxénes et sont recoupées par des filons dioritiques. Elles
présentent localement une texture porphyroclastique & gros grain témoignant d'une
déformation en conditions physiques asthénosphériques, 3 haute température et faible
contrainte déviatorique. Les péridotites ont subi une fusion partielle limitée (<10%) dans
les conditions du faci¢s a plagioclase, diie vraisemblablement & la décompression
adiabatique pendant leur remontée. Elles sont intensément serpentinisées (60 2 > 95%).
Cette serpentinisation se serait effectuée tardivement a basse température.

La plupart des péridotites montrent une texture mylonitique acquise pendant une
phase de déformation ductile non-coaxiale trés intense (y> 11) en conditions physiques
lithosphériques (T = 850°C, P < 10 kbars, o1 - 63 > kbar). L’attitude des structures
mylonitiques (foliation et linéation) indique que, au sud de la ride, les péridotites ont été
déformées dans une zone de cisaillement a faible pendage vers le continent ayant
fonctionné en faille normale. Dans la moitié nord, le mouvement est toujours en faille
normale mais avec une nette composante décrochante. Les péridotites sont localement
recoupées par de nombreuses fractures remplies par de la calcite de trés basse température
(<10°C) et de la serpentine massive. Cette fracturation témoigne d’une déformation
cassante superficielle tardive associée a la formation de la marge. Au sud, cette

191

T IR T o = T T e ST

BTNt v i at

T




déformation cassante semble coaxiale de la déformation ductile antérieure. Au nord, la
géométrie du champ de fracture est complexe.

La présence de dykes dioritiques syn-tectoniques a permis de dater la déformation
mylonitique de ces roches & 122 Ma + 0.6. Cet 4ge indique que cette déformation est
contemporaine de la formation de la marge continentale (Crétacé inférieur).

La déformation mylonitique renseigne sur la cinématique de mise en place des
roches mantelliques au sein de la lithosphére pendant le rifting continental. Bien que
n'ayant que peu d'échantillons orientés, 1'étude structurale a permis d'établir une carte
schématique de la ride et de proposer une interprétation cinématique. La géométrie des
structures est compatible avec la montée d'un dome mantellique & 1'aplomb de la zone
lithosphérique amincie. La composante décrochante au nord est probablement liée au
fonctionnement de failles de transfert sur la marge, leur développement pouvant étre
favorisé par la proximité du point triple Atlantique-Golfe de Gascogne.

Au nord de la ride, les péridotites sont localement recouvertes par un schiste
chloriteux riche en apatite et zircon, intensément cisaillé dans les conditions du faciés
schiste vert. Le seul échantillon prélevé appartient & un niveau bien marqué dans la
topographie, de quelques dizaines de metres d'épaisseur, recouvert par des sédiments. Ce
schiste pourrait provenir soit d'un gabbro ferro-titané, soit d'un mélange tectonique ayant
impliqué des roches ultrabasiques et des roches crustales acides. Les structures qu'il
présente (foliation et linéation) sont concordantes avec celles développées dans les
péridotites mylonitisées sous-jacentes, mais le sens de cisaillement est opposé. Ce niveau
schisteux affleure dans le prolongement direct d'un horizon sismique qui pourrait étre
corrél€ i 'horizon "S" reconnu au sud de la marge 2 la base des blocs basculés (Boillot et
Winterer, 1988).

Les roches acides (granites et granodiorites), prélevées sur deux blocs basculés
profonds de la marge, ont toutes subi une déformation cassante qui les a localement
cataclasé. Certains échantillons montrent une texture porphyroclastique acquise
antérieurement lors d'une déformation ductile & température intermédiaire. L'attitude des
structures dans ces roches n'est pas compatible avec celle des structures mylonitiques
dans les péridotites adjacentes, ce qui suggere qu'elles ne sont pas contemporaines. Nous
pensons donc que les structures des roches acides n'ont pas €té acquises comme celles
des péridotites pendant le rifting de la marge mais antérieurement, probablement pendant

l'orogenése hercynienne.
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II1.A.3. BOUDINAGE LITHOSPHERIQUE SUR LA MARGE
CONTINENTALE PASSIVE DE LA GALICE.

La modé€lisation expérimentale nous a permis d'étudier les mécanismes mis en jeu
dans la lithosphére continentale lorsqu'elle est soumise 4 une extension intense et de
proposer ainsi un modele de boudinage lithosphérique. L'étude de terrain a apporté des
données sur 1'évolution du manteau pendant la formation d'un rift continental. Les
résultats obtenus par ces deux approches montrent que la géométrie des structures et
I'évolution du champ de déformation dans la lithosphére suggérées par le modele de
boudinage sont en bon accord avec la structure et 1'évolution de la marge continentale
passive profonde de la Galice et des péridotites présentes en pied de marge.

La marge de la Galice présente des blocs basculés vers le continent le long de
failles normales a pendage vers l'océan et un fort réflecteur sismique sub-plat, I'horizon
"S", situé a la base des blocs de la partie profonde de la marge. Les péridotites qui
affleurent 2 la limite continent-océan ont été déformées ductilement dans une zone de
cisaillement 2 faible pendage vers le continent, de sens dextre et & rejet normal.

Selon le modele de boudinage, le développement d'un systéme de blocs basculés
dans la croiite supérieure implique 1'existence, 3 la base des blocs, dans la croiite
inférieure découplante, d'une zone de cisaillement dont le sens est synthétique du sens de
basculement des blocs. Une zone de cisaillement existe également dans le manteau
ductile, de sens oppos€ a celle de la croiite.

La nature de l'horizon "S" n'étant pas connue, et la croiite inférieure n'ayant
jamais pu €tre échantillonnée en place sur la marge de la Galice, deux hypothéses peuvent
&tre proposées pour interpréter les structures de la marge a la lumiére du modéle de
boudinage. L'interprétation la plus directe nous conduit & considérer 1'horizon "S"
comme la transition fragile-ductile crustale. Cette hypothése a été formulée par différents
auteurs (Montadert et al., 1979; Chenet et al, 1982) 2 partir des données sismiques. Dans
ce cas, la croiite inférieure présente a la base des blocs, entre le réflecteur "S" et le Moho,
a été déformée dans une grande zone de cisaillement & faible pendage et i rejet normal, de
sens sénestre, compatible avec le sens de basculement des blocs de crofite supérieure (fig.
II1.1). La déformation mylonitique dans les péridotites est a relier au fonctionnement de la
zone de cisaillement dextre dans le manteau ductile. Deux hypothéses peuvent étre
proposées pour la structure du manteau sous la marge (fig. IIL.1): (1) la rupture du
manteau résistant s'est produite sous les blocs basculés, le Moho mettant en contact le
manteau ductile et la croiite inférieure ductile (cf modele de la figure 1.B.2.2.b); (2) la
rupture du manteau ne s'est pas produite sous les blocs basculés, le Moho initial étant
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préservé sous la marge entre le manteau superficiel résistant et la crofite inférieure ductile
(cf modele de la figure 1.B.2.3).

..................

il 5 » S A T SR U P i P P P P 10km
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Fig. IIl.A.1. Interprétation la plus directe de la structure de la marge profonde de la
Galice selon le modéle de boudinage. L'horizon "S" est interprété comme la transition
fragile-ductile. cf texte. D'aprés Boillot et Winterer, 1988, modifié.

Boillot et al. (1989) ont récemment proposé que la couche de péridotites

ERE o Bt v 1 e

serpentinisées se prolonge latéralement sous la marge, les roches présentes a la base des
blocs basculés étant donc des serpentinites. Le Moho sismique serait dans ce cas le front
de serpentinisation des péridotites, et le réflecteur "S" représenterait le contact entre la
crofite et les serpentinites (Moho pétrologique). Ce contact serait tectonique, le toit des
serpentinites trés ductiles agissant comme niveau de décollement a la base des blocs. Les
serpentinites devraient donc étre trés déformées dans cette zone. Cette hypotheése implique
la disparition de la croiite ductile en bas de marge.

Le modtle de boudinage proposé a partir des modeles analogiques ne prend pas
en compte le processus de serpentinisation des péridotites. La serpentinisation ne peut

toutefois se développer que lorsque les péridotites sont proches de la surface, c'est-a-dire -

lorsque la crofite continentale est amincie. C'est donc un processus tardif lors du rifting
continental, qui n'intervient pas sur l'initiation et le développement des structures
extensives dans la lithosphére. Le modgle de boudinage peut cependant rendre compte de
la structure de la marge dans cette hypothése. En effet, selon ce modele, la croite
inférieure peut effectivement étre extrémement amincie, voire rompue en fin de rifting
continental sous les blocs basculés les plus profonds de la marge, dans la zone ou
l'extension a été trés intense (cf modele de la figure 1.B.2.2.b). On devrait dans ce cas
retrouver, en prolongation de l'horizon "S", un biseau de croiite inférieure sous les blocs
basculés du haut de la marge ot I'extension a été moins intense (fig. III.2). La présence
de ce biseau pourrait effectivement expliquer la disparition sur les profils sismiques de
T'horizon "S" sous la partie haute de la marge (Mauffret et Montadert, 1987). Le toit des
serpentinites, qui est une surface de décollement potentielle, prendrait alors le relais de la
croiite inférieure découplante 2 la base des blocs basculés en bas de marge. Aucune
donnée sur les niveaux profonds n'étant pour l'instant disponible, cette hypothese ne peut
pas étre testée. Les données sismiques récemment acquises sur la marge du Golfe du
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Fig. Il A.2. Interprétation de la structure de la marge de la Galice dans l'hypothése ou la
base des blocs basculés profonds repose sur des serpentinites. Cette situation pourrait
étre le stade ultime d'évolution de l'interprétation proposée sur la figure III.A.1. La zone
de cisaillement dextre dans le manteau n'a pas été représentée dans le manteau, car elle ne
fonctionnait plus a ce stade.

Lion semblent toutefois en bon accord avec une telle géométrie, la croiite inférieure litée
présente sous le plateau continental s'amincissant et passant en continuité sous la marge &
un fort réflecteur sismique comparable au réflecteur "S" (Olivet et al., 1990).

Le manque de données sur la structure profonde de la marge de la Galice empéche
pour l'instant de choisir l'une ou l'autre des interprétations proposées. Le niveau
schisteux présent localement dans la moitié nord de la ride, au toit des péridotites
serpentinisées et sous la couverture s€édimentaire, pourrait toutefois étre un test
déterminant. Si le réflecteur sismique dans le prolongement duquel il se trouve peut étre
corrél€ au réflecteur "S", il représenterait le Moho pétrologique et proviendrait d'un
mélange tectonique entre du matériel crustal et les serpentinites sous-jacentes (cf III.A.2.)
(Boillot et Winterer, 1988). Dans ce cas, la seconde interprétation (réflecteur "S" assimilé
au Moho pétrologique) serait la bonne. Quoi qu'il en soit, le modéle de boudinage est en
bon accord avec I'évolution de la marge occidentale profonde de la Galice.

Ce modele peut aussi s'appliquer a la marge Nord-Gascogne, dont 1a structure et
I'’évolution sont trés proches de celle de la Galice (Le Pichon et Barbier, 1987). Le
réflecteur "S" est également présent a la base de blocs basculés vers le continent. La taille
des blocs basculés diminue du haut vers le bas de la marge. Leur diminution d'épaisseur
se fait aux dépens des niveaux profonds, puisqu'en pied de marge les blocs sont
essentiellement constitués par des séries sédimentaires litées. L'épaisseur de la couche
située sous I'horizon "S" qui présente les caractéristiques sismiques de la croiite
inférieure diminue progressivement vers le pied de la marge ou elle est réduite & 2 km.
Contrairement a la marge de la Galice, la transition continent-océan semble étre typique,
mettant en contact la croiite continentale amincie et la croiite océanique. Le Pichon et
Barbier (1987) ont récemment proposé un modele de formation de la marge selon lequel
le réflecteur "S" serait une grande zone de cisaillement & faible pendage vers le continent
s'enracinant au toit de la crofite ductile. Selon cette hypothése, le sens de cisaillement sur
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cette grande faille plate est inverse de celui des failles normales séparant les blocs
basculés vers le continent, ce qui pose un probléme cinématique (cf § 1.B.2.1.B).
L'interprétation de la structure de la marge a partir du modele de boudinage suggére que
le réflecteur "S" corresponde & la transition fragile-ductile dans la croiite.
L'amincissement de la crofite ductile serait li€ au fonctionnement a 1'échelle de la marge
d'une zone de cisaillement sénestre, compatible avec le sens de basculement des blocs. La
diminution d'épaisseur des blocs aux dépens des niveaux profonds vers le bas de la
marge est effectivement observée dans le modele de boudinage. L'existence d'une zone
de cisaillement de sens inverse dans le manteau sous-jacent peut également étre postulée.

Enfin, si le modele de boudinage est en bon accord avec la structure de la marge
occidentale profonde de la Galice, il doit toutefois étre testé sur la largeur totale de la zone
lithosphérique amincie pendant la phase de rifting continental. En effet, la marge ouest-
galicienne comprend également un bassin interne, large de plus d'une centaine de
kilometres, et d'autre part, il faut également prendre en compte la marge conjuguée de
Terre-Neuve.

La nature hétérogeéne des données disponibles a I'heure actuelle sur les deux
marges conjuguées rend cette étude problématique. Il n'y a en effet pas de données sur la
structure profonde de la marge de la Galice et la structure crustale sur la marge de Terre-
Neuve est difficile & préciser vue 1'épaisse couverture sédimentaire. Pour ces raisons, on
ignore en particulier la profondeur exacte du Moho sur la marge de la Galice, la géométrie
d'une éventuelle croiite litée et sa relation avec le réflecteur "S". On ignore également la
géométrie d'éventuels réflecteurs dans le manteau qui pourrait nous renseigner sur celle
de probables structures hercyniennes héritées. Enfin a l'ouest de la marge 1'extension
latérale de la zone d'affleurement des roches mantelliques est inconnue, la nature du socle
a I'ouest de la ride de péridotite restant incertaine. Sur la marge de Terre-Neuve, il nous
manque en particulier des informations sur la limite continent-océan dont la nature et la
localisation sont hypothétiques (cf § II.A.7), de méme que sur la géométrie précise des
structures crustales de la marge profonde. On note toutefois la présence d'une marge
profonde de part et d'autre du paléorift, ces deux marges étant caractérisées par un
amincissement important de la croite et un style de déformation crustale a priori
comparable. Selon le modele de boudinage, des péridotites sont susceptibles d'affleurer
au pied des deux marges conjuguées, de part et d'autre du paléorift. La présence de
roches mantelliques au pied de la marge de Terre-Neuve pourrait expliquer le probleme de
localisation de la limite continent-océan.
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III.B. CONCLUSION

Le but premier des deux études présentées dans ce mémoire était de comprendre
comment des roches mantelliques pouvaient étre portées 2 I'affleurement sur le plancher
océanique lors du rifting continental, la remontée du manteau pouvant étre selon les
hypothéses généralement admises, soit dynamique (diapirisme), soit passive et diie a
l'amincissement de la lithospheére. Le modele de boudinage lithosphérique proposé a
partir des modeles expérimentaux, qui est un modele d'étirement lithosphérique, montre
que la remontée du manteau sous une zone de rift jusqu'au plancher océanique peut étre
une conséquence directe de 1'amincissement de la lithosphére, sans que la dynamique du
manteau ne soit nécessaire.

L’¢étude pétro-structurale des péridotites affleurant au pied de la marge continentale
passive de la Galice a permis de confirmer que les roches mantelliques remontées sous les
rifts continentaux oll le taux d’extension est relativement faible, sont des péridotites a
plagioclase peu appauvries. Elle nous a permis également de mettre en évidence dans ces
roches des structures particuliéres liées a la déformation mylonitique qu’elles subissent
lors de leur ascension dans la lithosphére en contexte extensif. Cette déformation,
nettement hétérogene, développe des bandes ultramylonitiques étroites.

La modélisation analogique du rifting continental a également montré I’influence
primordiale de la structure rhéologique de la lithosphére continentale sur son
comportement lorsqu’elle est soumise & un régime tectonique extensif. Le nombre de
parametres intervenant sur la structure rhéologique de la lithosphere étant trés important,
elle est tres difficile a connaitre. Les modeles analogiques montrent que pour un gradient
géothermique moyen, cette structure peut étre simplifiée au premier ordre par une
structure fragile-ductile quadricouche, dans laquelle la partie superficielle du manteau est
résistante et localise la déformation, et la crofite inférieure est ductile et découple le
manteau résistant de la croiite supérieure fragile. Cette structure simplifiée présente
I’avantage de pouvoir étudier I’influence globale de la variation de la résistance relative
des niveaux fragiles et des niveaux ductiles (couplage) sur le comportement
lithosphérique et, en particulier, sur la géométrie de la zone continentale étirée. Nous
pouvons ainsi, a partir des modeles expérimentaux réalisés, proposer un nouveau modéle
de formation des marges continentales passives. Ce modéle de boudinage lithosphérique
montre que la largeur et la structure interne de la zone lithosphérique amincie, ainsi que la
géométrie du ddme mantellique, dépendent du couplage fragile-ductile. Si le couplage est
fort, la lithosphere est globalement résistante. Dans ce cas, la zone lithosphérique
déformée et le ddme mantellique sont larges et globalement symétriques. Cette condition
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est réalisée par exemple pour un faible gradient géothermique ou un taux d’extension
relativement élevé. Quand le couplage diminue, la zone lithosphérique étirée et le dome
restent globalement symétriques mais leur largeur diminue; la structure interne de la zone
déformée devient asymétrique. Quand le couplage est faible (fort gradient géothermique
ou taux d’extension faible par exemple), la zone lithosphérique déformée est étroite et
asymétrique et le manteau ductile forme un déome asymétrique.

Le modele de boudinage lithosphérique semble en bon accord avec la structure et
I’évolution des marges continentales passives et permet en particulier d’expliquer celles
de la marge occidentale profonde de la Galice et de la marge Nord-Gascogne. Une
meilleure connaissance de la totalité de la marge de la Galice, en particulier des niveaux
profonds de cette marge (croiite ductile et manteau) ainsi que de la marge conjuguée de
Terre-Neuve, permettra de tester le modele de boudinage sur la totalité de la zone
lithosphérique étirée lors du rifting continental. Enfin, pour &tre validé, ce modéle devra
étre confronté avec les données disponibles sur les zones continentales en extension
(marges et rifts). L’acquisition de nombreux profils sismiques en écoute longue, qui
donnent en particulier des informations sur la croiite inférieure et le manteau présents
sous ces zones, devrait permettre d’atteindre cet objectif. Des données sur ces niveaux
profonds peuvent également étre obtenues par 1’étude des massifs péridotitiques
lherzolitiques et granulitiques.
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ANNEXE

LOCALISATION ET DESCRIPTION DES ECHANTILLONS DE SOCLE PRELEVES
PAR LE NAUTILE PENDANT LA MISSION GALINAUTE EN 1986.

Les échantillons décrits ici ont été prélevés par le submersible Nautile pendant sept
des plongées qui ont été effectuées lors de la mission Galinaute du Groupe d’Etude de la
Marge Continentale et de 1'Océan en 1986. Les plongées GAL86-04, -06, -09, -10 et -14
se sont déroulées sur la ride de péridotites. Les plongées GAL86-07, -08 et -11 se sont
déroulées sur deux blocs basculés profonds de la marge continentale (cf localisation sur la
fig. IL.A.2.).

Pour chaque plongée, une carte de la route parcourue par le Nautile est présentée,
sur laquelle les sites d'échantillonage sont précisément reportés. Ces cartes ont été tracées
par les membres scientifiques de la mission Galinaute. Une coupe synthétique est
également présentée pour chaque plongée. Seule figure ici la description des échantillons
de socle, et de quelques échantillons de roches mafiques prélevés au nord de la ride de
péridotite.

Pour chaque échantillon décrit figurent: (1) son numéro: GAL86-00 (plongée) -
00 (ordre de prél¢vement)), (2) I'heure et la profondeur de prélévement, (3) sa
description.
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PLONGEE 4

42°01NI> l l G5, —
N N4
h 2
—\01\ \%:p’o
S >\
<° I
7 |
-~ —— \ /
\ \ GAL 86-04
I \ lL 500m
12°54'W 12°53'W
¢ GALS86-04-01 14HO02 5123m

Echantillon non orienté de 20 x 15 x 10 cm recouvert d'un encroiitement
polymétallique noir (épaisseur < 5 cm). En profondeur, 1'échantillon est jaune, friable, et
montre des pustules arrondies, de couleur verte ou brune, de taille centimétrique.

Cet échantillon est le produit d'altération par 'eau de mer d'une péridotite.
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PLONGEE 6

42°38'N— —
+
GAL 86-06
Q
Qo
@
V.
/soom\/
42°37'N|— /// —_—
12°50W 12°49'W
0 GALS6-06-01 13H50 5324m

_ Echantillon non orienté de 10 x 10 x 10 cm & pétine sombre, & cassure jaune et
noire.

Péridotite - a spinelle et plagioclase (1%), orthopyroxene (10%), clinopyroxéne
(2%), et amphibole (5%).

- extrémement serpentinisée (>90%).

- & texture mylonitique (cf. annexe), marquée par: 1) des cristaux
d'orthopyroxénes étirés, présentant des kink-bands; 2) des fantdmes de stuctures
d'enroulement; 3) des fantdmes de nombreuses bandes ultramylonitiques.

Phases analysables (lame 6-1A): - spinelle alumineux automorphe, allongé,
auréolé de feldspath plagioclase totalement saussuritisé
- orthopyroxéne a exsolutions
- amphibole incolore qui cristallise en
pseudomorphose de cristaux de pyroxéne, ou dans des filonnets (mm) sécants sur la
foliation S1.
Minéraux secondaires: amphibole incolore, serpentine, magnétite et hématite.
Légere fracturation tardive, remplie de minéraux opaques.
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¢ GALS86-06-02 14HO07 5226m

Echantillon non orienté de 10 x 10 x 8 cm 2 pitine sombre et cassure verte et
jaune.

Péridotite - & spinelle (1%), orthopyroxéne (15%), clino-pyroxéne (2%)

- totalement serpentinisée (>98%)

- 3 texture mylonitique, marquée par: 1) des reliques de cristaux
d'orthopyroxeéne étirés, en cornue; 2) des fantdmes de structures d'enroulement, 3) des
fantdmes de nombreuses bandes ultramylonitiques.

Phases analysables (lame 6-2b):- spinelle alumineux automorphe, allongé
- clinopyroxeéne.
Minéraux secondaires: serpentine, magnétite et hématite.
Filonnet millimétrique de serpentine et minéraux opaques, sécant sur la foliation
S1 (lame 6-2A).
Légere fracturation tardive, remplie de minéraux opaques et/ou de serpentine.

¢ GALS86-06-03 14H44 5226m

Echantillon orienté de 15 x 10 x 12 cm, recouvert d'un encroiitement
polymétallique noir de faible épaisseur (1 mm), 4 cassure verte et jaune.

Péridotite - & spinelle probablement auréolé de plagioclase totalement saussuritisé
(1%), orthopyroxene (10%), clinopyroxéne (7%)
- totalement serpentinisée (>98%)
- & texture mylonitique, marquée par: 1) des fantdmes de bandes
ultramylonitiques; 2) des reliques de cristaux d'orthopyroxéne allongés, et kinkés.
Phases analysables: spinelle chromifére automorphe, allongé.
Minéraux secondaires: serpentine et magnétite.
Fracturation tardive, remplie de minéraux opaques.

0 GAL86-06-04 15H35 5150m

Echantillon orienté de 15 x 15 x 15 cm, & pitine ocre, ou recouvert d'un
encroiitement polymétallique noir (mm), et A cassure ocre et verte.

Péridotite - a spinelle (1%), orthopyroxéne (7%) et clinopyroxéne (2%).
- totalement serpentinisée (> 98%).
- A texture mylonitique, marquée par: 1) des fantémes de bandes
ultramylonitiques; 2) des reliques de cristaux d'orthopyroxéne allongés, et kinkés.
Phases analysables: spinelle chromifére automorphe, allongé.
Minéraux secondaires: serpentine et magnétite.
Fracturation tardive, remplie de minéraux opaques.

¢ GALS86-06-05 15H49 5069m

Echantillon orienté de 20 x 8 x 8 cm, a pitine jaune ou recouvert d'un
encroiitement polymétallique noir de faible épaisseur (mm), & cassure verte.

Péridotite - a spinelle (1%), clinopyroxéne (4%), orthopyroxéne (10%)
- extrémement serpentinisée (>85%)
- a texture mylonitique, marquée par: 1) des fantdmes de bandes
ultramylonitiques; 2) des reliques de cristaux d'orthopyroxéne étirés.
Phases analysables: spinelle chromifere automorphe étiré, clinopyroxéne.
Minéraux secondaires: serpentine et magnétite.
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Plusieurs épisodes de fracturation tardifs: 1) veinules de serpentine dans des
minéraux fracturés (spinelle et pyroxéne), 2) fractures (<1 mm) remplies de minéraux
opaques, synchrones ou postérieures aux premieres, 3) fractures millimétriques remplies
de calcite localement associée a des minéraux opaques, postérieures aux deux premieres,
et sub-paralleles 2 1a foliation S1.

¢ GALS86-06-08 16H49 4930m

Echantillon non orienté de 10 x 10 x 8 cm, a pétine jaune ou recouvert d'un
encrolitement polymétallique noir peu épais (< 1 mm), et a cassure jaune, friable.

Péridotite - 2 spinelle, clinopyroxéne
- extrémement serpentinisée et calcitisée
- dont la texture est masquée par la calcitisation ayant imprégnée la
roche.
Phases analysables: spinelle chromifére automorphe de grande taille,
clinopyroxene.
Minéraux secondaires: serpentine, magnétite et hématite.
Fracturation tardive trés intense; fractures millimétriques 2 centimétriques
remplies de calcite, localement cristallisée en peigne ou en rosette.

¢ GALS86-06-10 17H34 4813m
Galet.

Granite 2 texture porphyroclastique a gros grain; 10% de néoblastes recristallisés
aux joints de grains.
Porphyroclastes - de quartz (30%) & extinction onduleuse ou kinkés, recristallisés
en sous-grains.
- de feldspath plagioclase saussuritisé (30%)
- de microcline (30%).
Néoblastes de quartz et feldspath.
Biotite en amas intersticiels de petits cristaux, syntectoniques, associée a de la
muscovite, de 1'épidote, et du quartz finement recristallisé.
Minéraux accessoires: tourmaline verte zonée, apatite, zircon zoné de grande
taille.
Minéraux secondaires: - chlorite en altération de la biotite,
- muscovite en altération du plagioclase,
- calcite en imprégnation

Granite ayant subi une légére déformation ductile, dans les conditions du facies
schiste vert.
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Echantillon non orienté, de 5 x 5 x 10 cm, 4 pitine et cassure jaunes, friable,
parcouru par de nombreuses fentes de calcite. Prélévement en place douteux.

Péridotite - 4 spinelle, plagioclase, clinopyroxéne et ortho-pyroxéne
- extrémement serpentinisée et calcitisée (> 98%)
- dont la texture est totalement masquée par la calcitisation intense. Des
niveaux riches en clinopyroxéne sont localement préservés.
Phases analysables: - plagioclase, la plupart du temps associé a des cristaux de
spinelle transformés en magnétite, parfois en filonnets indépendants
- clinopyroxeéne riche en exsolutions.
Minéraux secondaires: - serpentine, magnétite et hématite,
- calcite en imprégnation.
Fracturation tardive trés intense; fractures (mm a cm) remplies de calcite
cristallisée localement en peigne.
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0 GAL86-09-02 17H09 4757m
Galet d'une formation conglomératique.

Granulite & texture porphyroclastique trés recristallisée.

Porphyroclastes m poecilitiques, peu allongés, de feldspath alcalin et plagioclase.

Matrice de feldspath alcalin au coeur perthitique, plagioclase, et quartz intersticiel
ou en petits grains ronds inclusifs dans les autres phases.

Foliation peu marquée par les porphyroclastes, mais soulignée: 1) par des lits,
riches soit en orthopyroxenes trés craquelés, soit en grenats poecilitiques souvent bordés
par un tres fin liseré de quartz et contenant de petites inclusions de quartz et feldspath; 2)
par de la biotite, associée au grenat ou 2 l'orthopyroxene; 3) par des minéraux opaques.

Minéraux accessoires: zircon et apatite.

¢ GALS86-09-03 17H14 4752m

Bloc (8 x 8 x 3 cm) de bréche sédimentaire de basalte ou péridotite (?), recouvert
d'un encroiitement polymétallique noir peu épais (< 1 mm).

Ciment: magnétite, hématite et chlorite.

Eléments anguleux, millimétriques a centimétriques, de serpentinite, qui conserve
quelques reliques de phases primaires: clinopyroxéne (analysable), orthopyroxéne
(localement poecilitique), spinelle, plagioclase (analysable), olivine ?, et de phases
secondaires: amphibole ?.

¢ GALS86-09-04 17H32 4664m

Bloc de bréche sédimentaire de gabbro ou basalte ou péridotite ? (de 8 x 8 x 4
cm), recouvert d'un encrofitement polymétallique noir (2 cm d'épaisseur).

Ciment: magnétite, hématite et chlorite.

Eléments anguleux millimétriques 2 centimétriques, - de serpentinite conservant
des reliques de phases analysables: clinopyroxéne, orthopyroxéne (localement
poecilitique), spinelle.

- a chlorite en rosette (qui
dériverait d'orthopyroxéne), sphéne, épidote, zoisite, ilménite, plagioclase?.
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Echantillon non orienté de 10 x 10 x 8 cm, 2 patine et cassure noires et jaunes,
parcouru par de nombreuses fentes de calcite. Elément de bréche calcifiée de péridotite.

Péridotite (ou pyroxénite) - 2 spinelle, plagioclase, clinopyroxene,
orthopyroxéne, amphibole.

- extrémement serpentinisée et altérée (> 80%).

- a texture mylonitique caractéristique des faciés
riches en pyroxénes, marquée par des cristaux d'orthopyroxéne de grande taille étirés,
fracturés en pull-apart, et/ou kinkés.

- qui présente une alternance de niveaux riches
en clinopyroxéne ou en orthopyroxene, avec présence locale d'amphibole, et de niveaux
de serpentinite (dérivés de niveaux dunitiques ?), sub-paralléles 2 la foliation S1 (lame
10-1c¢).

Phases analysables: - spinelle plutét alumineux, automorphe, allongé
- plagioclase localement frais, en auréole autour du spinelle,
ou en filonnets indépendants sub-parallgles  la foliation S1 (lame 10-1c)
- clinopyroxéne (avec peu ou pas d'exsolutions)
- orthopyroxéne (avec de fines exsolutions)
- amphibole incolore, se développant aux dépens des
pyroxenes (lame 10-1a).
Minéraux secondaires: - amphibole, serpentine, magnétite, hématite
- calcite en imprégnation.
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Fracturation tardive trés intense; deux épisodes: 1) fractures de serpentine,
généralement paralléles  la foliation S1; 2) fractures (millimétriques a centimétriques)
nombreuses, remplies de calcite, parali¢les et parfois perpendiculaires a la foliation S1,
postérieures aux premieres.

¢ GALBS86-10-02 14H21 4441m

Echantillon non orienté, de 12 x 7 x S cm, & patine et cassure jaunes, traversé par
une fracture (1 cm d'épaisseur) remplie de serpentine, et parcouru par de nombreuses
fractures (< 1 cm) remplies de serpentine ou de calcite. Elément de bréche calcifiée de
péridotite (cf.GAL86-10-01).

Péridotite - A spinelle, plagioclase, clinopyroxéne, ortho-pyroxéne, amphibole
- serpentinisée et intensément calcitisée (> 85%)
- dont la texture est masquée par la calcitisation; kink-bands dans les
cristaux de pyroxene. '
- présentant des niveaux riches en clinopyroxénes
(microrubannements).
Phases analysables: - spinelle chromifére, automorphe ou localement
vermiculaire, allongé
- plagioclase trés abondant et frais
- clino- et orthopyroxéne présentant de fines exsolutions.
- amphiboles incolores, se développant localement aux
dépens des pyroxeénes (lame 10-2d).
Minéraux secondaires: - amphibole, serpentine, magnétite et hématite
- calcite en imprégnation.
Fracturation tardive trés intense; Deux épisodes: 1) remplissage par serpentine, 2)
remplissage par calcite, dans des fentes sub-paralléles et sub-perpendiculaires aux
premiéres.

¢ GALS86-10-03 14H57 4332m
Echantillon non orienté de bréche calcitisée & élément de serpentine.

Ciment: filons (épaisseur < 5 mm) de calcédoine, ou quartz, recoupés par des
filons de méme nature, mais finement cristallisés. Imprégnation tardive de la bréche
(ciment et éléments) par de la calcite, de 'hématite et des minéraux opaques.

Eléments: anguleux a légérement arrondis, de taille millimétrique a centimétrique,
de: - chlorite en rosette

- péridotite totalement serpentinisée; seule phase préservée: spinelle chromifere de
grande taille, automorphe, allongé, peut-étre auréolé de plagioclase totalement
saussuritisé (lame 10-3c); minéraux secondaires: serpentine, magnétite, hématite,
chlorite, talc 7; une intense fracturation remplie de serpentine affecte ces €léments.

¢ GALS86-10-04 15H34 4252m
Echantillon non orienté de 20 x 12 x 10 cm a pitine et cassure ocre-rouge,

friable, traversé par un filon (10 cm d'épaisseur) de diorite, recoupé par de nombreuses
fentes de calcite.
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Péridotite - a spinelle et plagioclase (7%), orthopyroxene et clinopyroxéne (dont
I'abondance varie selon les zones de 3 4 20%)

- serpentinisée et extrémement calcitisée (> 97%)

- dont la texture est masquée par la calcitisation; nette foliation marquée
par 1'allongement des spinelles et des filonnets de plagioclase; les cristaux préservés
(orthopyroxene et plagioclase) sont kinkés.

Phases analysables (lame 10-4c): - spinelle chromifere étiré et fracturé,
localement vermiculaire.
- plagioclase tres frais et abondant, associé€ au
spinelle ou en filonnets indépendants. _
- clinopyroxéne riche en exsolutions,
localement abondant (lame 10-4d)
- orthopyroxene avec de fines exsolutions.
Minéraux secondaires: magnétite, hématite et serpentine (peu), calcite en
imprégnation.
Filon: diorite - tres fraiche
- & texture porphyroclastique: porphyroclastes d'amphibole brune
(contenant de petits cristaux de feldspath) et de plagioclase allongés et déformés, dans
une matrice finement recristallisée de plagioclase, amphibole brune, chlorite riche en fer,
et ilménite; trés localement, présence d'amphibole verte se développant en bordure et
dans les clivages de I'amphibole brune; grands cristaux d'amphibole brune (> 5 cm) pas
ou tres peu déformés, cristallisés en fin ou aprés la déformation, qui permettent de dater
la déformation du filon et de la péridotite encaissante: 122 + 0.6 mA (méthode 39Ar-40Ar)
- parcouru par des filonnets de zéolites (lame 10-4B).
Fracturation tardive intense; fentes remplies de calcite, sub-paralléles et sub-
perpendiculaires 2 la foliation visible dans le filon et la péridotite.

¢ GALS86-10-05 16HO00 4134m

Echantillon non orienté de 10 x 7 x 5 cm, recouvert par un encroiitement
polymétallique noir peu épais (< 1 mm), A cassure ocre i noire.

Péridotite (ou pyroxénite) - a spinelle et plagioclase (5%), clinopyroxéne et
amphibole (abondance variable), orthopyroxéne (5%)

- serpentinisée et intensément calcitisées (>90%)

- a texture mylonitique, caracteéristique des faciés
riches en pyroxénes, marquée par: 1) une taille de grain trés fine; 2) des bandes de
cisaillement dans les niveaux pyroxénitiques; les cristaux d'orthopyroxéne de grande
taille, relictuels, sont kinkés.

- présentant des niveaux (quelques mm d'épaisseur)
trés riches en clinopyroxene et/ou en amphibole de petite taille (microrubannements), sub-
parall¢les a la foliation nettement marquée par le spinelle et le plagioclase.

Phases analysables (lame 10-5A): - spinelle plut6t alumineux, automorphe, ou
fracturé et allongé
- plagioclase, localement frais mais souvent
saussuritisé, en auréole autour des spinelles, ou en filonnets indépendants
- clinopyroxeéne (a exsolutions)
- orthopyroxéne (présentant de fines
exsolutions)
- amphibole incolore, dérivant des
clinopyroxénes (lame 10-5a et b).
Minéraux secondaires: amphiboles, magnétite, hématite, serpentine, calcite en
imprégnation.
Fracturation tardive trés intense; filonnets remplis de minéraux opaques, reprise
par des fractures (d'épaisseur millimétrique) remplies de calcite (contenant localement de
la dolomie ou aragonite (lame 10-5a).
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¢ GALS86-10-06 16H40 4039m
Echantillon non orienté de 7 x 6 x 5 cm, a pitine et cassure ocre-rouge foncé.

Péridotite - a spinelle auréolé de feldspath totalement saussuritisé (1 a 5%
localement), orthopyroxéne (30 a 40%)

- extrémement serpentinisée (> 95%)

- dont la texture, équante, est particllement masquée par la
serpentinisation; les cristaux d'orthopyroxéne non étirés, certains de grande taille, sont
localement poecilitiques, faisant penser & une texture magmatique; nette orientation des
cristaux de spinelle allongés

- traversée par un filon rectiligne (2 mm d'épaisseur), a coeur de
chlorite?? contenant quelques orthopyroxénes de petite taille, & épontes de petites
amphiboles incolores aciculaires altérées, dérivant de l'orthopyroxéne (lame 10-6)

Phases analysables: - spinelle chromifére automorphe allongé, localement
vermiculaire
- orthopyroxéne.
Minéraux secondaires: amphibole, serpentine, magnétite et hématite.
Fracturation tardive intense, remplie de serpentine, minéraux opaques, et
localement de calcite (lame 10-6A).

GALS86-10-07 17H16 3893m

Echantillon orienté de 8 x 8 x 8 cm, recouvert d'une faible épaisseur (1 mm)
d'encroiitement polymétallique, a cassure noire.

Péridotite - a spinelle auréolé de plagioclase (2%), orthopyroxéne (15%),
clinopyroxeéne (5 2 10% localement), amphibole (5%)

- serpentinisée a 60%

- a texture mylonitique, marquée par des cristaux d'orthopyroxéne
étirés et des bandes ultramylonitiques; 1'olivine et 'orthopyroxéne montrent une bonne
fabrique intracristalline; les cristaux sont kinkés; certains grands orthopyroxénes étirés
sont fracturés selon leur kinks (lame 10-7A); le spinelle et le plagioclase marquent une
foliation oblique sur l'allongement des cristaux d'orthopyroxéne.

- traversée par des filonnets (5 mm d'épaisseur), rectilignes a 1'échelle
de la lame mince, zonés, a coeur de chlorite et plagioclase totalement saussuritisé, 2
épontes d'amphiboles incolores aciculaires dérivant de grandes amphiboles brunes (lame
10-7B).

Phases analysables: - olivine

- orthopyroxéne (2 fines exsolutions)

- clinopyroxene (2 exsolutions)

- spinelle alumineux, vermiculaire ou en amas allongés de
petits grains.

- plagioclase en filonnet autour du spinelle, localement
frais, souvent saussuritisé ou chloritisé.

- amphibole brune, souvent associée aux spinelles et
plagioclase, automorphe de grande taille dérivant des pyroxénes, ou en filonnets
indépendants paralleles a l'allongement des spinelles

- amphibole incolore dans les filonnets.

Minéraux secondaires: amphiboles, serpentine, chlorite, magnétite, hématite,
calcite en imprégnation trés localement.

Légere fracturation tardive: 1) microfractures dans les cristaux, remplies de
serpentine et minéraux opaques; 2) fractures remplies de calcite, localement cristallisée en
peigne, associée a des minéraux opaques.
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¢ GALS86-10-08 17H40 3722m

Echantillon orienté de 12 x 9 x 8 cm, a patine ocre-rouge & noire, et cassure
noire.

Péridotite - & spinelle et plagioclase (5%), orthopyroxéne (30%), clinopyroxéne
(10 2 20%), amphibole

- serpentinisée a 50%

- a texture €quante 2 grain fin (1 mm) magmatique, marquée par des
cristaux d'orthopyroxéne poecilitiques et 1'absence de fabrique intracristalline des cristaux
d'orthopyroxéne et d'olivine; net littage marqué par le spinelle auréolé de plagioclase;
cristaux nettement kinkés.

- traversée par des filonnets: 1) semblables & ceux visibles dans
I'échantillon GAL86-10-07, et ou localement se développe du mica (phlogopite) (lame
10-8F) et du sphéne; 2) a amphibole incolore, chlorite et spinelle (< 1 mm d'épaisseur)
(lame 10-8); 3) rectilignes a 1'échelle de la lame mince, 3 mm d'épaisseur, diffus, a
amphibole brune dérivant de pyroxéne; petites amphiboles incolores se développant aux
dépens des brunes (lame 10-8a).

Phases analysables: - olivine
- orthopyroxeéne (& fines exsolutions)
- clinopyroxéene (a exsolutions)
- spinelle alumineux m vermiculaire, localement de grande
taille
- plagioclase en auréole autour du spinelle, localement frais,
souvent saussuritisé ou chloritisé
- amphibole brune, associée aux spinelle et plagioclase, ou
en filonnet
- amphibole incolore et mica dans les filonnets.
Minéraux secondaires: amphiboles, serpentine, magnétite, hématite, chlorite,
mica dans les filonnets.
Fracturation tardive trés 1égeére, remplie de serpentine (lame 10-8F) et/ou de
calcite (lame 10-8c).

¢ GALS86-10-09 18HO08 3612m

Echantillon orienté de 18 x 13 x 10 cm, recouvert par une trés faible épaisseur
d'encroiitement polymétallique noir (< 1 mm), & cassure verte.

Schiste - constitué d'une alternance: 1) de niveaux sombres, riches en chlorite
bleue, en minéraux opaques, aciculaires ou granuleux en amas, et en apatite, en cristaux
isolés ou en filonnets boudinés; 2) de niveaux de chlorite blanche cristallisée en rosette

- ayant subi une intense déformation cisaillante, matérialisée par les
niveaux sombres €tirés et boudinés asymétriquement, des bandes de cisaillement, des
structures d'enroulement développées autour de cristaux d'apatite (lame 10-9A).

Phases analysables: les deux types de chlorite, apatite, et quelques zircons (lame

10-9B).
Tres 1égere fracturation tardive; fentes millimétriques remplies de calcite.
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Echantillon non orienté, élément de taille décimétrique de bréche grossiére.

Dolérite: - & grain fin
- a texture doléritique intersertale
- a feldspath plagioclase en latte, légérement saussuritisé
- & clinopyroxene, automorphe ou intersticiel
- riche en minéraux opaques.
Minéraux secondaires: chlorite, épidote, localement muscovite en
pseudomorphose du plagioclase.
Pas de fracturation a I'échelle de I'échantillon.
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¢ GALS86-14-02 12H34 3664m
Echantillon non orienté, élément décimétrique de bréche grossiére.

Gabbro - & grain trés fin
- 3 amphibole brune, plagioclase finement recristallisé, minéraux opaques
en petits amas.
Légere orientation des cristaux d'amphibole; cristaux 3 extinction onduleuse.
Minéraux secondaires: amphibole incolore se développant localement aux dépens
des amphiboles brunes, un peu de saussurite dans le plagioclase.
Fracturation tardive; fentes (1mm d'épaisseur) remplies de zoisite et d'épidote.

¢ GALS86-14-03 12HS3 3561m

Echantillon non orienté de 4 x 4 x 4 cm recouvert localement par un encroiitement
polymétallique d'1 mm d'épaisseur, & pitine et cassure verditre a blanchitre.

Péridotite - totalement serpentinisée, bréchifiée et calcitisée (> 98%)
- 2 spinelle alumineux de grande taille, souvent transformé en
magnétite, allongé, vermiculaire, seule phase analysable.
- 2 orthopyroxeéne de grande taille trés abondant, fortement kinké
- dont la texture est masquée par la serpentinisation et la bréchification.
Minéraux secondaires: serpentine, chlorite, magnétite, hématite et calcite en
imprégnation.
Fracturation tardive trés intense ayant bréchifiée la roche; fentes (Imm 2 lcm
d'épaisseur) remplies de serpentine, minéraux opaques, hématite et calcite.

¢ GALS86-14-04 13H03 3554m

Echantillon non orienté de 9 x 8 x 7 cm, recouvert par un encroiitement
polymétallique noir d'1 cm d'épaisseur et i cassure blanchitre.

Péridotite - totalement serpentinisée (> 98%) et bréchifiée
- & spinelle alumineux, souvent transformé en magnétite, de grande
taille, allongé, localement vermiculaire, seule phase analysable.
' - a orthopyroxéne de grande taille, localement poecilitique (lame 14-
4b).

Minéraux secondaires: serpentine, magnétite, hématite.

Fracturation tardive trés intense; fractures (quelques mm d'épaisseur) trés
nombreuses remplies de minéraux opaques et/ou d'un ciment contenant localement de
petits cristaux de calcédoine ou quartz (lame 14-4b).

0 GALS86-14-05 13H11 3532m

Echantillon non orienté de 11 x 8 x 3 cm, recouvert d'un encroiitement
polymétallique peu épais (< 1 mm), & cassure brune et blanchétre.

Pyroxénite - a clinopyroxéne (60%), orthopyroxéne (40%) et plagioclase frais
intersticiel (1%)
- hétérogene, présentant des zones trés riches en orthopyroxénes de
grande taille, kinkés (lames 14-5c et -5B).
Toutes les phases sont analysables.
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Minéraux secondaires: - amphibole incolore, aciculaire de petite taille, trés
abondante, en altération des orthopyroxénes
- magnétite et hématite.
Légere fracturation tardive.

0 GALS86-14-07 13H30 3460m

Echantillon non orienté, prélevé dans un filon recoupant des formations
bréchiques, de 8 x 8 x 3 cm, recouvert par un encroiitement polymétallique noir (5 cm
d'épaisseur), et a cassure sombre.

Dolérite: - a texture doléritique intersertale
- & grain plus gros et plus altérée que I'échantillon GAL86-14-01.
Phénocristaux: - feldspath plagioclase zoné, localement saussuritisé.
- clinopyroxéne, altéré en magnétite et hématite.

Matrice: - plagioclase en latte

- amphibole brune intersticielle, se transformant en amphibole verte i sa

périphérie.
- minéraux opaques.

¢ GALS86-14-08 13H47 3409m

Echantillon non orienté, de 7 x 7 x 5 cm, recouvert d'une faible épaisseur
d'encroiitement polymétallique noir, et a cassure vert sombre.

Dolérite comparable & celle de 'échantillon GAL86-14-01.
Phénocristaux: feldspath plagioclase zoné, localement saussuritisé.
Matrice: - plagioclase en latte, saussuritisé (50%)

- clinopyroxene (35%)

- orthopyroxene (2%)

- amphibole brune (1%)

- minéraux opaques

- chlorite.
Pas de fracturation.

0 GALS86-14-09 14H35 3221im
Galet isolé de 8 x 5 x 2 cm, & pétine noire et cassure vert sombre.

Pyroxénite: - trés fraiche
- A clinopyroxéne (50%) et orthopyroxéne (40%) riches en petites
inclusions de minéral opaques dans les plans d'exsolution, olivine (10%), minéraux
opaques (5%).
- présentant une fluidalité marquée par les minéraux opaques et les
pyroxenes.
Toutes les phases sont analysables.
L'olivine est légérement iddingsitisée.
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¢ ECHANTILLON HDR23A (mission Hespérides 78, dragage)

Echantillon dragué a proximité du schiste chloriteux (GAL86-10-09) prélevé au
sommet des péridotites lors de la plongée 10.

Echantillon de 10 x 5 x 5 cm 2 pétine verditre, localement recouvert par un
encroiitement polymétallique noir (< Imm d'épaisseur).

Granite a texture magmatique, fracturé et localement bréchifié
a - quartz (40%) présentant des extinctions onduleuses ou des bandes de
pliage, localement recristallisé en néoblastes de petite taille aux joints de grains, dans les
zones de bréchification.
- feldspath alcalin (20%) saussuritisé et plagioclase (20%), a extinction
onduleuse, localement recristallisés en sous-grains.
- chlorite (10%)
_ - minéraux opaques, hématite (souvent dans les clivages de la chlorite),
zircon.
- épidote et zoisite (5%), concentrées dans les microfractures et les
zones de bréchification.

Macroscopiquement, 1'échantillon est plissé (plis isopaques décimétriques).
Microscopiquement, la bréchification s'accompagne d'une recristallisation locale de
quartz aux joints de grains. La chlorite est fracturée dans les zones de bréchification.
L'épidote et la zoisite ont cristallisé sous forme de cristaux automorphes non déformés a
partir de fluides hydrothermaux circulant dans les fractures et microfractures ouvertes
dans les zones de bréchification.

La roche a subi une cataclase "chaude" ayant permis la recristallisation locale de
quartz aux joints de grain, dans les conditions du faciés schiste vert (chlonte + épidote)
en contexte localement compressif ou décrochant (les plis visibles a 1'échelle de

I'échantillon ne permettent pas de connaitre le régime de déformation régionale).

Comparaison avec le schiste chloriteux (échantillon GAL86-10-09).

Le schiste chloriteux a subi une déformation ductile cisaillante trés intense dans les
conditions du faciés schiste vert. Il n'y a donc pas de hyatus métamorphique entre les
deux échantillons. Par contre, le style de la déformation n'est pas le méme dans le schiste
(déformation ductile intense et relativement homogéne) et dans le granite (déformation
sub-cassante peu intense et hétérogéne). Cette différence peut s'expliquer par la
différence de composition, et donc de comportement rhéologique des deux roches au
cours de la déformation.

En conclusion, les déformations subies par les deux échantillons peuvent
éventuellement étre compatibles.

Comparaison avec les échantillons Galinaute de socle continental (plongées 7, 8 & 11).

Ce granite n'a pas subi la déformation ductile ayant affectée la plupart des
échantillons prélevés lors des plongées 7 et 8. La cataclase tres intense qui affecte les
roches prélevées au sommet de I'escarpement parcouru lors de la plongée 11 (éch.
GALB86-11-02) s'est produite sans provoquer la recristallisation de quartz, méme
localement. Les fractures sont principalement remplies de minéraux opaques. Une telle
cataclase affecte aussi I'échantillon GAL86-08-01, les fractures étant remplies de calcite.

L'échantillon HDR23A ressemble par contre & 1'échantillon GAL86-11-02 qui est
une syénite parcourue par un filon diffus (d'épaisseur centimétrique) d'épidote, zoisite,
chlorite et sphéne. La roche encaissante a subi le méme type de déformation sub-cassante
que HDR23A, avec recristallisation de néoblastes de petite taille aux joints de grains.
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PLONGEE 7

¢ GALS86-07-01 17H33 4247m

Echantillon non orienté de 15 x 13 x 10 cm recouvert par un encroiitement
polymétallique de 0,1 & 0,7 cm d'épaisseur.

Gneiss a texture porphyroclastique 2 grain fin, trés recristallisée.
Porphyroclastes de quartz, allongés, a extinction onduleuse, partiellement
recristallisés en sous-grain.
Néoblastes: - quartz
- microcline
- plagioclase non miclé, saussuritisé
- biotite en amas allongés de petits cristaux, syntectonique
- muscovite, souvent associée aux porphyroclastes de quartz, post-
tectonique car non orientée dans la foliation
- chlorite développée secondairement & partir de la biotite
- minéraux opaques
- minéraux accessoires: sphéne, apatite, zircon
Nette foliation marquée par 1l'allongement des amas de biotite et des

porphyroclastes.

Granite ayant subi une déformation ductile cisaillante, post-datée par une trés
légere fracturation remplie de minéraux opaques.
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0 GALS86-07-05 & -05bis 18H48 4041m

Echantillons non orientés de 5 x 2 x 2 cm et 7 x 5 x 3 cm respectivement,
recouverts d'un encroiitement polymétallique de 0.5 2 1 cm et < 0.1 cm d'épaisseur.

Gneiss a texture porphyroclastique 2 grain fin, trés recristallisée, comparables a
I'échantillon GAL86-07-01: porphyroclastes et néoblastes identiques, avec biotite en
cristaux allongés dans la foliation, trés localement altérée en chlorite; muscovite post-
tectonique; minéraux accessoires: zircon, sphéne, épidote.

Granite soumis & une déformation ductile cisaillante, post-datée par une tres
légere fracturation remplie localement de zéolite.

0 GALS86-07-06 19H10 3940m

Echantillon non orienté de 12 x 12 x 9 cm recouvert d'un encroiitement
polymétallique < 0.1 cm d'épaisseur.

Granite a texture porphyroclastique peu recristallisée: 10% de néoblastes
recristallis€s aux joints de grain.

Porphyroclastes: - quartz 4 extinction onduleuse, ou kinkés (40%)

- feldspaths microcline (20%) et plagioclase (20%), localement

recristallisés en sous-grains

Néoblastes: quartz, feldspaths microcline et plagioclase, ce dernier présentant
des myrmékites

Muscovite en fines paillettes recristallisées dans des zones déformées

Minéraux opaques

Minéraux secondaires: chlorite, hématite, saussurite dans le plagioclase.

Foliation fruste: plans ol les néoblastes de petite taille s'allongent, 1a muscovite
trés finement cristallisée est guidée, et ot les minéraux opaques fracturés s'alignent.

Granite soumis & une déformation ductile moins intense et de plus basse
température que celle ayant affecté les échantillons GAL86-07-01 et GAL 86-07-05bis.

PLONGEE 8

¢ GALS86-08-01 13H14 3974m

Echantillon non orienté fractionné en deux blocsde 23 x 17 x 16cmet 15x 15 x
10 cm recouvert d'un encroiitement polymétallique < 0,1 cm d'épaisseur.

Granite - 2 texture porphyroclastique peu recristallisée: 15 a 20% de néoblastes
recristallisés aux joints de grain.

- intensément cataclasé.

Porphyroclastes présentant des extinctions onduleuses ou des macles
mécaniques, localement recristallisés en sous-grains: quartz, feldspath microcline, et
orthose perthitique.

Néoblastes: quartz, feldspaths microcline et plagioclase, orthose, sphéne.

Minéraux secondaires: chlorite associée a de petits minéraux opaques.

Foliation marquée par 1'allongement des porphyroclastes et par quelques queues
de cristallisation mal développées; présence de bandes de cisaillement.
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Granite soumis & une déformation ductile cisaillante 1égérement plus intense mais
du méme type que celle ayant affecté 1'échantillon GAL86-07-06, post-datée par une
cataclase trés intense; nombreuses fractures et veinules remplies de calcite, et localement
de chlorite (lame mince 8-1).

¢ GALS86-08-02 13H42 3916m

Echantillon non orienté de 30 x 18 x 8 cm recouvert d'un encroiitement
polymétallique de 0,1 & 0,5 cm d'épaisseur.

Leptynite - totalement recristallisée, a grain fin
- riche en quartz et zofsite
- 4 biotite, amphibole vert pale, sphene, feldspath, apatite, zircon.
- présentant des niveaux circonscrits & microtexture particuliére: phase
(phylliteuse ?) cernée par un liseré a texture rayonnante, qui seraient la trace d'auréoles
réactionnelles rétromorphosées dans les conditions du facies schiste vert, ou le
remplissage tardif de cavités.
Minéraux secondaires: hématite et chlorite.
Net litage marqué par l'alternance de niveaux riches en quartz et de niveaux
riches en zoisite. La biotite est tardive, non orientée dans le litage.

¢ GALS86-08-04 14H17 3836m

Echantillon non orienté de 23 x 22 x 15 cm recouvert d'un encrolitement
polymétallique < 0,1 cm d'épaisseur.

Granite a texture magmatique légérement déformée.
Porphyroblastes (30%) de grande taille, de quartz a extinction onduleuse,
particllement recristallisés en sous-grains.
Matrice a - quartz (5%)
- feldspaths microcline (30%) et plagioclase (30%)
- muscovite tardi-tectonique non guidée par la foliation (5%)
- biotite verte (1%)
- sphéne et zoisite en amas de petits cristaux, zircon, zofsite.
Minéraux secondaires: hématite associée a des minéraux opaques en altération
des micas, saussurite dans le plagioclase.

0 GALB86-08-06 16H20 3545m

Echantillon non orienté de 24 x 18 x 8 cm recouvert d'un encrotitement
polymétallique de 0,2 cm d'épaisseur.

Gneiss a texture porphyroclastique trés recristallisée.
Porphyroclastes (10%) de quartz * allongés, & extinction onduleuse et sous-
grains recristallisés.
Néoblastes: - quartz (40%)
- feldspath plagioclase (40%)
- biotite (7%)
Muscovite post-tectonique non guidée par la foliation
Minéraux opaques
Minéraux accessoires: zircon
Minéraux secondaires: chlorite et hématite en altération de la biotite, saussurite
dans le feldspath plagioclase.
Nette foliation marquée par I'allongement des porphyroclastes et des cristaux de
biotite, localement déviée par des bandes de cisaillement.
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Granite soumis a une déformation ductile cisaillante de haute température; 1égere
fracturation tardive.

¢ GALS86-08-07 16H24 3541m
Echantillon orienté de 40 x 25 x 10 cm (?).

Gneiss 2 texture porphyroclastique a grain fin trés recristallisée.
Porphyroclastes (7%) de quartz & extinction onduleuse et recristallisés en sous-
grains.
Matrice: - quartz (5%)
- feldspaths microcline (30%) et plagioclase (20%)
- biotite (7%)
- muscovite post-tectonique, souvent associée aux porphyroclastes de
quartz
- sphéne associé a de l'ilménite
- minéraux opaques
- zircon
Minéraux secondaires: chlorite en altération de la biotite, saussurite dans le
feldspath.
Nette foliation marquée par I'allongement des porphyroclastes et des cristaux de
biotite, déviée par des bandes de cisaillement.

Granite soumis i une intense déformation ductile cisaillante.

0 GALS86-08-08 16H34 3511m

Echantillon non orienté de 13 x 12 x 11 cm recouvert d'un encrolitement
polymétallique de 0,1 4 0,8 cm d'épaisseur.
Gneiss a texture porphyroclastique 3 grain fin, légérement altéré, trés
recristallisée.
Porphyroclastes a extinction onduleuse et recristallisés en sous-grains, de quartz
(20%) et feldspath microcline (1%).
Matrice: - quartz (20%)
- feldspaths plagioclase (40%) et microcline (1%)
- biotite (7%)
- muscovite post-tectonique (3%)
- minéraux opaques
- minéraux accessoires: zircon
Minéraux secondaires: saussurite dans le feldspath plagioclase.
Nette foliation marquée par I'allongement des porphyroclastes et des petits
cristaux de biotite.

Granite ayant subi une intense déformation ductile cisaillante a haute
température, semblable & 1'échantillon GAL86-08-07, et affecté par une fracturation
tardive.

¢ GALS86-08-11 17H48 3422m

Galet d'une formation conglomératique, de 9 x 8 x 6 cm, recouvert d'un
encroiitement polymétallique d'épaisseur < 0,1 cm.
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Granite - 2 texture grenue équante isotrope

- présentant quelques reliques de porphyroblastes de grande taille
d'orthose miclée mécaniquement, recristallisés en sous-grains.

- & quartz localement kinké (15%)

- 4 feldspath microcline et orthose (30%)

- a feldspath plagioclase zoné, saussuritisé au coeur, présentant des
myrmékites (30%)

- a biotite localement altérée en chlorite (15%)

- 2 muscovite primaire (2%)

- 4 minéraux opaques et minéraux accessoires: zircon et apatite.

Granite trés 1égeérement déformé puis fracturé.

¢ GALS6-08-12 | 18HO5 3348m

Galet d'une formation conglomératique, de 5e3e3cm, recouvert d'un
encroiitement polymétallique < 0,1cm d'épaisseur.

Gabbro - a orthopyroxeéne (granulite de basse pression) & texture d'adcumulat.
- a clinopyroxéne (15%) et orthopyroxeéne (20%), plagioclase (50%),

amphibole verte (15%) et minéraux opaques.
Les cristaux ont une extinction légérement onduleuse; la roche présente

macroscopiquement un litage magmatique fruste.

PLONGEE 11
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¢ GALS86-11-01 12HS5S 5228m

Echantillon non orienté de 11 x 7 x 6 cm recouvert d'un encroiitement
polymétallique < 0,1 cm d'épaisseur.
Granite - 4 texture magmatique non déformée
- & - quartz (35%) a extinction onduleuse, partiellement recristallisé en
sous-grains
- feldspaths microcline (20%) et plagioclase (35%) zoné; présence de
myrmékites, et de micles mécaniques
- chlorite et minéraux opaques (5%)
- muscovite en altération des feldspaths.

Granite ayant subi une trés légére fracturation tardive.

0 GALS86-11-02 13H04 5223m

Echantillon non orienté de 8 x 7 x 7 cm recouvert d'un encroiitement
polymétallique < 0,1 cm d'épaisseur.

Syénite quartzifére a texture magmatique légerement déformée, parcourue par un
filon diffus composé de plages de couleur verte * orientées dans la foliation, imprégnant
la roche encaissante a partir des joints de grain.

Syénite a - feldspath microcline (70%) a extinction onduleuse, localement
pethitique

- feldspath plagioclase (25%) partiellement recristallis€ en sous-grains
- quartz en tres petits cristaux granulés
- minéraux opaques
- chlorite définissant une foliation
Filon a épontes floues, de chlorite, épidote, sphéne et zofsite.

¢ GALS86-11-05 13H56 5187m

Echantillon non orienté de 10 x 6 x 6 cm recouvert d'un encroiitement
polymétallique de 0,1 & 0,2 mm d'épaisseur.

Granodiorite - & texture magmatique non déformée
- 2 - quartz (40%) a extinction onduleuse, ou kinké
- feldspath microcline (20%)
- feldspath plagioclase (25%) zoné, altéré en saussurite
- amphibole verte (5%) développée secondairement a partir
d'amphibole brune primaire
- biotite (7%)
- sphéne associé a de I'ilménite (2%)
- minéraux opaques
- zircon

Granodiorite non déformée.
¢ GALS86-11-07 14H22 5147m

Echantillon non orienté de 17 x 11 x 6 cm recouvert d'un encroiitement
polymétallique de 0,3 cm d'épaisseur.
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Granite - 4 texture magmatique non déformée
-a - quartz (30%) a extinction onduleuse, ou kinké, recristallisé
partiellement en sous-grains
- feldspath microcline (30%)
‘ - feldspath plagioclase (30%) zoné, saussuritisé, présentant des
mymmékites
- biotite (7%) secondairement transformée en chlorite associée a des

minéraux opaques
- sphéne associé a de I'ilménite.

Granite semblable aux échantillons GAL86-11-01 &-11-05, ayant subi une
légere fracturation remplie de minéraux opaques.

0 GALS86-11-08 14H44 5122m

Echantillon non orienté de 10 x 8 x 8 cm recouvert d'un encrofitement
polymétallique de 0,2 2 1 cm d'épaisseur.

Granite - a texture magmatique non déformée
-a - quartz (30%) a extinction onduleuse, ou kinké, recristallisé

partiellement en sous-grains
- feldspaths microcline et plagioclase (60%) zonés, saussuritisés,

présentant des myrmékites

- biotite (5%) secondairement transformée en chlorite associée a des
minéraux opaques

- muscovite

- sphéne associ€ a de I'ilménite.

Granite semblable a celui de 1'échantillon GAL86-11-07 mais ayant subi une
fracturation nettement plus intense; les fractures sont localement remplies de chlorite.

¢ GALS86-11-09 15HO07 5086m

Echantillon non orienté de 12 x 12 x 11 cm recouvert d'un encroiitement
polymétallique de 0,2 cm d'épaisseur.

Granite - & texture magmatique, intensément cataclasé
-2 - quartz (30%) présentant des extinctions onduleuses, particllement
recristallis€ en sous-grains
- feldspaths microcline et plagioclase (60%) zonés, saussuritisés,
présentant des myrmékites, et des méicles mécaniques
- chlorite associ€ée & de petits minéraux opaques, développés
secondairement a partir de biotite.

Granite comparable & ceux des échantillons GAL86-11-07 et -11-08, mais qui a
subi une intense cataclase; les fractures sont remplies de biotite et de minéraux opaques,
en continuité avec I'encroiitement polymétallique de surface; les cristaux sont intensément
granulés a leur périphérie.
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Résumé

La découverte récente de roches mantelliques a I'affleurement en pied
de marge continentale passive, a la limite entre la cro(te continentale amincie et la
croute océanique, a remis en question les modeles d’extension de la lithosphére
continentale. Deux approches ont été choisies ici pour essayer de comprendre les
mécanismes d’amincissement de la lithosphére continentale et de remontée du
manteau sous une zone de rift: (I) une approche expérimentale sur modéles réduits
analogiques dimensionnés, comparés a des modéles analytiques et (2) une étude
pétro-structurale des péridotites et des roches du socle continental de la marge
profonde de la Galice. ]

Les modeles montrent que la déformation de la lithosphére, assimilée a
une multicouche fragile-ductile, est guidée par I'amplification d’instabilités dues a
I’hétérogénéité verticale de la structure rhéologique; en extension, ces instabilités
developpent le boudinage des niveaux les plus résistants (crolte supérieure et
manteau superficiel pour une lithosphere stable de 100 a 120 km d'épaisseur). Ce
boudinage est accomodé dans les niveaux ductiles découplants (crodte inférieure et
manteau lithosphérique) par la création de zones de cisaillement en faille normale. Le
couplage des niveaux résistants contréle la largeur et le degré de symétrie interne de
la zone lithospheérique déformée. Ce modéle mécanique de formation des marges par
boudinage montre en particulier que la remontée du manteau sous une zone de rift
jusqu’a la surface peut étre une conséquence directe de I’amincissement de la
lithosphere; le ddme mantellique est symétrique, tandis que la structure interne de la
lithosphére amincie peut étre asymétrique.

L'étude pétro-structurale des péridotites serpentinisées de la marge de
la Galice a montré qu’elles ont subi une fusion partielle limitée dans les conditions du
facies a plagioclase, compatible avec une décompression adiabatique pendant leur
remontée. Elles ont été mylonitisées pendant leur mise en place dans la lithosphére

dans une zone de cisaillement a rejet normal a faible pendage

vers le continent, puis ont subi une déformation cassante et une

serpentinisation tardive en arrivant prés de la surface. Cette
~ évolution et la cinématique de la déformation sont compatibles

avec la montée d’'un déme mantellique a I'aplomb de la zone

lithospherique amincie pendant la phase de rifting continental qui

a précédé I'océanisation.

Le modéle de boudinage est appliqué a la formation

de la marge de la Galice, en tenant compte des contraintes

apportées par la structure et I'évolution de la marge et des

péridotites.

Mots Clés:

Extension lithosphérique, modéle analogique, péridotite,

marge de Galice, analyse pétro-structurale, boudinage,

cinématique de déformation.
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