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Résumé étendu de la thèse 

 Une marge passive est une zone de transition non-active entre la lithosphère continentale et 

la lithosphère océanique. De nombreuses marges passives présentent un fort développement 

magmatique (>50%). Ces marges passives volcaniques (MPVs) marquent la rupture lithosphérique 

au-dessusà d͛uŶàŵaŶteauà eŶà fusioŶà età soŶtà tǇpiƋueŵeŶtà ĐaƌaĐtĠƌisĠesà paƌà l͛iŶtƌusioŶà età l͛eǆtƌusioŶà
d͛uŶàǀoluŵeàsigŶifiĐatifàdeàpƌoduitsàŵagŵatiƋues (>106km3) dans la croûte lors des périodes ante-rift, 

syn-rift et post-rift. Ces marges sont parties intégrantes des grandes provinces magmatiques (LIPs). 

 áà paƌtiƌà d͛uŶeà ĐoŵpilatioŶà ďiďliogƌaphiƋue,à deà doŶŶĠesà sisŵiƋuesà ;pƌofilsà deà sisŵiƋueà
réflexion ION-GXT,à sisŵiƋueà ϯDͿà età d͛oďseƌǀatioŶsà ƌĠalisĠesà suƌà leà teƌƌaiŶà ăà l͛Està età ăà l͛Ouestà duà
Groenland, les objectifs de cette thèse sont : (1) de mieux définir la notion et la structure typique de 

ŵaƌgeà passiǀeà ǀolĐaŶiƋueà daŶsà lesà ĐoŶteǆtesà d͛eǆteŶsioŶà lithosphĠƌiƋueà polǇphasĠe,à ;ϮͿà deàŵieuǆà
caractériser certains aspects mal compris comme la structure des MPVs obliques (par rapport à la 

cinématique), les modes tectoŶiƋuesàd͛aĐĐoŵŵodatioŶàdesàfleǆuƌesàdeàlaàĐƌoûteàsupĠƌieuƌeàsousàlesà
“D‘sàetàl͛iŶteƌpƌĠtatioŶàdesà“D‘sàeǆteƌŶesàet,à;ϯͿ,àdeàdĠfiŶiƌàlaàplaĐeàdaŶsàleàteŵpsàetàdaŶsàl͛espaĐeà
deàlaàƌuptuƌeàŵagŵatiƋueàăàl͛ĠĐhelleàdeàlaàfƌagŵeŶtatioŶàd͛uŶàsupeƌàĐoŶtiŶeŶtàĐoŵŵe la Pangée.  

 Les principaux résultats obtenus au cours de cette thèse sont les suivants : 

1) Laàƌuptuƌeàd͛uŶàsupeƌĐoŶtiŶeŶt, ainsi que la formation des marges passives,àl͛œufàetàlaàpaƌtieà
associée semblent être facilitées paƌàl͛iŶjeĐtioŶàdeàŵagŵaàdaŶsàlaàlithosphère. La dynamique 

du manteau sous-lithosphérique fragilise cette lithosphère avant la fusion, en particulier le 

long des structures héritées, mais la rupture continentale, souvent associée à des points 

triples, est toujours syn-magmatique. Cette rupture peut se propager ensuite de manière 

non-magmatique (formation de marges passives non-magmatiques), ce qui est 

probablement lié aux forces à la limite des plaques (article en préparation); 

2) La géométrie de la transition continent-océan peut être rendue complexe par un 

polyphasage tectonique (rift sédimentaire souvent pƌĠĐĠdaŶtàlaàfoƌŵatioŶàd͛uŶeàMPVͿ.àDaŶsà
ce cas, la vergence opposée entre détachements du rift sédimentaire et de la MPV conduit à 

l͛isoleŵeŶtàd͛uŶà« bloc L » dont la géométrie et la subsidence sont fonction de la quantité 

d͛eǆteŶsioŶà iŶitaleà duà ƌiftà sĠdiŵeŶtaiƌeà età deà laà duƌĠeà Ƌuià sĠpaƌeà lesà deuǆà pĠƌiodesà
tectoniques, sédimentaires et volcaniques; 

3) La limite continent-oĐĠaŶà Ŷ͛està pasà faĐileà ăà dĠfiŶiƌà auà Ŷiǀeauà desà MPVs.à Desà aƌguŵeŶtsà
concordantsà ŵoŶtƌeŶtà Ƌueà lesà “D‘sà eǆteƌŶes,à ŵġŵeà s͛ilsà pƌoduiseŶtà desà aŶoŵaliesà
ŵagŶĠtiƋuesà Đlaiƌes,à soŶtà dĠĐouplĠsà teĐtoŶiƋueŵeŶtà d͛uŶeà Đƌoûteà duĐtileà Ƌuià pouƌƌaità
correspondre à une croûte inférieure continentale exhumée, en accord avec certains 

modèles thermomécaŶiƋues.à DaŶsà Đeà ĐoŶteǆte,à duàŵatĠƌielà d͛oƌigiŶeà ĐoŶtiŶeŶtalà pouƌƌaità
exister en profondeur de manière continue au niveau de rides asismiques transverses 

ĐoŵŵeàlaàGIF‘àdaŶsàl͛átlaŶtiƋueàNoƌd,àl͛IslaŶdeàĐoŶstituaŶtàuŶà« bloc C » (article soumis); 

4) La construction des SDRs internes est contrôlée par des dykes, mais aussi par du magma qui 

circule dans les failles de détachement qui accommodent ces flexures crustales; ces failles 

particulières définissent un nouveau type de failles, les « failles magmatiques » (Fig., 
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probablement asismiques. La flexuration de la croûte supérieure au niveau du « hanging-

wall »à deà Đesà dĠtaĐheŵeŶtsà està aŶalogueà ăà Đelleà d͛uŶeà eŶtitĠà ƌigideà età ĠlastiƋueà eŶà
permanence injectée de dykes. Les contraintes principales ne sont pas horizontales et un 

dĠĐouplageàpeutàeǆisteƌàăàl͛eǆtƌadosàdesàfleǆuƌesàaĐĐoŵŵodĠàpaƌàdesà iŶjeĐtioŶsàdeàŵagŵaà
syn-tectoniques sous forme de laccolithes injectés entre la croûte supérieure et la base des 

SDRs. 
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Avant-propos et organisation du mémoire 

 Avant-propos 

Durant la longue histoire de la Terre, les continents ont subi successivement des cycles de 

ĐoŶǀeƌgeŶĐeà età deà diǀeƌgeŶĐe.à Lesà ďloĐsà ĐoŶtiŶeŶtauǆà s͛agƌğgeŶtà eŶà foƌŵaŶtà lesà supeƌĐoŶtiŶeŶts,à Ƌuià seà
fragmentent plus tard. C͛estàƋueàl͛oŶàappelleàleàĐǇĐleàdeàWilsoŶà;WilsoŶ,àϭϵϲϲ). 

 Les questions concernant les forces motrices de la fragmentation lithosphérique et les mécanismes 

responsables des architectures des régions en extension ne sont toujours pas complètement résolues 

(Chatterjee et al., 2013 ; Ganne et al., 2016).  

 Il estàgĠŶĠƌaleŵeŶtàaĐĐeptĠàƋu͛uŶàfluǆàŵaŶtelliƋueàĐoŶǀeĐtif,àeŶtƌaiŶĠàpaƌàlaàsubduction d͛uŶeàǀielleà
lithosphère océanique froide, est la force motrice majeure du mouvement des plaques (Forsyth & Uyeda, 

1975 ; Kearey & Vine, 1990 ; Anderson, 1994 ; Condie, 2001). D͛autres forces lithosphériques interviennent, 

telles Ƌueàl͛ĠtaleŵeŶtàgravitationnel des dorsales océaniques (Ridge Push Forces), la traînée à la base de la 

lithosphère et la résistance aux limites des plaques lors d͛uŶeàĐollisioŶà(Forsyth & Uyeda, 1975; Turcotte & 

Schubert, 1982; Kearey & Vine, 1990).      

 Leà ƌiftiŶgà ĐoŶtiŶeŶtalà età l͛aĐĐƌĠtioŶà oĐĠaŶiƋueà soŶtà lesà pƌocessus fondamentaux de la divergence 

lithosphĠƌiƋue,à ŵaisà l͛oƌigiŶeà età lesà pƌoĐessusà de la rupture continentale restent débattus. Les marges 

passives, anciennes limites de plaques en divergence et transition lithosphère continentale/lithosphère 

océanique sont les clés de la compréhension de ces processus. 

 L͛eǆteŶsioŶàĐoŶtiŶeŶtaleàestàsouǀeŶtàassoĐiĠeàăàune fusion mantellique, avec des volumes produits 

de magma très variables, et de nombreuses questions se posent : 

1) Qu͛est-ce que précisément leàďƌeakupàĐoŶtiŶeŶtalàetàpouƌƋuoiàetàĐoŵŵeŶtàs͛iŶitieàĐeàďƌeakup? 

2) Quelle est la nature des forces qui sont responsables deà l͛eǆteŶsioŶà au cours des processus du 

rifting ? QuelleàestàŶotaŵŵeŶtàlaàpaƌtàdesàĐoŶtƌaiŶtesàd͛oƌigiŶe gravitationnelles ? 

3) Quel est le rôle du magmatisme dans la rupture continentale ? La géométrie et les processus au 

niveau des marges riches en magma sont-ils comparables à ceux des marges pauvres en magma ? 

 L͛oďjeĐtifà gĠŶĠƌalà deà Đeà tƌaǀailà deà thğseà est de comprendre les relations temporelles et spatiales 

entre extension lithosphérique et magmatisme, notamment au niveau des marges passives volcaniques et 

de préciser les mécanismes en jeu dans la rupture syn-magmatique. Malgré plus de 70 ans d͛eǆploƌatioŶà
active sur les marges passives, le mécanisme de formation des différents types de marges continentales 

passives reste encore controversé.  

Une marge passive volcanique correspond à une zone de transition entre lithosphère océanique et 

continentale au niveau de laquelle les processus de rupture sont aĐĐoŵpagŶĠsà d͛uŶà gƌaŶdà ǀoluŵeà deà
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magma. Les marges passives représentent plus de 50% des marges passives mondiales (Eldholm & Grue, 

1994) et sont difficiles à observer et à étudier.  

Plusieurs méthodes de prospection géophysique sont habituellement utilisées pour comprendre leur 

architecture, telles que la sismique réflexion, la sismique réfraction et les anomalies gravimétriques et 

magnétiques. Grâce aux soulèvements récents du Groenland, la partie proximale des marges volcaniques 

Tertiaire deàl͛átlaŶtiƋueàNoƌd-Est affleure, ce qui permet de confronter données de sub-surface aux données  

géophysiques. Ici nous allons présenter successivement :  

 Organisation du mémoire 

 Chapitre I «Introduction». Je vais préciser certaines notions clés en rapport avec mon sujet de 

thèse.  JeàƌappelleàŶotaŵŵeŶtàlesàĐoŶĐeptsàsuƌàlaàƌhĠologieàd͛uŶeàlithosphğƌeàeŶàeǆteŶsioŶ,àleàƌôleàpoteŶtielà
duàŵagŵaàdaŶsàl͛eǆteŶsioŶàetàj͛eǆposeàl͛ĠtatàdesàĐoŶŶaissaŶĐesàsur les marges passives. 

 Le chapitre II «Géométrie et origine des SDRs (seaward dipping reflectors) » porte essentiellement 

sur une étude structurale des SDRs internes (plus près de la zone proximale, avec une épaisseur variée de 5 à 

15 km, §2.1) et externes (plus près de la zone distale, avec une épaisseur variée de 3 à 5km, §2.2.1). Je 

pƌĠĐiseàĐeƌtaiŶsàpoiŶtsàƋuiàŶeàsoŶtàpasàeŶĐoƌeàƌĠsolus,àăàpaƌtiƌàd͛uŶàjeuàdeàdoŶŶĠesàsisŵiƋuesàetàĠgaleŵeŶtà
d͛oďseƌǀatioŶsàdeàteƌƌaiŶ.àEŶàpaƌtiĐulieƌ, je tente de caractériser la nature des réflecteurs des SDRs internes 

en sismique (laves ou sills ?Ϳàăàpaƌtiƌàd͛uŶàďloĐàsisŵiƋueàϯD ;auàŶiǀeauàdeà laàŵaƌgeàdeà l͛UƌuguaǇͿ.à J͛Ġtudieà
ĠgaleŵeŶtà laà gĠoŵĠtƌieà paƌtiĐuliğƌeà desà pƌisŵesà deà “D‘sà suĐĐessifsà auà Ŷiǀeauà d͛uŶà segŵeŶtà deà ŵaƌge 

volcanique oblique -affleuƌaŶtà ăà l͛Ouestà duà GƌoeŶlaŶd- ƌelatiǀeŵeŶtà ăà l͛eǆteŶsioŶà ƌĠgioŶale.à EŶfiŶ,à jeà
pƌĠseŶteàăàpaƌtiƌàd͛oďseƌǀatioŶsàsisŵiƋues,àdesàƌĠsultatsàetàdesàĐoŶĐeptsàŶouǀeauǆàsuƌàl͛iŶteƌpƌĠtatioŶàdesà
SDR externes et sur la limite continent-océan. Un article est soumis sur ce thème (page 106, <volcanic 

passive margins and the extent of continental-derived material in oceanic domains>). 

 Le chapitre III «Etude de la croûte supérieure sous les SDRs internes» se focalise sur les structures 

et la déformation crustale de la croûte supérieure flexurée infra-SDRs internes et sur le contact entre cette 

croûte et la base des SDRs internes. Après une présentation synthétique des données disponibles sur les 

flexures crustales de ce type, je présente les résultatsàd͛uŶeàétude de terrain ƌĠalisĠeàăàl͛EstàduàGƌoeŶlaŶd. 

Cette analyse ŵoŶtƌeàdesà ƌĠsultatsà iŶĠditsà suƌà lesàpƌoĐessusàd͛aĐĐoŵŵodatioŶàdeàĐesà fleǆuƌesàeŶà ƌelatioŶà
avec les intrusions magmatiques.  

 Le chapitre IV «Etude des marges polyphasés» élargit la pƌoďlĠŵatiƋueà desàMPVsà ăà l͛ĠĐhelleà deà
l͛eǆteŶsioŶà lithosphĠƌiƋue,à eŶàpaƌtiĐulieƌà auàŶiǀeauàdesàŵaƌgesàpolǇphasées où un rift sédimentaire ante-

magmatique se trouve adjacent à une marge passive volcanique. Dans un article soumis, je caractérise la 

géométrieà fiŶieàdesàsǇstğŵesàeǆteŶsifsàpolǇphasĠs.àJeàdisĐuteàsiàoŶàpeut,àouàŶoŶ,à iŶtĠgƌeƌà l͛histoiƌeàdeàĐesà
rifts dans le mécanisme très spécifique de la rupture continentale des marges passives volcaniques, même si 

ĐesàƌiftsàoŶtàpuàġtƌeàassoĐiĠsàăàdeàl͛hǇpeƌ-extension.  

 Le chapitre V «Fragmentation de la Pangée» traite de la rupture magmatique ăà l͛ĠĐhelleà deà laà
tectonique globale. áàpaƌtiƌàd͛uŶeàsǇŶthğseàďiďliogƌaphiƋueàsuƌàlaàPaŶgĠeàetàeŶàutilisaŶtàleàlogiĐielàG-Plate, je 

replace les zones de ruptures magmatiques et non-ŵagŵatiƋuesàdaŶsà leàteŵpsàetàdaŶsà l͛espaĐeà loƌsàdeà laà
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fragmentation de ce supercontinent. Cette étude, développée dans un article en préparation, montre 

l͛iŵpoƌtaŶĐeà desà ƌuptuƌesà loĐalisĠesà ŵagŵatiƋuesà daŶsà l͛iŶitiatioŶà deà laà fƌagŵeŶtatioŶà gloďaleà d͛uŶà
supercontinent.  

 Les principaux résultats de cette thèse sont synthétisés dans un chapitre VI récapitulatif qui se 

focalise sur le retour entre ces résultats et nouveaux concepts et les modèles rhéologiques et conceptuels 

sur les marges passives décrits dans le premier chapitre. 
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1.1 Rappel sur la rhéologie de la lithosphère 

LaàlithosphğƌeàĐoŶtiŶeŶtaleàestàĐoŶstituĠeàdeàlaàĐƌoûteàĐoŶtiŶeŶtaleàd͛ĠpaisseuƌàdeàϭϱàăàϲϬàkŵ,àetàdeà
la partie supérieure du manteau supérieur. La réponse de la lithosphère à une force tectonique appliquée 

est contrôlée par les propriétés rhéologiques des différents matériaux constitutifs de cette lithosphère. 

Au premier ordre, la lithosphère, située au-dessusàdeàl͛asthĠŶosphğƌe,àestàuŶeàeŶǀeloppeàƌigideà;ouà
visqueuse) et élastique. Elle est capable de supporter des surcharges sans beaucoup se déformer et de 

ƌepƌeŶdƌeàsaàfoƌŵeàsiàlaàĐhaƌgeàdispaƌaît.àCetteàpƌopƌiĠtĠàd͛ĠlastiĐitĠàestàŵodĠlisaďleàpaƌàĐelleàd͛uŶeàplaƋueà
ŵiŶĐeàpuƌeŵeŶtàĠlastiƋueàdoŶtàl͛Ġpaisseuƌ élastique effective Te est très inférieure à celle de la lithosphère 

réelle (thermique). Par exemple, Te dans le domaine continental est entre 30 à 50 km en moyenne alors que 

Te océanique est généralement inférieure à 50 km (Le Pichon et al., 1973Ϳ.àáuàĐoŶtƌaiƌe,àl͛asthĠŶosphğƌeàseà
déforme lentement par fluage et sa viscosité est beaucoup plus faible que celle de la lithosphère. En dehors 

de la notion de couche élastique effective, il existe plusieurs définitions de la lithosphère selon les 

phĠŶoŵğŶesàetàl͛ĠĐhelleàduàteŵpsàƋueàl͛oŶàĐoŶsidğƌe. 

1) Définition chimique. La lithosphère continentale a une composition chimique hétérogène, 

car elle est constituée de la croûte continentale et de la partie haute du manteau supérieur. La croûte 

continentale est constituée principalement de tectosilicates riches en silicium et en aluminium. La roche 

représentative du manteau est la péridotite, qui est riche en olivine donc en Silicium, Fer et Magnésium. Le 

manteau lithosphérique, très hétérogène chimiquement, est certainement composée essentiellement 

d͛harzburgites progressivement fertilisées au cours du temps par des magmas asthénosphériques (e.g. 

Griffin et al., 2009Ϳ.à L͛asthĠŶosphğƌeàaàuŶeàĐoŵpositioŶàĐhiŵiƋueà ƌelatiǀeŵeŶtàhoŵogğŶe : ce manteau a 

été progressivement appauvri en éléments incompatibles par extraction des lithosphères océaniques et 

continentales.  

 

2) Définition thermique. Dans la lithosphère, la chaleur se transmet par conduction depuis sa 

ďaseàjusƋu͛ăàlaàsuƌfaĐe.àLaàlithosphğƌeàpeutàġtƌeàĐoŶsidĠƌĠeàĐoŵŵeàleàĐouǀeƌĐleàƌigideàdeàĐellulesàdissipaŶtà
laà Đhaleuƌà eŶà ĐoŶǀeĐtioŶ.àDaŶsà l͛asthĠŶosphğƌe,à Đ͛està la foƌĐeà deà gƌaǀitĠà ;ouà laà poussĠeà d͛áƌĐhiŵğdeͿà Ƌuià
provoque le mouvement. La chaleur se transmet par convection, qui tend à homogénéiser la température 

paƌà uŶà leŶtà ďƌassage.à Laà ǀisĐositĠà peƌŵettaŶtà d͛oďteŶiƌà uŶeà ĐoŶǀeĐtioŶà ;tƌğsà leŶteͿà està atteinte pour une 

température de 1330°C (Fig. 1.1, Burov, 2011).à áiŶsià laà ďaseà deà laà lithosphğƌeà theƌŵiƋueà està l͛isotheƌŵeà
1300°C. L͛ĠpaisseuƌàdeàlaàlithosphğƌeàtheƌŵiƋueàdĠpeŶdàdoŶĐàdesàĠǀeŶtuellesàǀaƌiatioŶsàdeàlaàteŵpĠƌatuƌeà
du manteau asthénosphérique. 
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Figure 1.1 DoŶŶĠes eǆpĠƌiŵeŶtales suƌ ĠĐouleŵeŶts duĐtiles de l’agrégat d'olivine (les points noirs, les triangles et les carrés 
pƌĠseŶteŶt diffĠƌeŶts ǀaƌiaŶtes du pƌiŶĐipaleŵeŶt ŵġŵe tǇpe de l’agƌĠgat de l’oliǀiŶeͿ. L’agƌĠgat d’oliǀiŶe ŵoŶtƌe une 
déformation du type <creep> quand la température est supérieure à 1330°C. Il faut noter que la vitesse de déformation utilisée 
(10

-6
-10

-4
s

-1
) est beaucoup plus rapide que celle dans la nature (10

-14
-10

-17
s

-1
). 

1.1.1 Modèles rhéologiques de la lithosphère continentale 

 Notions de stratification rhéologique de la lithosphère 

La rhéologie de la lithosphère continentale est définie en combinant des lois de déformation 

déterminées expérimentalement comme la loi de Byerlee (friction) et des lois de diffusion ou des lois de 

puissance pƌoĐhesà deà laà loià d͛áƌhĠŶius déterminées pour des mécanismes de glissement de dislocations 

(fluage plastique), pour décrire les mécanismes de déformation « plastique ».  

 La loi de friction de Byerlee (Byerlee, 1978) définit le comportement cassant. Elle détermine les 

conditions du glissement entre deux compartiments séparés par une fracture préexistante, qui forme un 

angle inférieur à 45° avec la direction de la compression maximale. Ce critère est presque indépendant de la 

lithologie (Fig. 1.2a).  

Ƭ=àϬ,ϴϱàσŶ;àσŶ<àϮϬϬàMPa                                        (1) 

Ƭ=àϲϬà+àϬ,ϲàσŶ;àσŶ>àϮϬϬàMPa                                 (2) 

Ƭ : contrainte de cisaillement ;àσŶ : contrainte normale 

 La loi de puissance définit le comportement ductile (Kirby, 1985). Le terme ductile est lié à la 

capacité des matériaux à changer de forme de façon irréversible sans fracturation. La roche se déforme par 

fluage deà l͛agƌĠgatàpolǇĐƌǇstalliŶ.àChaƋueàŵiŶĠƌalà ƌĠoƌgaŶiseàsoŶàƌĠseau cristallin, par déformation le long 
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des joints de grains, diffusion ioŶiƋue,àouàaĐtiǀatioŶàdeàplaŶsàdeàglisseŵeŶtàăà l͛iŶtĠƌieuƌàduàƌĠseauàioŶiƋueà
(fluage de dislocations). Les lois sont différentes pour chaque minéral ou chaque roche (Weertman, 1969 ; 

Ranalli, 1997) (Fig. 1.2b). 

 L͛aĐtiǀatioŶàdeàdisloĐatioŶsàoďéit à une loi de seuil du type : 

(σ1-σ3)c=[A-1.dɛ/dt.exp[Q/RT(z)]]1/n                 (3) 

ɛ : vitesse de déformation ; (σ1 - σ3)c : contrainte déviatorique seuil ; Q :à ĠŶeƌgieà d͛aĐtiǀatioŶ ; R : constante de gaz 
parfaits ; T : température ; n : exposant de σ compris entre 3 et 5. Q,A,n dépendent du matériau (roche ou minéral) 

Olivine: n= 3, A=5.7-7 10
11

S.I. (Goetze& Poirier, 1978) 

Quartzite: n=3, A=5 10
6 

S.I. (Brace&Kohlstedt, 1980) 
 

 

Figure 1.2 : a) Données expérimentales montrant la relation linéaire entre contrainte normale et contrainte tangentielle pour une 
fracture en compression de différents types de roches (Burov, 2011). b) Schéma illustrant la résistance ductile de différents 
matériaux mesurée au laboratoire (Chen & Molnar, 1983). 
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 A partir de la combinaison des lois de friction et de déformation 

continue, on établit une enveloppe rhéologique de l͛eŶseŵďleà deà laà
lithosphère en considérant le minimum de contrainte différentielle 

nécessaire pour déformer les niveaux compositionnels de la lithosphère en 

fonction de la profondeur. Lorsque le minimum de résistance correspond 

au différentiel critique de la loi de Byerlee, on considère que le milieu se 

déforme par friction et on fait de même pour la déformation plastique 

(Turcotte & Schubert, 1982 ; Ranalli, 1997). 

 Si on considère une composition homogène pour la croûte 

ĐoŶtiŶeŶtaleà ;Ƌuaƌtzà seĐà ouà hǇdƌatĠ,à gƌaŶite…Ϳà età pouƌà leà ŵaŶteauà
lithosphĠƌiƋueà;oliǀiŶe,àduŶite…Ϳ,àoŶàoďtieŶtàuŶeàstƌatifiĐatioŶàƌhĠologiƋueà
à quatre couches pour la lithosphère continentale, avec un maximum de 

résistance dans le manteau lithosphérique supérieur (comportement 

théorique frictionnel). Il est à noter cependant que le manteau 

lithosphérique supérieur ne se déforme pas a priori par friction compte 

tenu de la rareté des séismes sous le Moho, en domaine continental 

(Afonso & Ranalli, 2004). 

Si on introduit dans ces modèles analytiques, une stratification compositionnelle de la croûte 

continentale (ex : diabases pour la croûte inférieure) on augmente le nombre de niveaux fragile et ductile 

(Fig. 1.3), et donc on augmente le nombre de découplages potentiels entre ces niveaux de rhéologie 

contrastée. 

 Critiques du modèle classique  

 Le modèle poly-couches (ou sapin de Noël ou Jelly Sandwich) est contesté par certains auteurs qui 

ƌĠfuteŶtàl͛eǆisteŶĐeàd͛uŶàŶiǀeauàtƌğsàƌigideàdaŶsàleàŵaŶteauàlithosphĠƌiƋueàsupĠƌieuƌ.à 

 Depuis longtemps, on accepte le modèle «Jelly sandwich» avec une croûte supérieure fragile et un 

manteau supérieur rigide de part età d͛autƌeà d͛uŶeà Đƌoûteà iŶfĠrieure ductile (Chen & Molnar, 1983). 

NĠaŶŵoiŶs,àd͛apƌğsàlesàobservations des profondeurs des séismes sousàl͛IŶde,àJaĐksoŶ (2002) propose que 

les séismes sous Tibet de profondeur entre 70 et 90 kŵàsoŶtàd͛oƌigiŶeàĐƌustale etàƋu͛ilàexiste Ƌu͛une seule 

couche sismique qui réside dans la croûte. 

 D͛apƌğsàJackson, si on utilise toujours le modèle de «Jelly sandwich» et considère que Te (épaisseur 

élastique) est supérieure à Ts (épaisseur sismique), dans certains cas (Te =100 à 130km), les roches dans le 

manteau lithosphérique sont faibles à cette température élevée, et ne peuvent pas supporter la force 

considérable qui doit être appliquée théoriquement, surtout en compression (Fig. 1.3). Il propose donc un 

modèle nommé «Crème brûlée» montrant que dans une lithosphère continentale, la seule couche fragile 

réside dans la croûte supérieure (ou dans la croûte entière dans certains cas).  

 Plus tard, Burov & Watts (2006) ont réalisé une modélisation numérique des deux modèles «Crème 

brulée» et «Jelly sandwich». Ils suggèrent que le modèle «Jelly Sandwich» a une application beaucoup plus 

Figure 1.3 : Profil rhéologique de la 
lithosphère continentale avec une croûte 
bicompositionnelle (Burov, 2011). 



Chapitre I. Introduction 

19 

 

large sur Terre et que le modèle «Crème brûlée» ne peut être appliqué que sous certains cas (e.g. les rifts 

jeunes avec un fort gradient thermique), et ce pour trois raisons :  

1) les roches dans le manteau lithosphérique sont rigides et peuvent supporter des différentiels de 

contrainte forts ; 

2) le flux de chaleur de 40mWm-2 des cratons Archéens suggère un manteau lithosphérique d͛une 

viscosité élevée, incompatible avec les flux convectifs sous le Moho suggérés par Jackson (2002) ; 

3) dans les modèles numériques testant les deux hypothèses (Fig. 1.4), le modèle «crème brulée» 

montre une instabilité de la base de la lithosphère seulement 1,5 à 2Ma après une déformation 

appliquée sur la lithosphère. Après 10 Ma, laàlithosphğƌeàseàdĠsiŶtğgƌeàeŶàƌaisoŶàd͛uŶeàdĠlaŵiŶatioŶà
du manteau remplaĐĠàpaƌàl͛asthĠŶosphğƌe. Le modèle «Jelly sandwich» reste lui toujours stable (Fig. 

1.4A,B.). Dans les tests de subduction, le modèle «Jelly Sandwich» reste stable et on voit un "slab" 

qui subducte sous un autre continent en conservant sa forme, ce Ƌuiàs͛aĐĐoƌde avec les observations 

sur terre.àMaisàauĐuŶeàsuďduĐtioŶàŶ͛estàoďseƌǀĠeàdaŶsàleàŵodğle «Crème brulée» (Fig. 1.4C). 

 

  

Figure 1.4 : Tests de staďilitĠ d’uŶe ĐhaîŶe de ŵoŶtagŶe utilisaŶt les eŶǀeloppes ƌhĠologiƋues des ŵodğles «Jelly Sandwich» et 
«Crème Brûlée». La structure thermique est équivalente à une plaque de 150 Ma. A) Déformation de la lithosphère après 10 Ma. B) 
Amplitude de l’iŶstaďilitĠ de la ƌaĐiŶe du ŵaŶteau eŶ foŶĐtioŶ du teŵps. Les Đouƌďes solides ĐoƌƌespoŶdeŶt auǆ plaƋues jeuŶes et 
faibles de 150 Ma et les courbes en pointillé correspondent aux plaques vieilles et lourdes de 500 Ma. CͿ Tests de staďilitĠ d’uŶ 
système de collision continentale utilisant les enveloppes rhéologiques des modèles «Jelly Sandwich» et «Crème Brulée». 
Te=20km, Température du Moho=600°C. Les modèles subissent un raccourcissement de 300 km après 5 Ma (Burov & Watts, 2006). 

 Modèle analytique de Kusznir & Park (1984) définissant le <breakup> 

Les modèles réalisées par Kusznir & Park (1984) utilisent une loi de comportement unique de type 

Maxwell avec possibilité de rupture : 

(4) 

C 
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ɛx : déformation horizontale totale ; ɛv
x : fluage plastique (creep) ductile dans la direction de x ; σx : la 

contrainte totale dans la direction de x ; E : module de Young ; υ : coefficient de poisson ; σx
0, σz

0, σy
0 sont les 

contraintes initiales dans les direction x, z, et y. 

 

Figure 1.5 Diagƌaŵŵe ƌepƌĠseŶtatif d’uŶe lithosphğƌe ǀisĐoĠlastiƋue siŵplifiĠe sous uŶe foƌĐe latĠƌale appliƋuĠe. SuiǀaŶt 
l’ĠtaleŵeŶt de la lithosphğƌe, la ĐouĐhe ĠlastiƋue diŵiŶue et les ĐouĐhes fƌagile et duĐtiles s’ĠteŶdeŶt ǀeƌs le haut et ǀeƌs le ďas. 
La rupture continentale arrive quand le niveau élastique disparaît.    

Ces auteurs paƌteŶtà deà l͛hǇpothğse que la contrainte différentielle horizontale appliquée reste 

constante au cours du temps quand elle est intégrée sur la hauteur de la lithosphère. Les contraintes 

relâchées par fluage ductile dans la croûte inférieure et la partie inférieure du manteau lithosphérique 

s͛aĐĐuŵuleŶtà daŶsà lesà Ŷiǀeauǆà ƌigidesà età ĠlastiƋues. Ils proposent que la rupture deà l͛eŶseŵďleà de la 

lithosphère, définissant le "breakup", se produise lorsque le seuil élastique des niveaux les plus rigides est 

atteint (Fig. 1.5).  

1.1.2 Facteurs contrôlant la déformation lithosphérique 

 Fluide et friction 

Dans la lithosphère continentale, les contraintes déviatoriques nécessaires pour un glissement par 

friction augmentent avec la pression (équations 1 et 2) et sont généralement indépendantes du taux de 

déformation, de la température et de la lithologie (Byerlee, 1978 ; Stetsky, 1978). 

Le coefficient de friction varie cependant de 0.85 à 0.6 lorsque la pression de confinement est 

supérieure à 200Mpa (équation 1 et 2).à CeĐià Ŷ͛aà Ƌueà peuà deà ĐoŶsĠƋueŶĐeà suƌà laà foƌŵeà desà eŶǀeloppesà
rhéologiques. 

Paƌà ĐoŶtƌe,à laà pƌĠseŶĐeà d͛eauà daŶsà laà lithosphğƌeà aà uŶà effetà ŵajeuƌà suƌà laà loià deà fƌiĐtioŶ,à Đaƌà laà
pression de fluide peut diminuer la contrainte normale au plan de cisaillement (postulat de Terzaghi, 1920): 

neff = n - .Pf(5) 
σn : contrainte normale, σn eff: contrainte normale effective, Pf : pression de fluide, α= (1-(K/Ks)) avec K : module de 

compressibilité avec pores, Ks sans pores. 
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En conséquence la résistance à la déformation des niveaux frictionnels/rigides diminue fortement si 

des fluides sont présents dans la colonne lithosphérique (Fig. 1.6). 

 

Figure 1.6 : Enveloppe rhéologique de la colonne continentale lithosphérique. La rhéologie de la croûte supérieure fragile est 
définie par le quartz, le feldspath pour la croûte intermédiaire, la dolérite pour la croûte inférieure et l’olivine pour le manteau. La 
vitesse de déformation est de 10

-15
 s

-1
. Le gradient thermique est de 20°C/km (Mariani et al.,2015). 

 Régime tectonique et friction 

 Un autre effet majeur sur laà loià deà fƌiĐtioŶà està l͛oƌieŶtatioŶà desà ĐoŶtƌaiŶtesà pƌiŶĐipalesà età doŶĐà leà
régime tectonique, compressif ou extensif. Lorsque la contƌaiŶteàŵaǆiŵaleàestàǀeƌtiĐaleà ;σv = σ1),à Đ͛est-à-

dire en régime extensif, la déformation par friction est beaucoup plus faĐileàƋu͛eŶàĐoŵpƌessioŶà;σv=σ3). Ce 

comportement fragile peut être décrit par le critère de rupture de Mohr-Coulomb (Turcotte & Schubert, 

1982 ; Ranalli, 1995).  

 Même si lesà loisà deà fluageà soŶtà iŶdĠpeŶdaŶtesà deà l͛oƌieŶtatioŶà desà ĐoŶtƌaiŶtes,à ĐeĐià aà pouƌà
coŶsĠƋueŶĐeà deà ƌeŶdƌeà laà ƌĠsistaŶĐeà deà laà dĠfoƌŵatioŶà deà l͛eŶseŵďleà deà laà lithosphğƌeà ĐoŶtiŶeŶtaleà
beaucoup plus diffiĐileàeŶàĐoŵpƌessioŶàƋu͛eŶàeǆteŶsioŶ (Fig. 1.3). 

 Paramètres contrôlant le fluage de la lithosphère 

 LaàƌĠsistaŶĐeàduĐtileàd͛uŶe roche dépend directement de la magnitude de la contrainte différentielle, 

de sa composition chimique, de la température et du taux de déformation (Kirby & Kronenberg, 1987). A 

l͛ĠĐhelleàduàŵiŶĠƌal comme de la lithosphère, les deux derniers paramètres sont souvent liés, car le taux de 

déformation est fonction de la température, et la vitesse de déformation lithosphérique (lente ou rapide) 

contrôle directement le gradient géothermique.  
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 Effet des compositions minéralogiques et de l’eau 

Dans la loi de fluage (équation 3), la composition minéralogique joue sur les paramètres n, Q et A.  

La croûte continentale a une composition chimique extrêmement hétérogène, surtout dans sa partie 

inférieure qui reste mal connue. Basée sur des données expérimentales (Kusznir & Park, 1987), la figure 1.7a 

montre la déformabilité par fluage non newtonien de certains minéraux en fonction de la température. Le 

quartz (partie crustale de la lithosphère) est le matériau le plus déformable de la lithosphère continentale. 

Plus le rapport épaisseur de croûte siliceuse sur épaisseur de lithosphère sera important, plus la lithosphère 

continentale sera déformable. Avec un gradient thermique continental normal (flux thermique en surface 70 

mWm-2, Davies & Davies, 2010), le plagioclase est deux fois plus résistant que le quartz humide (Fig.1.7b). 

 

Figure 1.7 : a) Le taux de déformation plastique de différentes roches et de minéraux en fonction de la température en régime 
extensif dans la lithosphère. La contrainte différentielle (σ1-σ3) est de 50 Mpa. b) Résistance de différents minéraux majeurs dans 
la lithosphère continentale en fonction de flux thermique (Kuznir & Park, 1987). 

a. 

b. 
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L͛eauàcomme pour la friction joue un rôle très important dans les mécanismes de glissement et peut 

faciliter les dislocations dans des réseaux ioniques. Pour une même température, le quartz hydraté est 

moins résistant que le quartz sec, età l͛oliǀiŶeà hǇdƌatĠeà età serpentinisée est considérablement moins 

ƌĠsistaŶteàƋueàl͛oliǀiŶeàsğĐheà;Fig. 1.7a).  

 Effet de la température et de l’épaisseur de la croûte 

La température intervient directement sur les mécanismes de fluage-dislocation et de fluage-

diffusion (équation 3). La figure 1.8 illustre l͛effetà deà gƌadieŶtsà theƌŵiƋuesà suƌà laà dĠfoƌŵatioŶà deà laà
lithosphère continentale eŶàƌĠgiŵeàd͛eǆteŶsioŶ.à 

Pour un gradient thermique important (>90 mWm-2) ou une croûte épaisse (Fig. 1.8B en haut), la 

rhéologie de la lithosphère est principalement contrôlée par la résistance du quartz dans la croûte 

supérieure. Quand le gradient thermique est faible (<50mWm-2) ou la croûte est moins épaisse (Fig. 1.8B en 

bas), la rhéologie de la lithosphère est notamment ĐoŶtƌôlĠeàpaƌàlaàƌĠsistaŶĐeàdeàl͛oliǀiŶeàdaŶs le manteau 

(Kusznir & Park, 1987 ; Cloetingh et al., 2008). 

 

Figure 1.8 : A) Courbes illustrant la contrainte différentielle en fonction de la profondeur pour divers gradients thermiques après 1 
Ma de force appliquée de 10

12
N.m

-1
. Les flux de chaleur en surface correspondant varient de 45 à 90 mWm

-2
 (Kusznir & Park, 

1987). B) Modèle rhéologique de la lithosphère avec épaisseurs de croûte différentes. En haut, l’Ġpaisseuƌ de la croûte est de 45 
km et celle du manteau lithosphérique est de 55 km. En bas, l’Ġpaisseuƌ de la croûte est de 30 km et celle du manteau 
lithosphérique est de 70 km (Cloetingh et al., 2008). 

A B 
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 Effet des taux de déformation 

áà l͛ĠĐhelleà duà ŵiŶĠƌalà ouà deà laà ƌoĐhe,à pour un même module de Young, plus la vitesse de 

déformation est importante, plus la contrainte au seuil élastique est forte (« yield stress »), plus la rigidité 

élastique du matériau est importante et plus la rupture est atteinte facilement après la déformation 

plastique (Zhao et al., 2017). 

áà l͛ĠĐhelleà deà laà lithosphğƌeà eŶà eǆteŶsioŶ,à lorsque le taux de déformation est élevé (>10-14s-1), 

l͛augŵeŶtation du gradient thermique devient importante. Le flux de chaleur est concentré dans la zone 

d͛amincissement lithosphérique et la lithosphère subit un affaiblissement net. Mais quand le taux de 

déformation est faible (<10-16s-1), le manteau asthénosphérique se refroidit pendant la déformation par 

dissipation thermique latérale vers le manteau lithosphérique de la lithosphère non déformée. Le gradient 

thermique augmente moins vite (Fig. 1.9), et la lithosphère se durcit (Kusznir & Park, 1987 ; Huismans & 

Beaumont, 2009).  

 

Figure 1.9 : Evolution du flux thermique daŶs l’aǆe d’uŶ ƌift avec différentes vitesses de déformation en régime extensif. En 
ordonnée amincissement crustal au cours du temps. 

1.1.3 Couplages et découplages dans la lithosphère en extension 

 Comme montré précédemment, la lithosphère est constituée d͛uŶe croûte inférieure ductile (cf. Fig. 

1.3), ce qui permet un découplage mécanique de cette croûte avec la croûte supérieure et avec le manteau 

(Chen & Molnar, 1983 ; Lobkovsky & Kerchman, 1991). 

 Il est généralement accepté que le découplage ou le couplage entre croûte et manteau dépend de la 

ĐoŵpositioŶàdeàlaàĐƌoûteàiŶfĠƌieuƌeàetàdeàl͛ĠpaisseuƌàdeàlaàĐƌoûte. 

En effet, ce découplage se produit ăàĐoŶditioŶàƋueàlaàteŵpĠƌatuƌeàd͛aĐtiǀatioŶàduàfluageàduàŵiŶĠƌalà
dominant dans la croûte inférieure soit inférieure à la température à la transition entre croûte et manteau 

(Moho). Si on suppose que la croute est dominée par une composition de quartz, ce découplage doit être 

permanent, sauf lorsque la croûte est très mince (<20-25km) (Burov & Diament, 1995). 

 Le découplage se produit d͛autant plus facilement que la croûte est épaisse (Stephenson & Cloetingh, 

1991 ; Burov et al., 1993 ). L͛Ġpaisseuƌà ĐƌitiƋueà deà laà Đƌoûteà pour produire un découplage augmente en 

fonction de l͛ągeàdeàla lithosphère quand la lithosphère est jeune et donc peu épaisse et chaude (<750 Ma) 
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(Fig. 1.10). A partir de 750Ma, l͛Ġpaisseuƌàcritique de la croûte est de 32+/-5 km. (Fig. 1.10) (Burov & Diament, 

1995). 

 

Figure 1.10 : Condition de couplage et de découplage pour différentes profondeurs de Moho en fonction de l’âge de la lithosphğƌe 
(Burov&Diament, 1995). 

 Par ailleurs, la vitesse de déformation influe aussi sur le régime couplage versus découplage dans la 

lithosphère et dans la localisation précise du découplage. Lorsque la vitesse de déformation est supérieure à 

10-13s-1, le découplage se produit à la base de la croûte inférieure ou encore plus profond. Quand la vitesse 

de déformation est moins élevée, un découplage additionnel se produit à la base de la croûte supérieure 

(Carter & Tsenn, 1987 ; Ter Voode et al., 2000). La présence de fluide peut aussi faciliter le découplage dans 

la lithosphère (Fig. 1.11) (Ter Voode et al., 2000). 

 

Figure 1.11 : Profils de résistance de la lithosphère continentale en extension, en supposant une croûte supérieure de 20km, une 
croûte inférieure de 15 km, et une épaisseur totale de lithosphère de 125 km. Pour a) et b), les croûtes supérieure et inférieure 
sont constituées de quartzite et de diabase non hydratés. Mais en c), les croûtes supérieure et inférieure sont constituées de 
quartzite humide et de diorite. Ȝ correspond à la pression interstitielle (Ter Voorde et al.,2000). 
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 Les réponses isostatiques de la lithosphère en post-rift sont différentes suiǀaŶtà l͛eǆisteŶĐeàouàŶoŶà
d͛uŶàdĠĐouplageàauàŶiǀeauàdeà laàĐƌoûteà iŶfĠƌieuƌeà;Fig. 1.12) (Ter Voorde et al., 1998). Dans ce qui suit, le 

mode « couplage complet » et le mode « découplage complet » peuvent être considérés comme des cas 

extrêmes. 

 Après le rifting, si la lithosphère est en mode « couplage complet », la compensation isostatique se 

produit par flux mantellique asthénosphérique et il en résulte une atténuation de la subsidence syn-rift (Fig. 

1.12b). Si la lithosphère est en mode « découplage complet », la compensation isostatique se produit par 

flux de croûte inférieure et résulte en un fort soulèvement de la croûte supérieure et un approfondissement 

de la limite croûte manteau (Fig.1.12c).  

a b  

c  

Figure 1.12 : Réponse isostatique suite à un amincissement crustal en supposant une isostasie locale. Au niveau de la 
compensation, la pression doit être identique à la pression pré-rift. a) Sans compensation isostatique. b) Compensation 
isostatique profonde en mode « couplage complet ». c) Compensation isostatique crustale en mode « découplage complet » (Ter 
Voorde et al., 1998). 

 Le mode « couplage complet » est associé à une lithosphère froide et le mode « découplage » est 

associé à une croûte inférieure avec une température anormalement élevée. Dans la nature, on observe 

souvent le cas intermédiaire, le mode « découplage partiel ». LeàŶiǀeauàdeàdĠĐouplageàdĠpeŶdàdeàl͛Ġpaisseuƌà
et de la viscosité de la croûte inférieure (Ter Voorde et al., 1998).  

1.1.4 Rôle potentiel d’une «imprégnation» en roches mafiques d’une 
lithosphère continentale sur son comportement rhéologique 

 L͛eǆteŶsioŶàĐoŶtiŶeŶtaleàestàsouǀeŶtàassoĐiĠeàauǆàgƌaŶdesàpƌoǀiŶĐesàŵagŵatiƋuesà;LIPs ; Hill, 1991 ; 

cf. §1.2.3). Dans ce cas, le magmatisme précède ou accompagne souvent les processus du rifting (Courtillot 

& Renne, 2003). Les modèles d͛eǆteŶsioŶà ĐoŶtiŶeŶtale igŶoƌeŶtà souǀeŶtà l͛iŶflueŶĐeà duàŵagŵatisŵeà daŶsà
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l͛eǆteŶsioŶà;MĐKeŶzie,àϭϵϳϴ ; Royden & Keen, 1980 ; Braun & Beaumont, 1989 ; Buck, 1991 ; Davis & Kusznir, 

2004).  

 Le magmatisme doit jouer un rôle important dans la rupture des continents (Buck, 2006 ; Daniels et 

al., 2014). Pour Buck (2006) compte tenu de la magnitude des forces tectoniques (en général inférieures à 

5.1012N/m), le rifting continental ne peut se développer sans présence de magma si l͛Ġpaisseuƌà deà laà
lithosphère est inférieure à 30 km (Fig. 1.13). 

 

Figure 1.13 : Diagramme illustrant la force nécessaire pour conduire à un rift continental (rift push force) en fonction de 
l’Ġpaisseuƌ de la lithosphğƌe aǀeĐ ou saŶs la pƌĠseŶĐe de ŵagŵa ;BuĐk, ϮϬϬϲͿ.  

 L͛iŶtƌoduĐtioŶàdeàlaƌgesàǀoluŵesàdeàŵagŵa au travers de la lithosphère continentale peut engendrer 

des modifications thermiques et modifier la répartition des contraintes régionales dans la lithosphère lors de 

sa mise en place. Et le refroidissement du magma, peut aussi avoir une modification de la composition 

chimique de la croûte continentale et du manteau lithosphérique, ce qui peut affecter la rhéologie de la 

lithosphère. 

Suite à une intrusion magmatique, plusieurs facteurs peuvent entraîner le changement de la rhéologie de la 

lithosphère : 
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 Effet des intrusions chauds dans la croûte continentale 

 Température/volume/profondeur de l’intrusion 

 L͛iŶtƌusioŶàde magmas peut entrainer une perturbation du gradient thermique de la lithosphère qui 

conduit à son affaiblissement. La chaleur se transfert du chaud vers le froid selon la loi de Fourier (Fourier, 

1822) : 

(6) 

 λ : conductivité thermique du matériau ; T : température ;  : flux de chaleur 

 Laà ĐoŶduĐtiǀitĠà theƌŵiƋueà ĐaƌaĐtĠƌiseà l͛aptitudeà d͛uŶà Đoƌpsà ăà ĐoŶduiƌeà laà Đhaleuƌ.à Elleà dĠpeŶdà
principalement de la nature du matériau mais d͛autƌesàpaƌaŵğtƌesàtelsàƋueàlaàteŶeuƌàd͛eau et la pression du 

milieu interviennent également (Hay et al., 2010). 

Le volume deà l͛iŶtƌusioŶà ŵagŵatiƋue, et l͛ĠĐaƌtà deà teŵpĠƌatuƌeà eŶtƌeà ŵagŵaà età eŶĐaissaŶt 
déterminent la quantité de chaleur diffusée suƌàl͛eŶcaissant (Arzi, 1978). 

PouƌàuŶàǀoluŵeàd͛iŶtƌusioŶàfiǆĠ,àplusà l͛ĠĐaƌt de température entre le magma et son encaissant est 

grand (ce qui dépend surtout de la profondeur de mise en place), plus la chaleur diffusée dans la croûte est 

importante et moins elle sera résistante. Pour un écart de température entre le magma et encaissant fixé, un 

grand volume de magma agit n͛oŶtàseuleŵeŶt en diffusant plus de chaleur mais aussi en augmentant le taux 

de fusion partielle (anatexie) à son contact. Ces 2 effets rendent la croûte moins résistante.  

La figure 1.14 montre que la diffusion de chaleur est généralement assez rapide dans la croûte. La 

perturbation du gradient thermique,à suƌtoutà loĐalisĠeàdeàpaƌtàetàd͛autƌeàdeà l͛iŶtƌusioŶ, est quasi-disparue 

après 2Ma ƋuelàƋueàsoitàlaàpƌofoŶdeuƌàetàl͛Ġpaisseuƌàdeàl͛iŶtƌusioŶ. Mais ce délai reste significatif en cas de 

déformation lithosphérique rapide, ce qui est le cas des marges passives volcaniques. 
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Figure 1.14 : A) Evolution du gradient thermique de la croûte suite à l’iŶtƌusioŶ d’uŶ sill d’Ġpaisseuƌ de ϰ kŵ à 1000°C à différentes 
profondeurs (10, 14, 22 km). La croûte initiale a un gradient thermique « normal ». B) Evolution du gradient thermique de la 
Đƌoûte suite à l’iŶtƌusioŶ d’uŶ sill de diffĠƌeŶtes Ġpaisseuƌs ;ϱϬϬ m, 1 km, 2 km) à une profondeur de 10 km. La croûte initiale a un 
gradient thermique normal (Pavlis, 1996). 

 Rôle de la géométrie de l’intrusion 

 La continuité latérale de la rhéologie de la croûte peutà ġtƌeà iŶteƌƌoŵpueà paƌà laà pƌĠseŶĐeà d͛uŶeà
couche ductile (White et al., 2008 ; Buck, 2006 ; Daniel et al., 2014). 

Les intrusions magmatiques ont tendance à se propager perpendiculairement à la contrainte 

principale minimale (Anderson, 1951 ; Pollard, 1987). 

 Dans un contexte extensif, la contrainte principale maximale (σ1) est verticale, et les contraintes 

intermédiaire (σ2) et minimale (σ3) sont horizontales. Par conséquent, les intrusions magmatiques tendent à 
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se mettre en place dans un plan vertical (dyke). EŶàiŵagiŶaŶtàƋu͛uŶàdǇke puisseàġtƌeàd͛eǆteŶsioŶàǀeƌtiĐaleà
lithosphérique (Fig. 1.15b), les effets mécaniques du dyke dépendent de la densité du magma relativement à 

son encaissant. Dans le manteau lithosphérique, la pression lithostatique est supérieure à la pression 

magmatique, le manteau conservant alors une certaine résistance à la déformation, alors que ce n͛estàpasàleà
cas dans la croûte (Fig. 1.15, Buck, 2006 ; Bialas et al., 2010).  

 

Figure 1.15 :aͿ eǆteŶsioŶ lithosphĠƌiƋue teĐtoŶiƋue saŶs pƌĠseŶĐe de ŵagŵa. ďͿ eǆteŶsioŶ lithosphĠƌiƋue dû à l’iŶjeĐtioŶ de 
ŵagŵa ;BuĐk, ϮϬϬϲͿ. Il faut ƌeŵaƌƋueƌ Ƌue daŶs le Đas ƌĠel, il Ŷ’eǆiste pas uŶ dǇke ǀeƌtiĐal Ƌui tƌaǀeƌse toute la lithosphère.  

Remarques : 

1. Modifications des états de contrainte par les dykes 

 Plus le nombre de dykes qui s͛iŶjeĐteà daŶsà laà Đƌoûteà est important et plus les effets élastiques 

(« stockage » de contrainte par déformation élastique du milieu) et inélastiques (contraintes résiduelles) 

liées à la pression du magma deviennent non-négligeable. L͛augŵeŶtatioŶàdeà laàpƌessioŶàduàŵagŵa peut 

ainsi modifier la répartition des contraintes régionales et changer la géomĠtƌieàdeàl͛iŶtƌusion (Vigneresse et 

al., 1999).  

 Loƌsàdeàl͛iŶjeĐtioŶàd͛uŶàdǇke,àetàaǀeĐàuŶàďoƌdàliďƌeàsupĠƌieuƌà;suƌfaĐeàdeàlaàTeƌƌeͿ,à l͛appliĐatioŶàdesà
ĠƋuatioŶsàd͛ĠlastiĐitĠàŵoŶtƌeàƋueàles contraintes horizontales augmentent de façon différente (Fig. 1.16b).  

 

Figure 1.16 : Schéma illustrant les contraintes principales suite à une intrusion magmatique. Les contraintes horizontales 
augmentent après l’iŶjeĐtioŶ du ŵagŵa (Ȟ est le coefficient de Poisson) (Vigneresse et al., 1999).  

 Ceci peut entraîner des permutations de contraintes principales dans le plan horizontal favorisant la 

mise en place de dykes orthogonaux (Figs. 1.17 a à c). La contrainte verticale peut théoriquement devenir 

inférieure aux contraintes principales dans le plan horizontal et leàŵagŵaàs͛iŶjeĐter sous forme de sill (Fig. 

1.17d).  
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Figure 1.17 : Repartitionnement de contraintes principales régionales consécutives à l’iŶjeĐtioŶ de magma dans la croûte. a) le 
ŵagŵa s’iŶjeĐte daŶs le plaŶ ǀeƌtiĐal au dĠďut. ďͿ σ3 change de σh1 à σh2. c) σ3 change successivement entre σh1 et σh2 car σh1 et 
σh2ont des valeurs assez proches. d) σv devient σ3 (Jean-Louis et al., 1999). 

 2. Continuité deà l͛iŶjeĐtioŶàŵagŵatiƋueàdeà laàĐƌoûteà iŶfĠƌieuƌeàǀeƌsà laàĐƌoûteàsupĠƌieuƌe. Plusieurs 

auteurs (Handy & Streit, 1999 ; Petri et al., 2017) ont proposé une ascension du magma via des fractures ou 

des zones de cisaillement depuis un réservoir situé dans la croûte inférieure ductile (Fig. 1.18).  

 Lorsque la température est élevée et que les contraintes différentielles sont faibles (relaxation par 

déformation continue), la déformation visqueuse et fragile dans la croûte inférieure peut se produire 

simultanément à condition que la pression du fluide dépasse localement la pression lithostatique, ceci 

induisant une fracturation assistée. La vitesse de la propagation du magma et la largeur des fractures 

dépendent de la viscosité du magma, de la durée de la surpression et de l͛Ġtatà theƌŵiƋueà deà laà Đƌoûteà
(Delaney & Pollard, 1981). 

 En plus, comme la teneur en eau du milieu a une influence importante sur la résistance de la roche 

(cf. Fig. 1.7a, et 1.11Ϳ,àlaàhauteàteŵpĠƌatuƌeàduàŵagŵaàpeutàeŶtƌaiŶeƌàuŶeàdĠshǇdƌatatioŶàdeàl͛eŶĐaissaŶtàetà
ainsi renforcer sa résistance. Des réactions chimiques entre magma et encaissant sont aussi possibles 

peŶdaŶtàl͛eŵplaĐeŵeŶtàdeàl͛iŶtƌusioŶàŵagŵatiƋue. 
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Figure 1.18 : ModğleàpƌoposĠàillustƌaŶtàl͛asĐeŶsioŶàduàŵagŵaàŵafiƋueà(différencié acide vers le haut) depuis 

un réservoir dans la croûte inférieure à travers la croûte supérieure par des fractures ou des zones de 

cisaillement (Handy & Streit, 1999). 

 Effet rhéologique d’une imprégnation crustale par des roches magmatiques 

refroidies (effet compositionnel) 

 Durée de refroidissement 

 Comme nous venons de le voir, dans un contexte extensif l͛iŶtƌusion de magma chaud peut chauffer 

et amollir la lithosphère et ainsi faciliter l͛eǆteŶsioŶà ĐoŶtiŶeŶtale.à CepeŶdaŶt les roches mafiques après 

cristallisation du magma peuvent aussi considérablement renforcer la lithosphère (Liu & Furlong, 1994). 

C͛està pouƌà Đelaà Ƌueà la durée du refroidissement des intrusions du magma est un facteur crucial pour la 

déformation finale de la lithosphère.  

 Liu & FuƌloŶgà ;ϭϵϵϰͿà oŶtà ƌĠalisĠà uŶàŵodğleà ŶuŵĠƌiƋueà pouƌà Ġtudieƌà l͛ĠǀolutioŶà teŵpoƌelle de la 

rhéologie de la lithosphğƌeàapƌğsàl͛iŶtƌusioŶàd͛uŶ sill mafique près de la base de la croûte.  

 

Figure 1.19 : Evolution temporelle de la rhéologie de la lithosphğƌe apƌğs l’iŶtƌusioŶ d’uŶ sill ŵafiƋue pƌğs de la base de la croûte. 
L’iŶtƌusioŶ ŵafiƋue a uŶe Ġpaisseuƌ de ϰ km. La lithosphère est constituée de trois couches, une croûte granitique, un sill 
diabasique et un manteau dominé par l’olivine. Les courbes pointillées correspondent aux profils de résistance de la lithosphère 
aǀaŶt l’intrusion mafique. La couche noire correspond à la couche mafique intrusive (Liu & Furlong, 1994). 

 Les résultats montrent Ƌu͛apƌğs l͛eŵplaĐeŵeŶtàdu magma,à l͛effetà d͛amollissement lithosphérique 

est dominant pour le 1er Ma (Fig. 1.19). Le manteau supérieur, qui est normalement la couche la plus 
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résistante de la lithosphère est particulièrement sensible aux perturbations thermiques et sa résistance 

diminue considérablement dès l͛iŶtƌusioŶà duà ŵagŵa. En fonction de la diffusion de chaleur et du 

refroidissement consécutive du magma, le durcissement rhéologique de la lithosphère dûà ăà l͛ajout de 

matériaux mafiques devient de plus en plus important. Quand le magma est complètement refroidi (après 

20 Ma) (Fig. 1.19), la couche mafique finalement devient une couche relativement résistante, renforce la 

résistance finale de la croûte, et rend la déformation globale en extension de la lithosphère plus difficile, 

contrairement au modèle de Buck (2006).  

 Remarque : conséquence de la fusion partielle induite par les magmas mafiques 

 Huppert & Sparks (1988) ŵoŶtƌeŶtà Ƌu͛après l͛intrusion de magma mafique dans la croûte, une 

couche de magma silicique peut se former au niveau du contact supérieur (le toit) entre magma mafique et 

encaissant. 

 “ià oŶà ĐoŶsidğƌeà Ƌueà leàŵagŵaà s͛iŶtƌoduit initialement dans une croûte continentale de gradient 

thermique normal, le magma mafique peut traverser la croûte (Fig. 1.20a). Au fur et à mesure des intrusions, 

la croûte devient plus chaude et peut fondre partiellement.àQuaŶdàlaàteŵpĠƌatuƌeàdeàl͛eŶĐaissaŶtàdĠpasseà
500°C, la température au contact entre le magma mafique ;d͛uŶeà teŵpĠƌatuƌeàdeàϭϮϬϬ°CͿàetà l͛encaissant 

peut atteindre 850°C, ce qui est suffisant pour l͛aŶateǆie.  

 Une fois que la fusion partielle commence, le magma mafique ne peut plus se propager et il est 

stoĐkĠàdaŶsà laà Đƌoûte.à LeàŵagŵaàŵafiƋueàs͛aĐĐuŵuleàeŶà foƌŵaŶtàuŶà ƌĠseƌǀoiƌàŵagŵatiƋue profond. Ceci 

augmente la température dans le réservoir et accélère la fusion de la croûte (Fig. 1.20b) (Huppert & Sparks, 

1988).  

 Ces magmas siliciques peuvent être transférés par les dykes formant un réservoir magmatique 

silicique moins profond. Les magmas siliciques peuvent aussi se mettre en surface par éruption. (Fig. 1.20c) 

(Huppert & Sparks, 1988). áiŶsi,àl͛effetàƌhĠologiƋueàĐoŵpositioŶŶelàdesàgƌaŶdsàǀoluŵesàdeàŵagŵaàŵafiƋues 

froids pourrait être contrebalancé partiellement par de grands volumes de roches très siliceuses. Ces effets 

sont sans doute seulement ponctuels mais ils pourraient avoir une importance considérable dans la 

localisation des points de rupture de la lithosphère (notion de soft-point ; Gac & Geoffroy, 2009). 
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Figure 1.20 : SĐhĠŵa siŵplifiĠ illustƌaŶt le dĠǀeloppeŵeŶt du ŵagŵa siliĐiƋue apƌğs l’iŶtƌusioŶ de magma mafique dans la croûte. 
aͿ L’eŵplaĐeŵeŶt du ŵagŵa ŵafiƋue daŶs uŶe Đƌoûte fƌoide, ďͿ L’eŶĐaissaŶt est chauffé par le magma mafique et subit une 
fusion partielle. Une couche magmatique silicieuse se développe près du toit du magma mafique. Le magma silicique peut être 
transféré dans un réservoir moins profond par des dykes. c) Un grand volume de magma silicique proche de la surface peut 
générer un effondrement de la caldeira (Huppert & Sparks, 1988). 

1.2 Les différents modes d’extension lithosphérique 

1.2.1 Concepts anciens de rifting actif et de rifting passif 

Sengör & Burke (1978) ont proposé deux modes de rifting continental, le rifting passif et le rifting 

actif, à partir des relations temporelles entre rifting, doming et volcanisme. 

L͛eǆteŶsioŶàlithosphérique lors du rifting passif est initiée par des forces aux limites de plaques, liées 

à la tectonique des plaques (Turcotte & Oxburgh, 1973 ; Turcotte, 1974 ; Molnar & Tapponnier, 1975 ; 

Sengör, 1976 ; McKenzie & Weiss,àϭϵϳϱͿ.àL͛asthĠŶosphğƌeàsousàlaàzoŶeàd͛eǆteŶsioŶàremonte passivement et 

subit une décompression (Fig. 1.21A).    

Dans le cas du rifting actif (Fig. 1.21B), une anomalie thermique sub-lithosphérique peut engendrer, 

par érosion thermique de la lithosphère, des contraintes déviatoriques extensionnelles importantes dans la 

lithosphère (de type « ridge-push ») et provoquer une extension continentale. Dans ce cas, le volcanisme 

généralement débute avant la phaseàŵajeuƌeàd͛eǆteŶsioŶ (Hopper et al., 1992 ; Bauer et al., 2000). Cette 

anomalie thermique peut correspondre par exemple ăà l͛iŵpaĐt d͛uŶà paŶaĐhe mantellique (Burke & 

Whiteman, 1973; Burke & Dewey, 1973 ; Richard et al., 1989) ou à une convection de bordure de craton 

(King & Anderson, 1998). 
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Ces deux modèles de rifting sont depuis longtemps considérés comme des cas extrêmes et simplifiés 

de mécanisme du rifting.  

  

Figure 1.21 : Modèles schématiques des mécanismes passifs (A) et actifs;BͿ d’eǆteŶsioŶ lithosphĠƌiƋue ;Geoffroy, 2005). 

1.2.2 Géométrie de la lithosphère en extension 

 Cisaillement pur, simple et boudinage : modèles théoriques 

 Modèle en cisaillement pur 

McKenzie (1978) ĐoŶsidğƌeà Ƌueà l͛aŵiŶĐisseŵeŶtà s͛effeĐtueà deà façoŶà iŶstaŶtaŶĠe,à uniforme en 

fonction de la profondeur et en cisaillement pur suivant un mode « passif »,à Đ͛est-à-dire contrôlé par des 

forces aux limites, sans adjoindre de chaleur à la base de la lithosphère (Fig. 1.22A). 
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Loƌsà duà ƌiftiŶg,à laà lithosphğƌeà està ĠtiƌĠeà d͛uŶà faĐteuƌà βà Đoƌƌespondant au rapport de la longueur 

initiale sur la longueur finale. Cet étirement entraîne une subsidence tectonique de la lithosphère ainsi 

Ƌu͛uŶeàƌeŵoŶtĠeà«gĠoŵĠtƌiƋue»àd͛asthĠŶosphğƌe.àL͛eǆteŶsioŶàiŶstaŶtaŶĠeàprovoque une augmentation du 

gradient thermique dans la lithosphère. Cette perturbation thermique se rééquilibre progressivement, 

suivant le refroidissement de la colonne lithostatique. La lithosphère retrouve ainsi son épaisseuƌàd͛oƌigiŶeà
alors que la croûte reste amincie. Ce stade de refroidissement de la lithosphère entraîne une subsidence 

theƌŵiƋueàƋuiàduƌeàdesàdizaiŶesàdeàŵillioŶsàd͛aŶŶĠes.àLe modèle de McKenzie rend compte de l͛ĠǀolutioŶà
thermique au cours du rifting mais ne définit pas la géométrie finie du rift ni les structures qui en résultent. 

Le modèle de McKenzie est critiquable. L͛eǆteŶsioŶà Ŷ͛està pasà iŶstaŶtaŶĠeà età ilà Ǉà aà uŶe perte de 

chaleuƌà auà Đouƌsà deà l͛eǆteŶsioŶ avec dissipation latérale. Laà dĠfoƌŵatioŶà daŶsà laà lithosphğƌeà Ŷ͛està
probablement pas non plus uniforme avec la profondeur, par exemple, la croûte inférieure peut disparaître 

au niveau des marges non-volcaniques (Unternehr et al., 2010). 

 Modèle en cisaillement simple 

Un autre modèle, en cisaillement simple a initialement été proposé par Wernicke (1981) et 

développé par de nombreux auteurs ăàpaƌtiƌàdeàl͛oďseƌǀatioŶàdeàƌiftsàet de marges conjuguées asymétriques 

(Fig. 1.22B).  

Wernicke propose que la lithosphère est traversée par une seule et gigantesque zone de cisaillement 

peuàiŶĐliŶĠeàpaƌàƌappoƌtàăàl͛hoƌizoŶtale.àLaàlithosphğƌeàtoutàeŶtiğƌeàs͛aŵiŶĐitàpƌogƌessiǀeŵeŶt. L͛ĠtiƌeŵeŶtà
maximal de la croûte se fait leàloŶgàd͛uŶàdĠtaĐheŵeŶt, etàl͛amincissement du manteau sous-jacent est faible. 

DaŶsàĐeàŵodğle,àl͛aŵiŶĐisseŵeŶtàŵajeuƌàde la lithosphère et la remontée adiaďatiƋueàdeàl͛asthĠŶosphğƌeàŶeà
s͛effeĐtuent pasàăà l͛aploŵďàdeà laà zoŶeàd͛aŵiŶĐisseŵeŶtà crustale maximale, mais sous l͛« upper-plate » du 

détachement du rift. CeàŵodğleàƌeŶdàĐoŵpteàdeàl͛oďseƌǀatioŶàdeàgƌaŶdesàfaillesàŶoƌŵalesàăàfaiďleàpeŶdageà
(faille de détachement) dans des domaines comme le Basin and Range. La zone de subsidence initiale 

pendant le rifting est décalée de celle de la subsidence thermique, plus tardive. 

 

Figure 1.22 : Géométries et mécanismes des ruptures lithosphériques de type (A) cisaillement pur et (B) cisaillement simple 
(Unternehr et al., 2010). 
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Pour expliquer l͛asǇŵĠtƌieà pƌoŶoŶĐĠeà oďseƌǀĠeà suƌà lesà ŵaƌgesà hǇpeƌ-étirées, par exemple les 

marges conjuguées deà l͛IďĠƌieàetàdeàTerre Neuve, Brune et al. (2014) ont construit un modèle numérique 

proposant la migration du système de rift accommodé par les failles normales dans la croûte supérieure en 

relation avec un important fluage de la croûte inférieure (Fig. 1.23).  

 

 

Figure 1.23 : Modèle numérique illustrant la migration du système de rift accommodée par des failles normales dans la croûte 
supérieure. En a,b,c sont montrés les vitesses de déformation (s

-1
). En e,f,g sont montrés les viscosités (Pa S) (Brune et al., 2014). 

Ils suggğƌeàƋu͛auàdĠďutàduàƌiftiŶg,à laà failleàŶoƌŵaleà iŶitialeàƋuià tƌaǀeƌseà laà lithosphğƌeàeŶtiğƌeàpeutà
ĐoŶduiƌeàăàl͛aŵiŶĐisseŵeŶtàďƌutalàdeàlaàlithosphğƌeàentraînant une remontée asthénosphérique (Fig. 1.23b,f). 

Les matériaux chauds forment une zone de haute température et de faible viscosité proche de la faille (Fig. 

1.23c,g). En dessous du footwall, les matériaux mantellique refroidissent et le renforcent. Ces deux effets 

peuvent générer un gradient de force latéral, qui peut forcer la migration de la faille ǀeƌsàl͛aǆeàduàsǇstğŵeàà 

une vitesse statioŶŶaiƌe.àLaàŵigƌatioŶàdeàl͛aǆeàdu ƌiftàs͛effeĐtueàpaƌàleàfoŶĐtioŶŶeŵeŶtàsĠƋueŶtielàd͛uŶeàsĠƌieà
de failles normales (Brune et al., 2014).    

 Modèles combinés de cisaillement simple et de cisaillement pur 
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LesàŵodğlesàeŶàĐisailleŵeŶtàpuƌàouàsiŵpleàăàl͛ĠĐhelleà
lithosphérique ne permettent pas d͛eǆpliƋueƌà toutesà lesà
oďseƌǀatioŶs.à D͛autƌesà ŵodğlesà deà ƌifting, combinant les 

deux modes de ĐisailleŵeŶtà ăà l͛ĠĐhelleà lithosphérique ont 

été proposés pour expliquer la symétrie ou non des marges 

conjuguées. 

Lister & Davis (1989) ont proposé un modèle 

intermédiaire suiǀaŶtà leƋuelà laàĐƌoûteàs͛aŵiŶĐit de manière 

asymétrique le loŶgà d͛uŶà dĠtaĐheŵeŶtà s͛eŶƌaĐiŶaŶtà auà
Moho alors que leàŵaŶteauàsupĠƌieuƌàs͛aŵiŶĐit de manière 

symétrique. 

Cette théorie a été confirmée par Brun & Beslier 

(1996) avec un modèle analogique à quatre couches 

représentant les niveaux rhéologiques frictionnels et 

ductiles de la croûte et du manteau (Fig. 1.24).  

 Ce modèle produit une architecture relativement symétrique liée au développement de zones 

cisaillantes conjuguées aux interfaces entre les niveaux ductiles et fragiles (niveaux de découplage). 

L͛eŶseŵďle de la déformation est contrôlé par le boudinage du manteau sub-Moho et un amincissement 

hétérogène. Cependant la localisation de la déformation dans les niveaux frictionnels peut entrainer une 

asymétrie du système de ces zones amincies. La rupture totale des niveaux rigides provoque l͛eǆhuŵation 

du manteau.  

1.2.3 Rifts étroits et larges 

La largeur finale des rifts est contrôlée par quatre paramètres : les couplages ou découplages dans la 

lithosphère, laà ǀitesseà deà dĠfoƌŵatioŶ,à l͛Ġpaisseuƌà iŶitialeà deà laà croûte et le gradient thermique de la 

lithosphère.  

 La vitesse de déformation et le couplage/découplage  

 Burov & Diament (1995) ont montré que les découplage/couplage au niveau de la croûte inférieure 

peuvent modifier considérablement la résistance de la lithosphère donc affecter la géométrie finale du rift.  

 Si on considère que la croûte continentale a une épaisseur normale (30-40km) et que la croûte 

supérieure et la croûte inférieure sont couplées, quand on augmente la vitesse de déformation, la zone 

déformée devient plus étendue (Brun, 1999). Quand la vitesse de déformation est faible, la déformation est 

plus localisée.  

Figure 1.24 : Modğle aŶalogiƋue à Ƌuatƌe ĐouĐhes de ƌiftiŶg de BƌuŶ et Beslieƌ ;ϭϵϵϲͿ peƌŵettaŶt l’eǆhuŵatioŶ du 
manteau (en blanc, les croûtes inférieure et supérieure, en gris et noir respectivement le manteau ductile et fragile) 
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Figure 1.25 : Modèle analogique à deux couches (sable, silicone) illustrant la relation entre la vitesse de déformation et la largeur 
du rift (Brun, 1999).   

 Quand la lithosphère présente un découplage croûte/manteau (si la croûte continentale est très 

ductile), le manteau lithosphérique est rapidement en rupture et il ne reste que la croûte rigide sur des 

ŶiǀeauǆàduĐtilesà ;Đƌoûteà iŶfĠƌieuƌeàetàasthĠŶosphğƌeͿ.àDaŶsàĐeàĐasàpaƌtiĐulieƌàdeàďoudiŶageàetàd͛eǆteŶsioŶà
dépendante de la profondeur, on peut théoriquement exhumer la croûte inférieure dès que la résistance 

résiduelle de la croûte supérieur disparait (Fig. 1.26a). Dans ce cas, le rift est plus large. Quand la croûte 

inférieure est plus rigide, le manteau lithosphérique peut être exhumé par rupture crustale car il reste 

couplé mécaniquement avec la croûte qui est néanmoins plus fragile, ce d'autant plus que le manteau 

exhumé est serpentinisé et le rift est plus étroit (Fig. 1.26b).  

 

Figure 1.26 : Développement du rift quand la croûte et le mantle sont découplés (a) et couplés (b) (Huismans & Beaumont, 2011). 
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 L’épaisseur de la croûte pré-rift et le gradient thermique de la lithosphère  

QuaŶdà l͛eǆteŶsioŶà està iŶitiĠeà daŶsà uŶeà Đƌoûteà d͛ épaisseur normale (30-40km), un rift étroit sera 

généralement produit sauf si la vitesse de déformation est faible (cf. ci-dessus). Quand la croûte continentale 

est sur-épaissie (ex : contexte tardi-orogénique), la croûte inférieure ductile est aussi plus épaisse, ce qui 

peut disperser la déformation dans une zone plus large etàfaǀoƌiseà laàfoƌŵatioŶàd͛uŶàƌiftàĠteŶduà;>100km) 

(Brun, 1999 ; Huismans et al., 2001).  

La température initiale de la lithosphère peut également affecter la localisation de la zone de 

dĠfoƌŵatioŶàloƌsàdeàl͛eǆteŶsioŶàĐoŶtiŶeŶtale.àUne lithosphère initiale froide va conduire à un rift étroit alors 

Ƌu͛uŶeàlithosphğƌeàĐhaudeàǀaàĐoŶduiƌeàăàuŶàƌiftàĠteŶdu (Buck, 1991 ; Huismans et al., 2001).  

1.2.3 Fusion du manteau et déformation lithosphérique 

La dynamique du manteau sous-lithosphérique semble jouer un rôle important sur les processus 

d͛eǆteŶsioŶà lithosphĠƌiƋue. Plusieurs modélisations analogiques et numériques ont été effectuées pour 

essayer de reproduire la dynamique possible du manteau sub-lithosphérique et pour expliquer la relation 

entre la dynamique de ce manteau et la déformation lithosphérique en extension. 

 LIPs et fusion du manteau 

Le concept de « Large Igneous Provinces » (LIP, grandes provinces ignées) a initialement été proposé 

par Coffin & Eldholm (1991, 1992) pour caractériser les très vastes régions constituées de roches mafiques 

intrusives et extrusives. Une LIP a une étendue géographique supérieure à 0.1*106km² et des épanchements 

basaltiques qui peuvent dépasser 106Km3, mis en place loƌsàd͛uŶeàpĠƌiode courte ou en plusieurs périodes, 

durant une période maximale de 30Ma (Anderson, 1994 ; Sheth, 1999). Les LIPs se trouvent non seulement 

en domaine continental, mais aussi en domaine océanique (Fig. 1.27). 

Les « trapps » sont constitués de nombreuses coulées basaltiques fluides (tholeiitiques), de type 

pahoehoe,àƋuiàs͛aĐĐuŵuleŶtàdaŶsàlesàzoŶesàlesàplusàsuďsideŶtes.àCesàĐoulĠesàsoŶtàeŶtƌeĐoupĠesàdeàtufsàetàdeà
brèches (Pedersen et al., 1997 ; Self et al., 1997 ; Wingall, 2001). En domaine continental au moins, ces 

coulées sont aériennes. Des roches felsiques et intermédiaires se rencontrent aussi dans les coulées et les 

iŶtƌusioŶs,àsouǀeŶtàassoĐiĠesàauǆàĠtapesàiŶitialesàetàfiŶalesàdeàl͛eŵplaĐeŵeŶtàdesàtƌapps,àen relation avec de 

la cristallisation fractionnée et/ou à de la fusion partielle de croûte continentale, plus ou moins assimilée 

dans les magmas (Meyer et al., 2007 ; Arndt et al., 1993 ; Ernst, 2014). La proportion des magmas des LIPs 

liée à la fusion lithosphérique reste mineur (<3%). Les magmas soŶtà pƌiŶĐipaleŵeŶtà d͛oƌigiŶeà
asthénosphérique mais ont subi souvent une forte contamination crustale (Arndt et al., 1993).  

DiffĠƌeŶtsàŵodğlesàoŶtàĠtĠàpƌoposĠsàpouƌàeǆpliƋueƌà l͛oƌigiŶeàdeàĐes LIPs :à ƌeŵoŶtĠeàd͛uŶàpaŶaĐheà
mantelliqueàd͛oƌigiŶeà pƌofoŶdà ;liŵiteà ŶoǇau/ŵaŶteauàouà zoŶeà deà tƌaŶsitioŶà duàŵaŶteauͿà ;Richards et al., 

1989 ; Campbell & Griffith, 1990 ; Campbell, 2005, 2007 ), délamination lithosphérique (Elkins-Tanton & 

Hager, 2000 ; Elkins-Tanton, 2005, 2007), fusion par décompression lors des processus de rifting (White & 

McKenzie, 1989), rifting arrière-arc (Smith, 1992 ; River & Corrigan, 2000Ϳ,àfusioŶàd͛uŶàŵaŶteauàfeƌtileàsaŶsà
chaleur excessive (Anderson, 2005) et réchauffement du manteau sub-lithosphĠƌiƋueà paƌà l͛isolatioŶà
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theƌŵiƋueàd͛uŶà supeƌĐoŶtiŶeŶtà ;Gurnis, 1988 ; Phillips & Bunge, 2005 ; Coltice et al., 2007 ; Ganne et al., 

2016). 

 

 

Figure 1.27 : Distribution des LIPs à l’ĠĐhelle globalle (Ernst, 2014). 

 Modèle de panache 

 Certains auteuƌsà suggğƌeŶtàƋueà l͛eŵplaĐeŵeŶtàdesàLIPsàestàpƌĠĐĠdĠàpaƌà laàpƌĠseŶĐeàd͛uŶàpaŶaĐheà
mantellique qui se décomprime sous une lithosphère continentale (White & McKenzie, 1989 ; Courtillot et 

al., 1999). Les panaches mantelliques sont considérés comme des remontées diapiriques de manteau 

inférieur chaud et se manifestent en surface par des anomalies thermiques et topographiques, le 

soulèvement de la lithosphère étant ƌespoŶsaďleàd͛uŶeàaŶoŵalieàpositiǀeàduàgĠoïde (Hill et al., 1992 ; Coffin 

& Eldholm, 1994 ; Courtillot et al., 2003 ; Ernst, 2014). 

Ces panaches présentent une tête globalement sphérique, se repliant sur elle-même en assimilant 

duàŵatĠƌielàeŶǀiƌoŶŶaŶt,àsuiǀieàpaƌàuŶàĐoŶduitàfiŶàd͛aliŵeŶtatioŶ (Fig. 1.28) (Morgan, 1972 ; Richards et al. 

1989; Campbell & Griffiths 1990 ; Hill, 1991). A partir des données géochimiques, tomographiques et 

morphologiques, trois sources de ces panaches ont été proposées en fonction de leurs profondeurs:1) la 

partie la plus profonde du manteau inférieur (une couche chimiquement hétérogène D"), 2) la base de la 

zoŶeàdeàtƌaŶsitioŶàeŶtƌeàŵaŶteauàsupĠƌieuƌàetàiŶfĠƌieuƌ,àϯͿàleàŵaŶteauàsupĠƌieuƌà;uŶàpaŶaĐheà͚áŶdeƌsoŶieŶ͛Ϳ 
(Courtillot et al., 2003). Ce modèle, inspiré de la compartimentation géochimique du manteau (Allègre & 

Turcotte, 1986), est de plus en plus contesté,à ŶotaŵŵeŶtà depuisà l͛aĐĐƌoisseŵeŶtà desà doŶŶĠesà deà
tomographie sismique du manteau profond qui suggèrent des configurations très complexes de la 

convection mantellique. 
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Figure 1.28 : EǀolutioŶ d’uŶ paŶaĐhe mantellique loƌs de l’iŵpaĐt sous la lithosphğƌe. Les zoŶes les plus Đhaudes ĐoƌƌespoŶdeŶt à 
l’apeǆ du ĐoŶduit et à la ĐouƌoŶŶe d’eŶtƌaîŶeŵeŶt ;Hill, ϭϵϵϭͿ. 

 Modèle sans panache mantellique 

Des alternatives soŶtàpƌoposĠesàăàl͛eǆisteŶĐeàdeàpaŶaĐhesàŵaŶtelliƋuesàsousàlaàlithosphğƌeàĐoŵŵeà
oƌigiŶeà deà l͛eŵplaĐeŵeŶtà desà pƌoǀiŶĐesà ďasaltiƋuesà ă partir de modélisation sphérique en 3D de la 

convection mantellique (Fig. 1.29a) et de compilations de données géochimiques sur les basaltes des LIPs 

(Gurnis, 1988 ; Phillips & Bunge, 2005 ; Coltice et al., 2007 ; Ganne et al., 2016). 

Ces modèles proposent que lors du cycle de Wilson, l͛agƌĠgatioŶàdeàsupeƌĐoŶtiŶeŶts peut augmenter 

la température du manteau sub-lithosphérique et peut élargir la longueuƌàd͛oŶdeàdeà la convection des flux 

mantelliques sub-lithosphérique, par isolation thermique (Fig. 1.29b). Ces deux processus favorisent la fusion 

du manteau sub-lithosphérique sans participation de panache mantellique, ce qui peut expliquer 

notamment la chronologie entre zone préalablement en extension continentale depuis des centaines de 

ŵillioŶsàd͛aŶŶĠesàet fusion mantellique généralisée, comme dans l͛átlaŶtiƋueàNoƌd.à 
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Figure 1.29 :aͿ Modğle ŶuŵĠƌiƋue ϯD ŵoŶtƌaŶt l’ĠǀolutioŶ de la température à la base de la lithosphère avec (A) un 
supercontinent et (B) deux continents opposés. La température obtenue à la base de la lithosphère est de 1614°C (A) et de 1475°C 
;BͿ. L’Ġpaisseuƌ de la lithosphğƌe est de ϭϬϬ kŵ. La pƌoduĐtioŶ de Đhaleuƌ ǀieŶt de l’iŶtĠƌieuƌ du manteau (radioactive) avec un 
taux de production H = 4*10

-12 
W kg

-1
, et un nombre de Rayleigh Ra=10

7
. b) Evolution de la température à la base de la lithosphère 

suiǀaŶt l’appƌoĐheŵeŶt des deux continents. La zoŶe eŶ gƌis ĐoƌƌespoŶd à l’agƌĠgatioŶ des deuǆ plaƋues (Coltice et al., 2007). 

 Déformation lithosphérique 

 Déformation lithosphérique associée au modèle de panache 

Dans le modèle de panache, la tête du panache s͛Ġtaleàsousàlaàlithosphğƌe continentale et chauffe la 

base de la lithosphère eŶàl͛amincissant thermiquement (Hill, 1991 ; Campbell, 1998 ; Courtillot et al., 1999). 

La tête du panache a une densité plus faible et produit des forces de flottabilité qui provoquent un 

soulèvement. Houseman & England (1986) propose que l͛eǆteŶsioŶà ĐoŶtiŶeŶtaleà peut débuter quand le 

soulèvement lithosphérique est supérieur à 500 m.àD͛autƌesàauteuƌsàpƌoposeŶtàƋueà l͛aƌƌiǀĠeàd͛uŶàpaŶaĐheà
sousà laà lithosphğƌeà Ŷ͛està pasà suffisaŶtà pouƌà induire un rifting continental. Le rifting ne peut se mettre en 

a 

b 
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place que quand les forces aux limites des plaques sont favorables (Richards et al., 1989 ; Courtillot et al., 

1999).   

Fleitout et al. (1986) ont modélisé la dynamique de la tête du panache sous la lithosphère en 

prenant en compte une viscosité dépendante de la température et de la pression. Ils montrent Ƌu͛ă la limite 

du panache chaud et de la base de la lithosphère, une convection à petite échelle se produit auàŶiǀeauàd͛une 

couche de faible viscosité (Fig. 1.30a). Cette couche limite migre vers le haut au cours du temps, et peut 

ĠƌodeƌàlaàďaseàdeàlaàlithosphğƌeàetàfaĐiliteƌàl͛aŵiŶĐisseŵeŶtàlithosphĠƌiƋue.  

 

Figure 1.30 :a) Modğle de la ƌeŵoŶtĠe d’uŶ paŶaĐhe mantellique de symétrie cylindrique sous la lithosphère, entraînant des flux 
mantelliques à petite échelle au contact à la base de la lithosphère. b) Evolution du soulèvement lithosphérique en fonction du 
temps. Différentes températures du manteau ont été considérées. Les courbes noires correspondent à une lithosphère 
d’Ġpaisseuƌ 200 km et les courbes en pointillés correspondent à une lithosphère de l’Ġpaisseuƌ de ϭϬϬ km (Fleitout et al., 1986). 

Dans le modèle de panache l͛eǆteŶsioŶ,à ǀoiƌeà laà ƌuptuƌeà lithosphĠƌiƋue,à doiǀeŶtà suiǀƌeà età ŶoŶà
pƌĠĐĠdeƌà l͛iŵpaĐtà duà paŶaĐheà età l͛ĠǀĠŶeŵeŶtà pƌiŶĐipalà deà ďasaltesà deà plateauà ;‘ichards et al. 1989; 

Campbell & Griffiths, 1990; Courtillot et al. 1999) (cf. §1.2.1). L͛esseŶtielàdeàlaàfusioŶàseàpƌoduitàăàlaàďaseàdeà
la lithosphère. UŶeà deuǆiğŵeà pĠƌiodeà d͛aĐtiǀitĠà ǀolĐaŶiƋueà ĐoŶduità ăà la formation de SDRs (cf. §1.3.2), 

ĐoŶsĠĐutiǀeŵeŶtàăàl͛eǆteŶsioŶàetàăàl͛aŵiŶĐisseŵeŶtàlithosphĠƌiƋueà;Caŵpďellà&àGƌiffiths,àϭϵϵϭ ; Hill, 1991 ; 

Courtillot et al., 1999).  

 Rupture magmatique de la lithosphère sans panache 

Pour certains auteurs, la base de la lithosphère thermique est instable, et subit à court terme des 

phénomènes de délamination et de régénération par convection (Davaille & Jaupart, 1994; Dumoulin et al., 

1999). Lesà foƌĐesà deà flottaďilitĠà liĠesà auǆà ƌĠpaƌtitioŶsà deà ŵassesà d͛oƌigiŶeà theƌŵiƋueà daŶsà leà ŵaŶteauà
inférieur sont le principal moteur de la convection (Richards & Engebretson, 1992; Bunge & Richards, 1996; 

Anderson, 1998). La convection est ainsi contrôlée par les propriétés de la lithosphère et les conditions 

thermiques aux limites. 

Quand une plaque est en extension et quand la viscosité du manteau sub-lithosphérique est 

inférieure à 2*1019Pa.s,à l͛ĠtiƌeŵeŶtà lithosphĠƌiƋueà lui-même peut provoquer des convections à petite 

échelle à cause des variations thermiques latérale dans le manteau supérieur (Fig. 1.31a) (Keen, 1987). Ces 

convections peuvent aĐĐƌoîtƌeà paƌà adǀeĐtioŶà l͛aŵiŶĐisseŵeŶtà de la partie inférieure de la lithosphère et 

a b 
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élargir la zone de rifting en produisant un soulèvement dynamique et isostatique des épaules du rift (Fig. 

1.31b).  

 

Figure 1.31 : Modèle à faible viscosité mantellique de Keen (1987). a : conditions initiales ; b : convection à petite échelle de 
l’asthĠŶosphğƌe et de la ďase de la lithosphğƌe ; c : asymmétrie produite lorsque le rift est plus large initialement que l’Ġpaisseuƌ 
de la lithosphère. 

1.3 Etat des lieux sur la structure détaillée des 

marges passives 

Dans le cadre de mon travail je distinguerai nettement deux types de marges passives différentes, les 

marges passives volcaniques (MPV) et les marges passives non-volcaniques/sédimentaires (MPNV/MPS). Ces 

deuǆà tǇpesà deà ŵaƌgesà seà distiŶgueŶtà paƌà laà pƌĠseŶĐeà ouà ŶoŶà d͛uŶà ǀoluŵeà sigŶifiĐatifà deà pƌoduitsà
magmatiques qui précèdent et accompagnent la rupture lithosphérique. Ilà està possiďleà d͛oďseƌǀeƌà suƌà
quelques milliers de kilomètres des passages latéraux brutaux entre lesàdeuǆàtǇpesàdeàŵaƌgesàĐoŵŵeàĐ͛està
le cas, par exemple, sur les marges de l͛átlaŶtiƋueà“udà;BlaiĐhàetàal.,àϮϬϬϵ ; Blaich et al., 2011 ; Franke et al., 

2007 ; Koopmann et al., 2014) etàilàŶ͛eǆisteàpasàdeà« marges intermédiaires » clairement décrites 

1.3.1 Les marges sans magmatisme apparent avant et pendant l’extension  

 Observables et concepts 

Ces marges sont caractérisées paƌàl͛eǆhuŵatioŶàd͛uŶàŵaŶteauàseƌpeŶtiŶisĠàdaŶsàlaàzoŶeàdistaleàdeàlaà
marge. La croûte est hyper-étirée et la croûte inférieure a quasiment disparue dans la partie distale de la 

marge. La croûte supérieure est caractérisée par les blocs de socle bordés de failles normales à pendage vers 

l͛oĐĠaŶ (Manatschal, 2004 ; Lavier & Manatschal, 2006 ; Peron-Pinvidic et al., 2013). Au niveau de la zone de 

transition continent-oĐĠaŶ,à l͛eǆhuŵatioŶàduàŵaŶteauàsuďĐoŶtiŶeŶtalàseƌpeŶtiŶisĠàest guidée par les failles 

de détachement (Fig.1.32). Ces failles recoupent la croûte contiŶeŶtaleà ĐassaŶteà età s͛eŶƌaĐiŶeŶtà daŶsà lesà
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niveaux plus ductiles de la croûte moyenne. Le mécanisme de déformation est dominé par la cataclase au 

niveau des détachements (Manatschal, 2004).  

Le système sédimentaire sur une marge non-volcanique hyper-étirée, comprend des dépôts pré-, 

syn-, et post-rift (Boillot et al., 1989 ; Kunht & Urquart, 2001 ; Péron-Pinvidic & Manatschal, 2009). En 

général, une marge non-volcanique comprend plusieurs parties : 

 

Figure 1.32 : Coupe IŶteƌpƌĠtĠe d’uŶe ŵaƌge ŶoŶ-volcanique (Mohn et al., 2012). 

1. Domaine continental (Fig. 1.32) 

 Dans la partie proximale de la marge, la croûte est caractérisée par la présence des demi-grabens 

bordés par les failles de fort pendage, qui contrôlent la géométrie des sédiments syn-rift (Bronner et al., 

2011 ; Mohn et al., 2012). La zone de « necking » (étranglement) sĠpaƌeàuŶeàĐƌoûteàĐoŶtiŶeŶtaleàd͛Ġpaisseuƌà
25-ϯϬàkŵàd͛uŶeàĐƌoûteàhǇpeƌ-ĠtiƌĠeàd͛ĠpaisseuƌàdeàϬ-10 km. La croûte continentale est caractérisée par une 

vitesse sismique variant entre 5,6 et 6,8 km/s (Lizarralde et al., 2007 ; Bullock & Minshull, 2005 ; Funck et 

al.,2003 ; Sage et al., 2000 ; Contrucci et al., 2004 ; Finlayson et al., 1998 ; Chian et al., 1995). Une zone de 

vitesse plus élevée de 7,2-7,8 km/s sous la croûte est néanmoins observée au niveau de la marge de l͛ángola 

(Unternehr et al., 2010). 

2. Limite continent/océan (Fig. 1.32) 

 Bronner et al. (2011) proposent que le breakup continental final associé aux marges non-volcaniques 

est néanmoins déclenché par un évènement magmatique (Fig.1.33). Les plutons mafiques et/ou les sills 

auraient été mis en place sous le manteau continental exhumé et serpentinisé. L͛iŶtƌoduĐtioŶàde matériaux 

chauds peut conduire à un soulèvement local. Le magma est surpressé et la force est suffisamment forte 

pour que les magmas puissent traverser le manteau exhumé. L͛eǆteŶsioŶà seà focalise au milieu des deux 

marges conjuguées et la rupture a lieu à ce moment (Bronner et al., 2011). 
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Figure 1.33 : Modèle conceptuel de l’ĠǀolutioŶ de marges passives non-volcaniques illustrant le rôle du magmatisme lors du 
ďƌeakup et l’eǆpaŶsioŶ oĐĠaŶiƋue (Bronner et al., 2011). a) Exhumation du manteau. b) Breakup continental. c) Début de 
l’eǆpaŶsioŶ oĐĠaŶiƋue. Ce ŵodğle est ďasĠ suƌ des oďseƌǀatioŶs des marges non-volcaniques conjuguées de l’IďĠƌie et de la Teƌƌe 
Neuve. 

3. Domaine océanique  

 La croûte océanique adjacente est ĐoŶstituĠeà d͛uŶeà ĐƌoûteàŵagŵatiƋueà constituée sismiquement 

d͛uŶeà ĐouĐheà supĠƌieuƌeàd͛Ġpaisseuƌàd͛eŶǀiƌoŶàϱ km et d͛uŶeà ǀitesseàd͛oŶdesàP de 5,8-6,8 km/s et d͛une 

ĐouĐheàiŶfĠƌieuƌeàd͛Ġpaisseuƌà2 km et d͛uŶeàǀitesseàsisŵiƋueàdeàϳ,ϱ km/s (Contrucci et al., 2004 ; Unternehr 

et al., 2010).  

 Remarque  

 A Terre Neuve, un forage (site 1277, ODP Leg 210) a été réalisé au niveau du manteau exhumé. Dans 

ce forage, les péridotites prélevées sont des Harzburgites à spinelles mylonitiques pauvres en clinopyroxène 

(Müntener & Manatschal, 2006) associées à un taux de fusion élevée (entre 14% et 25%), ce qui est 

incohérent avec le volume mineur de basaltes mafiques observés au-dessus des péridotites. Müntener & 

Manatschal (2006) proposent que ces harzburgites pƌoǀieŶŶeŶtàd͛uŶàŵaŶteauàhĠƌitĠà subcontinental d͛aƌĐà
volcanique qui a été exhumé, et que ces basaltes sont associés aux magmas émis par une dorsale. Ils 

suggèrent que la fusion du manteau sub-lithosphérique lors des processus syn-rift est atténuée soit par la 

température basse du manteau, soit par une composition réfractaire de péridotites soit par la combinaison 

des deux.  
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 Modélisation des marges non-volcaniques 

A partir des études sur les Alpes et les marges conjuguées Ibérie-Terre Neuve, Lavier & Manatschal 

(2006) ont proposé un modèle d͛eǆteŶsioŶàeŶ trois étapes pour expliquer la géométrie des marges passives 

non-volcaniques conjuguées (Fig. 1.32). 

La croûte initiale pré-rift comporte une croûte supérieure et moyenne quartzo-feldspathique fragile, 

une croûte inférieure grabbroïque demi-fƌagileàetàuŶàŵaŶteauàsupĠƌieuƌàĐoŶstituĠàdeàl͛oliǀiŶeàseĐàfƌagileà(Fig. 

1.32). La lithosphère présente une rhéologie visco-élasto-plastique.à Loƌsà deà l͛eǆteŶsioŶà ĐoŶtiŶeŶtale,à le 

contraste de résistance entre la croûte supérieure, la croûte inférieure et le manteau favorise le 

dĠǀeloppeŵeŶtàd͛uŶàdĠĐouplageàau niveau de la croûte inférieure (Lavier & Manatschal, 2006). 

 

Figure 1.34 : Profil rhéologique de la lithosphère ante-rift. Dans le modèle la lithosphère est constituée de trois couches, une 
croûte supérieure quartzo-feldspathique fragile, une croûte inférieure grabbroïque demi-fragile ;Ƌui Ŷ’est pas eŶ ƌelatioŶ aǀeĐ le 
processus d’eǆteŶsioŶͿ et un manteau supérieur constitué d’olivine déshydratée (Lavier & Manatschal, 2006). 

La première phase, diteàd͛ĠtiƌeŵeŶt, est caractérisée par la formation de multiples failles normales 

listriques recoupant la croûte continentale supérieure. Ces failles qui bordent les bassins syn-rift. Ces bassins 

syn-rift ont une profondeur moyenne de 4 km et d͛uŶe largeur de 30 km (Fig. 1.33A). Le déplacement 

horizontal observé sur ces failles est inférieur à 10 km. Ce premier stade est caractérisé par une 

déformation distribuée. 

La deuxième phase,àditeàd͛aŵiŶcissement, se focalise au niveau de la zone distale des futures marges 

conjuguées. Ce stade est ĐaƌaĐtĠƌisĠàpaƌà laà foƌŵatioŶàd͛uŶà sǇstğŵeàdĠĐouplĠàdeàdĠtaĐheŵeŶtsà ĐoŶjuguĠsà
Ƌuià isoleŶtà uŶà ďloĐkà ĐoŶtiŶeŶtalà appelĠà leà ďloĐkà H.à Lesà dĠtaĐheŵeŶtsà aĐĐoŵŵodeŶtà l͛eǆhuŵatioŶà deà laà
croûte inférieure voire même du manteau sous le block H. La croûte moyenne ductile flue le long de la 

croûte inférieure qui est considérée comme plus rigide. La croûte supérieure est très peu ou pas déformée. 

Enfin la troisième phase,à diteà d͛eǆhuŵatioŶ,à seà ĐaƌaĐtĠƌiseà paƌà le développeŵeŶtà d͛uŶeà failleà de 

forme concave vers le bas. Cette faille peut créer un déplacement important (>10 km) sans produire de 

topogƌaphieàŵajeuƌeà eŶà suƌfaĐe.à LeàŵaŶteauà s͛eǆhuŵeà leà loŶgà d͛uŶà dĠtaĐheŵeŶtà ăà l͛ĠĐhelleà crustale au 

niveau de la zone de transition océan-continent et subit une serpentinisation à une température de moins 

de 600°C et à une profondeur de moins de 10km, favorisée par la circulation hydrothermale de fluides 

essentiellement d͛oƌigiŶeàŵaƌiŶeà 
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Figure 1.35 : Modğle ĐoŶĐeptuel d’eǆteŶsioŶ ĐoŶtiŶeŶtale illustƌaŶt l’ĠǀolutioŶ teŵpoƌelle et spatiale d’uŶe ŵaƌge ŶoŶ-volcanique 
jusƋu’au ďreakup. Ce modèle est basé sur les observations dans les Alpes et au niveau des marges conjuguées Ibérie-Terre Neuve 
(Lavier & Manatschal, 2006Ϳ. L’Ġpaisseuƌ de la Đƌoûte iŶitiale est de ϯϬkŵ. La deŶsitĠ de la Đƌoûte est de ϮϴϬϬ kg/ŵ3

 et celle du 
manteau est de 3300 kg/m

3
. Le taux de déformation dans les modèles est fixé à 10

-15
s

-1
. 

 Remarque  

 LoƌsƋueàl͛eǆteŶsioŶàdĠpasse 50 km de largeur, une zone de rift étroit est caractérisée par un bloc H 

qui est considéré comme le « hanging-wall » de deux failles de détachement, de pendages opposés, 

traversant la croûte supérieure (Fig. 1.36a). Un couplage entre la croûte supérieure et le manteau se 

développe quand la croûte moyenne sousàleàďloĐàHàs͛aŵiŶĐieàăàŵoiŶsàde 4 km. Un front robuste du manteau 

serpentinisé se développe à une température inférieure à 600°C et à une profondeur de moins de 10 km du 

côté droit du bloc H dans la modélisation reproduite dans la Fig. 1.36. Les failles dans la croûte supérieure et 

dans le manteau fragile fusionnent pour former une seule faille concave vers le bas qui exhume le manteau 

serpentinisé en surface (Fig. 1.36b). La croûte transitionnelle constituée de croûte moyenne et de manteau 

eǆhuŵĠàpeutàs͛ĠteŶdƌeàsuƌàuŶeàdistance de plus de 100 km (Fig. 1.36c). Le breakup continental se propage 

ensuite à travers ce rift, conduisantàăàl͛eǆpaŶsioŶàoĐĠaŶiƋueà;Laǀieƌ & Manatschal, 2006). 
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Figure 1.36 : Modèle numérique conceptuel illustrant l’ĠǀolutioŶ de l’eǆteŶsioŶ lithosphĠƌiƋue sans participation de magma. Ce 
modèle montre la localisation de la déformation et la localisation du bloc H lors des processus initiaux d’eǆteŶsioŶ à ϲϬ km(a), à 
100 km(b) et à 120 km(c) (Lavier & Manatschal, 2006). Dans chaque modèle, la ligne blanche correspond au Moho. 

1.3.2 Les marges avec magmatisme apparent avant, pendant et après 

l’extension 

De nombreuses marges passives présentent un fort développement magmatique (Eldholm et al., 

1995). La formation de cesà ŵaƌgesà passiǀesà ǀolĐaŶiƋuesà està souǀeŶtà pƌĠĐĠdĠeà paƌà l͛eŵplaĐeŵeŶtà d͛uŶeà
province basaltique (Eldholm et al., 1995 ; Courtillot et al., 1999) et peut conduire à la rupture continentale 

au milieu des deux marges volcaniques conjuguées. Ilàestàadŵisàaujouƌd͛huiàƋueàĐes marges constituent une 

part importante des marges passives continentales (>50%) (Eldholm et al., 1995; Skogseid, 2001 ; Geoffroy , 

2005). 

Le magmatisme des MPVs a d͛aďoƌdàété mis en évidence par la sismique réflexion qui image des 

prismes de réflecteurs penchĠsà ǀeƌsà l͛oĐĠaŶà ;“D‘s), qui ont été interprétés comme des prismes de laves 

(Talwani & Eldholm, 1972; Hinz, 1981; Mutter, 1985), interprétation confirmée, par la suite, par plusieurs 

forages ODP (e.g. Leg_152, 1994). Ces marges sont souvent caractérisées par la présence de picrites, qui 

peuvent s͛iŶteƌpƌĠteƌ par une température potentielle du manteau élevée ďieŶàƋueàĐeàpoiŶtàsoitàaujouƌd͛huià
débattu (Hole, 2015). Les marges passives volcaniques marquent ainsi la rupture lithosphérique au-dessus 

d͛uŶà ŵaŶteauà en fusion. La déformation en extension semble très rapide (Lenoir et al., 2003) et 

s͛aĐĐoŵpagŶeà d͛uŶeà fusioŶà ĐatastƌophiƋueà deà l͛asthĠŶosphğƌe avec aĐĐƌĠtioŶà d͛uŶeà Đƌoûteà ŵagŵatiƋue 

épaisse transitionnelle entre le domaine continental et le domaine océanique. 
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 Observables et concepts 

 Domaine continental (Fig. 1.37) 

 

Figure 1.37 : Coupe sĐhĠŵatiƋue tƌaŶsǀeƌse d’uŶe ŵaƌge passiǀe ǀolĐaŶiƋue. Geoffroy(2005) 

 La formation des marges volcaniques est souvent précédée par la mise en place de trapps 

volcaniques d͛extension régionale en domaine continental, même si ces trapps sont souvent largement 

érodés lorsque les marges se développent (Renne & Basu, 1991; Courtillot et al., 1999 ; Wignall, 2001). La 

partie extrusive syn-rift consiste en une série de coulées de laves basaltiques souvent très fluides, mises en 

place de manière subaquatiques (hyaloclastites initiales, faible développement) à aérienne (Coffin & Eldholm, 

1994). Dans la partie proximale de la marge, on peut parfois observer des bassins sédimentaires injectés de 

sills et recouverts de hyaloclastites et trapps pré-rifts , associés à des processus de rifting ante-magmatiques 

(Fig. 1.37). 

La zone de necking des marges passives volcaniques semble plus étroite que celles des marges non-

volcaniques (White et al., 1987). La transition continent-océan est caractérisée par un à plusieurs prismes de 

SDRs (Seaward Dipping Reflector Sequences), empilements de coulées de laves basaltiques émises en 

condition aérienne. Ces prismes de SDRs sont alimentés par de nombreuses intrusions magmatiques sous 

forme de dykes parallèles à la marge. La croûte est divisée en blocs séparés par des failles normales à 

pendage systématique vers le continent (Fig. 1.37) (Light et al., 1992 ; Geoffroy, 2005). Ces failles contrôlent 

le développement des SDRs, qui sont analogues à des prismes syn-tectoniques en roll-over développés au-

dessus de détachements (Geoffroy et al., 2001). Ces failles sont basculées pendant la flexuration syn-

magmatique tectonique et deviennent inactives au fur et à mesure du développement de la marge vers le 

futur axe d͛aĐĐƌĠtioŶàoĐĠaŶiƋueà;GeoffƌoǇ,àϮϬϬϱͿ.à 

Planke et al. (2000) ont distingué deux types de SDRs, internes et externes, par leurs architectures et 

facies sismiques provenant, notamment des ŵaƌgesà ǀolĐaŶiƋuesà deà l͛átlaŶtiƋueà Noƌd età deà l͛Ouestà deà
l͛áustƌalie. Les SDRs internes se développent au niveau de la zone où se loĐaliseà l͛ĠtiƌeŵeŶtà ĐoŶtiŶeŶtalà
extrême. Ils ont un pendage plus important que les SDRs externes et leur épaisseur peut atteiŶdƌeàjusƋu͛ăàϭϱà
km au maximum (Fig. 1.38). Je reviendrai sur la distinction entre ces 2 types de SDRs dans le chapitre suivant. 

La croûte supérieure sous les SDRs internes est fortement dilatée horizontalement paƌàl͛iŶjeĐtioŶàde 

dykes parallèles à la marge qui alimentent les SDRs situés au-dessus (Klausen & Larsen, 2002 ; Lenoir et al., 
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2003). Le magma dans ces dykes est injecté latéralement à partir des réservoirs magmatiques qui se mettent 

en place dans la croûte continentale supérieure (Callot et al., 2001 ; Callot & Geoffroy, 2004).  

La croûte inférieure des marges volcaniques est litée, et probablement constituée de sills (White et 

al., 2008 ; Geoffroy et al., 2015). La partie supérieure (LC1, ou croûte moyenne) est caractérisée par de forts 

réflecteurs (Fig. 1.38), qui suggèrent un fluage ductile important. Ces réflecteurs sont proposés comme étant 

des intrusions magmatiques déformées en plis ou en structures “/C,à Ƌuià peuǀeŶtà s͛iŶteƌpƌĠteƌà paƌà uŶà
cisaillement de la croûte moyenne vers le continent, synthétique du mouvement des détachements sous les 

SDRs à pendage vers le continent (Clerc et al., 2015 ; Geoffroy et al. , 2015). LC1 montre une vitesse de 

propagation des ondes P qui varie entre 6,4 et 7km/s (Krishna et al., 2002 ; Hopper et al., 2003 ; Schnable et 

al., 2008 ; Voss & Jokat, 2007 ; White et al., 2008 ; White & Smith, 2009 ; Mjelde et al., 2005 ; Holbrook et al., 

1994). 

 

 

Figure 1.38a : a) Interprétation du profil sismique PelotasSPAN PS1-0090 localisé sur la marge brésilienne, au sud de la ride du Rio 
Grande (Geoffroy et al., 2015). b) Zoom au niveau de LC1 et LC2. LCϭ pƌĠseŶte uŶ fluage. LCϮ Ŷ’est pas dĠfoƌŵĠe dans la partie 
interne de la marge. 

La partie inférieure (LC2, ou croûte inférieure sens-stricte) est caractérisée dans la partie interne de 

la marge par des réflecteurs plats non-déformés (Fig. 1.38). Dans les profils de sismique réfraction, LC2 

montre généralement une vitesse de propagation des ondes P qui varie entre 7,1 et 7,7 km/s (Krishna et al., 

a 

b 

LC1 

LC2 
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2002 ; Hopper et al., 2003 ; Schnable et al., 2008 ; Voss & Jokat, 2007 ; White et al., 2008, 2009 ; Mjelde et al., 

2005 ; Holbrook et al., 1994).  

Les différents comportements de LC1 et LC2 sont probablement dus aux différences 

compositionnelles des deux couches. LC2 semble complètement mafique (Geoffroy et al., 2015), donc plus 

rigide que LC1, qui est moins intrudée. Dans la partie proximale de la marge, LC2 est clairement déconnectée 

de LC1, mais dans la partie distale LC2 est moins distinguable de LC1 (Geoffroy et al., 2015). Ceci suppose un 

découplage complet de la croûte moyenne (LC1) de la croûte profonde (LC2).  

Longitudinalement, les marges volcaniques sont segmentées et présentent des variations 

importantes de structure et de composition crustale caractérisées par des alternances de de fortes 

anomalies magnétiques et gravimétriques, de forme grossièrement circulaire dans la partie interne de la 

marge (Light et al., 1992; Bauer et al., 2000). Ces anomalies peuvent être, dans certains cas (Callot, 2002 ; 

Geoffroy et al., 2007), corrélées à de grands intrusifs centraux majoritairement constitués de roches de forte 

densité et rémanence, de nature dominante gabbroïques (cf. §3.3.2.2). Ces complexes sont structuralement 

associés aux essaims de dykes de la croûte supérieure, qui sont parallèles à la marge (Myers, 1980). Ces 

anomalies ponctuelles se trouvent aussi bien dans la partie proximale que distale des marges volcaniques et 

pƌĠseŶteŶtàuŶeàloŶgueuƌàd͛onde légèrement plus grande queàĐelleàdesàsegŵeŶtsàd͛aĐĐƌĠtioŶàoĐĠaŶiƋuesàduà
domaine de croûte océanique adjacent (Perrot et al., 2003). Au niveau de la marge de la côte Est des Etats-

Unis, la partie la plus distale de la marge montre une anomalie gravimétrique longitudinale qui présente des 

hauts de gravité elliptiques allongés dans la direction de la marge. Ce signal est interprété par Behn & Lin 

(2000) comme la conséquence de variations d͛Ġpaisseuƌs de la partie intrusive de la marge volcanique.  

Deux gradients de déformation sont corrélables à la segmentation physique des marges volcaniques 

(Geoffroy et al., 2001). Le premier gradient est transversal et ĐoŶĐeƌŶeà l͛augŵeŶtatioŶàdeà laàdĠfoƌŵatioŶ 

;uŶeà diŵiŶutioŶà deà l͛Ġpaisseuƌà deà laà lithosphğƌeͿ ăà ŵesuƌeà Ƌueà l͛oŶà s͛appƌoĐheà deà laà zoŶeà deà ƌuptuƌe 

lithosphérique. Longitudinalement, la déformation tectonique comme la dilatation magmatique augmentent 

vers le centre des segments, Đ͛est-à-dire vers les intrusifs centraux. 

 Zone de transition vers la croûte océanique 

Les SDRs externes (cf. Fig. 1.39) se développent vers le domaine océanique avec un pendage plus 

faible et une épaisseur moins importante (1-3km).  
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Figure 1.39 : Passage des SDRs internes aux SDRs externes observé dans un profil sismique de la marge de Vøring (Planke et al., 
2000). Le haut topographique entre les SDRs inters et externes nommé "outer high" sera discuté dans le chapitre 2.2.2. 

La croûte océanique adjacente est généralement sur-épaissie (Callot, 2002). áàl͛ĠĐhelleàd͛uŶeàŵaƌgeà
passive volcanique, il est maintenant généralement accepté que les SDRs internes se développent dans le 

domaine continental (Menzie et al., 2002 ; Quirk et al., 2014 ; Paton et al., 2017). Cependant, la nature de la 

croûte sous les SDRs externes reste controversée.  

Quirk et al. (2014) proposent que les SDRs externes se déposent dans un environnement aérien sur 

uŶeà Đƌoûteà tƌaŶsitioŶŶelleà doŶtà l͛Ġpaisseuƌà Ŷ͛està pasà ďeauĐoupà plusà iŵpoƌtaŶteà Ƌueà Đelleà deà la croûte 

océanique normale. Pour ces auteurs, la croûte reste émergée parce que pendant la création de cette croûte 

tƌaŶsitioŶŶelle,à laà paƌtieà deŶseà deà laà lithosphğƌeà iŶfĠƌieuƌeà s͛aŵiŶĐità paƌà ĐisailleŵeŶtà puƌà taŶdisà Ƌu͛une 

croûte magmatique relativement légère est ajoutée. Ces auteurs tendent à placer la limite croûte 

continentale/océanique à la limite extérieure des SDRs externes. Cependant, de nombreux auteurs, à la suite 

de Palmason (1980) et Mutter et al. (1982) considèrent que les SDRs externes correspondent à une croûte 

océanique (e.g. Paton et al., 2017). 

 Modélisation des marges volcaniques 

L͛ĠǀolutioŶàdesàŵaƌgesàǀolĐaŶiƋuesàaàĠtĠàŵodĠlisĠeàŶuŵĠƌiƋueŵeŶtàpaƌàGeoffƌoǇàetàal.à;ϮϬϭϱͿ. 

 Confirmant certains modèles conceptuels présentés antérieurement (e.g. Geoffroy et al., 2010). 

Geoffroy et al. (2015) ŵoŶtƌeŶtàƋu͛un bloc continental (Bloc-C, « C-Block ») se trouve isolé ou fragmenté au 

milieu des deux marges volcaniques conjuguées au Đouƌsàdeàl͛eǆteŶsioŶ,àĐoŵŵeàĐ͛est le cas pour la ride de 

Panikkar (Krishna et al., 2006) et la ride du Mozambique (König & Jokat, 2010). 

Le Bloc-C est constitué du «footwall» de détachements majeurs à pendages opposés vers le 

continent entre les deux marges volcaniques conjuguées. Il est formé en moins de 1 Ma après le début de 

l͛eǆteŶsioŶà;Fig.à1.40). Ceci est compatible avec la durée de formation du premier prisme de SDR interne des 

MPVs (Lenoir et al., 2001). Le développement des deux détachements majeurs situés aux bords du Bloc-C est 

pƌiŶĐipaleŵeŶtàdûàăàl͛affaiďlisseŵeŶtàtheƌmique du manteau lithosphérique. Les flux mantelliques circulent 

eŶàpaƌtieàǀeƌsà l͛eǆtĠƌieuƌàetàeŶàpaƌtieàǀeƌsà leàhautà leàloŶgàde la base du Bloc-C, qui est durcie par un sous-

placage initial (correspondant à LC2). Deux renflements, formés à la base du Bloc-C, sont ĐoŶstituĠsà d͛un 
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mélange des croûtes rigides (mafiques) et ductiles (felsiques). Les détachements qui contrôlent le 

développement des SDRs sont localisés au niveau de ces renflements. Au cours de l͛ĠtiƌeŵeŶtà et de 

l͛aŵiŶĐisseŵeŶtà lithosphĠƌiƋue,à leà BloĐ-C se déchire entre les deux marges le long des détachements 

(Geoffroy et al., 2015). 

 

 

 

Figure 1.40 : Modèle numérique illustƌaŶt l’isolement d’uŶ ďloĐ ĐoŶtiŶeŶtal "Bloc-C" au milieu des marges volcaniques 
conjuguées (Geoffroy et al., 2015). La rhéologie appliquée est un modèle visco-élastique-plastique avec reproduction de la fusion 
mantellique. Les barres de couleurs montrent les viscosités effectives.  

1.3.3 Synthèse : comparaison entre marges non-volcaniques et marges 

volcaniques 

 Les marges non-volcaniques sont des marges isovolumiques ăàl͛ĠĐhelleàlithosphĠƌiƋue,àauàseŶsàoùàilà
Ŷ͛Ǉà aà pasà d͛additioŶà deà ŵagŵaà peŶdaŶtà l͛eǆteŶsioŶ. Le manteau sub-lithosphérique pré-rift est froid et 

l͛eǆteŶsioŶàĐoŶtiŶeŶtaleàestàĐoŶduiteàpƌincipalement par les forces aux limites des plaques,àsaŶsàƋu͛ilàǇàaità
d͛ĠǀideŶĐeà dĠŵoŶtƌĠeà deà fusioŶ mantellique pendant le necking de la lithosphère continentale. 

L͛aŵiŶĐisseŵeŶtàĐƌustal s͛effeĐtueàŶotaŵŵeŶtàpaƌàle foŶĐtioŶŶeŵeŶtàd͛uŶàsǇstğŵeàdeàdĠtaĐheŵent majeur 

qui rend la déformation lithosphérique dans son ensemble très asymétrique dans les stades finaux de 

l͛ĠǀolutioŶ. Succédant à l͛aŵiŶĐisseŵeŶtà ultime de la croûte, leà ŵaŶteauà s͛eǆhuŵeà leà loŶgà d͛uŶà
détachement au niveau de la zone de transition océan/continent. La rupture continentale serait déclenchée 
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par une arrivée de petits volumes de magma correspondant aux premiers magmas océaniques qui 

traversent le manteau exhumé et se mettent en place au-dessus. Au niveau des marges non volcaniques, le 

manteau lithosphérique joue un rôle très important en tant que niveau rigide. Ce sont des systèmes associés 

à des découplages rhéologiques faibles (Huismanns & Beaumont, 2011) en raison notamment de flux 

thermiques peu importants et d͛uŶeàǀitesseàdeàdĠfoƌŵatioŶàleŶte. 

 La formation des marges volcaniques s͛iŶsĐƌità daŶsà uŶà ĐoŶteǆteà oùà laà dĠfoƌŵatioŶà Ŷ͛està pas 

isovolumique. Des volumes considérables de magmas sont mis en place dans la croûte et probablement 

aussi dans la section du manteau lithosphérique aǀaŶtàl͛eǆteŶsioŶàŵaisàaussiàpeŶdaŶtà;etàdesàǀoluŵesàplusà
faibles après). Ces marges sont aussi des marges où il y a hyper-eǆteŶsioŶàŵaisàl͛adjoŶĐtioŶàd͛uŶàǀoluŵeàdeà
plus de 50% de magma (cf. § 1.3.2) rend lesà ĐalĐulsàd͛aŵiŶĐisseŵeŶt beaucoup plus délicats. Le manteau 

sub-lithosphérique pré-rift est anormalement chaud ou fertile. L͛aŵiŶĐisseŵeŶtàdans la croûte supérieure 

s͛effeĐtueàpƌiŶĐipaleŵeŶtàpaƌàdes détachements à pendage vers le continent qui sont connectés au fluage de 

la croûte inférieure. LaàdĠfoƌŵatioŶàd͛eŶseŵďleàdeàlaàlithosphğƌeàĐoŶtiŶeŶtaleàseŵďleàdoŶĐàĐoƌƌespoŶdƌeàăà
un cisaillement pur, en relation avec de forts découplages intra-lithosphériques. Aucune exhumation du 

ŵaŶteauàŶ͛estàoďseƌǀĠeàauàŶiǀeauàdeàĐesàŵaƌgesàoù le Moho est toujours profond jusqu͛ăàlaàtƌaŶsitioŶàaǀeĐà
la croûte océanique. Les modèles analogiques (Callot et al., 2002) et numériques (Gac & Geoffroy, 2009) 

montrent que la structure 3D des MPVs ne peut se reproduire que si aucune résistance dans le manteau 

lithosphérique n͛eǆiste,àauàŵoiŶsàloĐaleŵeŶt.àDonc contrairement aux marges passives non-volcaniques, ces 

marges sont associées à un découplage majeur entre la croûte supérieure et la croûte litée LC2 ainsi 

Ƌu͛eŶtƌeàLCϮàetàleàŵaŶteauàlithosphĠƌiƋue,àƌapideŵeŶtàduĐtileàdaŶsàl͛ĠǀolutioŶàdeàlaàŵaƌge.àLa nature et la 

localisation de la transition avec la lithosphère océanique restent controversées (cf. § 2.2.2).  
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 Les SDRs sont émis en condition aérienne et sont les éléments caractéristiques de la croûte 

supĠƌieuƌeàd͛une marge volcanique. On distingue les SDRs internes des SDRs externes (cf § 1.3.2). Malgré 

leur importance dans la distinction entre marge volcanique et marge non-volcanique, notre connaissance sur 

des SDRs reste restreinte. Les processus de leur mise en place et le mécanisme de leur développement sont 

toujours mal connus. Les SDRs ont été décrits aussi bien dans des environnements de marges passives que 

dans des contextes océaniques, comme en Islande (Walker,1960; Palmason, 1980). 

  Les questions les plus importantes en rapport avec les SDRs sont les suivantes : 

  - quelle est la part des intrusions (sills) et de laves dans un SDR ? 

  - ƋuelleàestàlaàgĠoŵĠtƌieàϯDàpƌĠĐiseàd͛uŶàprisme interne de SDR ? 

  - le dispositif des SDRs au niveau de marges conjuguées est-il symétrique ? 

  - beaucoup de marges étant localement obliques aux directions cinématiques quelle est la 

géométrie au niveau des prismes de SDRs d͛uŶeàMPVàoďliƋue ? 

  - les SDRs externes ont-ils une expression magnétique analogue à celle de la croûte 

océanique? Peut-on confondre domaines avec SDRs externes et domaine à accrétion océanique « normale » ?  

  - quelles sont les caractéristiques de la transition continent-océan au niveau des SDRs ? 

  - quels sont les éléments distinctifs des SDRs externes relativement aux SDRs internes ? 

 La partie ci-dessousàdĠǀeloppeàĐeƌtaiŶsàdeàĐesàpoiŶtsàăàpaƌtiƌàd͛oďseƌǀatioŶsàoŶshoƌeàdeà“D‘sàĠƌodĠsà
ăàl͛affleuƌeŵeŶtàetàăàpaƌtiƌàdeàdoŶŶĠesàdeàsisŵiƋueàƌĠfleǆioŶàϮDàetàϯD.àUŶàaƌtiĐleàsouŵisàpƌoposeàuŶeà
nouvelle interprétation tectonique des SDRs externes en relation avec le Bloc C (cf. §1.3.2). 

2.1 Les SDRs internes 

 Les SDRs internes se développent généralement ăàpaƌtiƌàd͛uŶàhautàďathǇŵĠtƌiƋue,àau-niveau de la 

zoŶeàdeàŶeĐkiŶgàd͛uŶeàŵaƌgeàǀolĐaŶiƋue,àet sont systématiquement inclinés vers le domaine océanique (cf. 

§1.3.3). La géométrie arquée des réflecteurs des SDRs au niveau des marges a été expliquée initialement par 

des modèles de subsidence symétrique au niveau de marges conjuguées (Mutter, 1982), et plus récemment 

par un modèle tectonique qui propose que la géométrie de ces prismes est contrôlée par les failles normales 

à pendage vers le continent (Tard et al.,1991; Geoffroy, 2005; Pindell et al., 2014; Stica et al., 2014).  

2.1.1 Géométrie 3D des SDRs internes en déformation non-oblique 

(Atlantique Sud) 

 DaŶsàl͛átlaŶtiƋueà“ud,àlesàŵaƌgesàǀolĐaŶiƋuesàĐoŶjuguĠesàduà“EàduàBƌĠsilàetàdeàl͛OuestàdeàlaàNaŵiďieà
neàpƌĠseŶteŶtàpasàd͛oďliƋuitĠàsuƌàlaàdiƌeĐtioŶàĐiŶĠŵatiƋueàd͛ouǀeƌtuƌe.àLes données présentées ci-après sont 

issues de mon travail de Master effectué à Paris (Total-La Défense) et à Brest dans le cadre du programme 

GRI « Marges Volcaniques ». 
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 L͛Océan átlaŶtiƋueà s͛està foƌŵĠà ăà paƌtiƌà deà laà disloĐatioŶà deà laà PaŶgĠeà auà MĠsozoïƋue.à EŶtƌeà leà
JuƌassiƋueàsupĠƌieuƌàetàleàCƌĠtaĐĠàiŶfĠƌieuƌ,àlaàdisloĐatioŶàduàĐoŶtiŶeŶtàs͛estàaŵoƌĐĠeàauàsudàdeàl͛átlaŶtiƋueà
Sud et a progressé vers le nord (Moulin et al., 2010 ; Stica et al., 2014) de la rupture océanique au sein de la 

LIP Paraná - Etendeka (Moulin et al., 2010 ; Koopman et al., 2013; Stica et al., 2014). Les marges volcaniques 

daŶsàl͛átlaŶtiƋueà“udàs͛oďseƌǀeŶtàauà“udàdeàlaàfailleàtƌaŶsfoƌŵaŶteàduà‘ioàGƌaŶdeà;Fig.àϮ.1).  

 

Figure 2.1 : Carte tectono-stƌuĐtuƌale gĠŶĠƌale de l’AtlaŶtiƋue Sud ƌeĐoŶstƌuite au CƌĠtaĐĠ supĠƌieuƌ ;Cϯϰ, ϴϰ Ma) montrant les 
localisations et les distributions de SDRs et du sel (Moulin et al., 2010). 
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Figure 2.2 : a) Localisation des profils sismiques (dont 11 profils GXT (haute résolution) indiqués en noir) appliqués dans cette étude sur la marge est de l’AŵĠƌiƋue du Sud. Le Đadƌe Ŷoiƌ 
correspond à la limite du modèle de reconstitution en 3D. b) Modèle 3D illustrant la variation du volume des SDRs internes en relation avec l’Ġpaisseuƌ de la croûte inférieure (vu du NW). Le 
volume vert est construit à partir du toit et du mur des SDRs internes. Le volume jauŶe ĐoƌƌespoŶd à la Đƌoûte iŶfĠƌieuƌe. L’espaĐe eŶtƌe les SDRs internes et la croûte inférieure correspond à la 
croûte supérieure. c) Idem (Guan, 2014). Le premier plaŶ d’oďseƌǀatioŶ des figuƌes ĐoƌƌespoŶd à la paƌtie la plus proche du continent des profils (Guan, 2014). 
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 A partir de nombreux profils sismiques dont 11 de sismique réflexion multitrace (MCS) de très haute 

résolution et de très forte pénétration (profils grand-angle "wide angle", ION-GXT) sur la marge est de 

l͛áŵĠƌiƋueàduà“udà;Fig.àϮ.ϮaͿ,àuŶàŵodğleàϯDàdeàl͛eŶseŵďleàdesà“D‘sàiŶteƌŶesàeŶàƌelatioŶàaǀeĐàl͛Ġpaisseuƌàdeà
la croûte a été réalisé au cours de mon stage en Master (Guan, 2014) en pointant le toit des basaltes, la base 

des SDRs internes, la limite entre croûte supérieure et croûte inférieure et le Moho. La rugosité à la base et à 

la surface des SDRs et de la croûte inférieure est due à des interpolations lorsque les données sont 

inhomogènes. Ce modèle 3D montre Ƌueà l͛Ġpaisseuƌàdesà“D‘sà iŶteƌŶesàsuƌàuŶeàŵaƌgeàǀolĐaŶiƋueàŶeàǀaƌieà
pas seulement dans la direction transversale mais aussi dans la direction longitudinale (Fig. 2.1b,c). 

LoŶgitudiŶaleŵeŶt,à l͛Ġpaisseuƌà desà “D‘sà peut varier de 8 km (entre 10 km maximum près de la faille 

transformante de Rio Grande et 2 km au sud). La croûte inférieure (en partie magmatique, cf. §1.3.2), 

comme les SDRs internes montrent des variations d͛Ġpaisseuƌàtrès importantes daŶsàl͛aǆeàdeàlaàŵaƌge.  

 Parmi les 4 profils dans la direction de la marge, seulement les deux profils PS1-0240 et UY1-9600 

traversent le milieu des prismes des SDRs internes. Dans le profil PS1-0240, l͛Ġpaisseuƌàdesà “D‘sà iŶteƌŶesà
diminue vers le SW comme celle de la croûte inférieure. Les ǀaƌiatioŶsàd͛Ġpaisseuƌsàdes SDRs internes et de 

la croûte inférieure suggèrent une anti-corrélation entre eux et uŶeàloŶgueuƌàd͛oŶdeàdeàl͛oƌdƌeàdeàϮϬϬ km au 

nord (PS1-0240) et de 100 km au sud (UY1-9600).  

 

Figure 2.3 : Variation des épaisseurs des SDRs internes et de la croûte inférieure dans la direction longitudinale de la marge. La 
localisation des deux profils est indiquée dans la figure 2.2a.  

 Transversalement, la limite entre croûte supérieure/inférieure (discontinuité de CONRAD) et le 

Moho convergent, ce qui suggère une disparition de la croûte inférieure. Dans la figure 2.4, on observe un 

élargissement de la zone de necking de la marge du Sud (90 km) au Nord (>170 km). L͛ĠpaisseuƌàdeàlaàĐƌoûteà
iŶfĠƌieuƌeà diŵiŶueà ǀeƌsà l͛oĐĠaŶ.à L͛Ġpaisseuƌàmaximale des SDRs internes augmente du sud (6 km) vers le 

nord (16 km) (Fig. 2.3). On retrouve une anti -corrélation en profil transversale eŶtƌeàl͛Ġpaisseuƌàdesà“D‘sàetà
l͛Ġpaisseuƌàdeà laàĐƌoûteà iŶfĠƌieuƌe.à J͛iŶteƌpƌğteà ĐetteàaŶti-ĐoƌƌĠlatioŶà ĐoŵŵeàĠtaŶtà liĠeà ăà l͛eǆteŶsioŶàdeà laà
ŵaƌge.àPlusà l͛eǆteŶsioŶàestà foƌte,àplusà lesà “D‘sà soŶtàĠpaisà età laà Đƌoûteàestà aŵiŶĐieàŵalgƌĠà l͛adjoŶĐtioŶàdeà
magma dans la croûte inférieure.  
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Figure 2.4 : Variation des épaisseurs des SDRs internes et de la croûte inférieure dans la direction transversale de la marge sud-
américaine au niveau de la zone de necking. Dans les profils PS1-0070 et PS1-0090, les profils ne couvrent pas toute la zone de 
necking. La ǀaƌiatioŶ pĠƌiodiƋue de l’Ġpaisseuƌ des SDRs est liĠe à la pƌĠseŶĐe de failles à pendage vers le continent.  
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 En utilisant un réseau de profils sismiques sur la marge de la Namibie (marge conjuguée de la marge 

deàl͛UƌuguaǇ,àlaàloĐalisatioŶàdesàpƌofilsàestàiŶdiƋuĠeàeŶàaŶŶeǆeàϭͿ,àj͛aiàĠtudiĠàlaàgéométrie des SDRs internes 

au niveau de ces marges volcaniques conjuguées (Guan, 2014). La figure 2.2 montre parfaitement que les 

SDRs internes des deux marges présentent une similarité dans leurs dimensions et pendages malgré une 

épaisseur de sédiments sus-jacents très différente (néanmoins les prismes de SDRs de la Namibie semblent 

plus arqués). Cela montre une cylindricité de la rupture pendant le développement des SDRs internes au 

niveau de ces ŵaƌgesàǀolĐaŶiƋuesàĐoŶjuguĠesàdeàl͛UƌuguaǇàetàdeàlaàNaŵiďie.à 

 

Figure 2.5 : a) Modèle 3D illustƌaŶt la sǇŵĠtƌie des pƌisŵes de SDRs iŶteƌŶes au Ŷiǀeau des ŵaƌges ĐoŶjuguĠes de l’UƌuguaǇ et de 
la Namibie (GUAN, 2014). Les différents prismes de SDRs sont distingués par différentes couleurs. b) Prismes de SDRs internes 
conjugués illustrés par deux lignes sismiques localisées en position reconstruite à l’Albien (profil UY-4700 à gauche, profil VN06-
310 à droite) (GUAN, 2014). Ces deux profils sont localisés dans la Fig. 2.5 

2.1.2 SDRs internes et anomalies magnétiques 

 Les anomalies magnétiques linéaires sont utilisées depuis longtemps pour définir la limite entre la 

croûte océanique et la croûte continentale. La croûte océanique se présente souvent sous la forme de 

ďaŶdesàd͛aŶoŵaliesàŵagŶĠtiƋues (Heirtzler et al., 1968). Des études récentes montrent que les anomalies 

magnétiques peuvent aussi être identifiées au niveau de marges continentales où se situent des SDRs (Keen 

& Potter, 1995 ; Talwani & Abreu, 2000 ; Guan, 2014). 

 D͛apƌğsàlesàdoŶŶĠesàsisŵiƋuesàdispoŶiďles des deux marges conjuguées S-américaine et SW-africaine, 

j͛aià loĐalisé la limite des SDRs identifiée sur les deux marges (Fig. 2.3). Du côté SW-africain, les SDRs se 

situeŶtàeǆaĐteŵeŶtàsuƌàlaàzoŶeàideŶtifiĠeàĐoŵŵeàl͛aŶoŵalieà interne LMA (Large Marginal Anomaly, 133Ma, 

Moulin et al., 2010). Certains prismes sont néanmoins situés sous l͛aŶoŵalieàMϰà ;ϭϯϬMa,àMouliŶà età al.,à
2010). Du côté S-américain, au Nord de la Faille de Salado, les SDRs se situent principalement sous 

l͛aŶoŵalieàM2 (127.5Ma, Moulin et al., 2010) et M4, et sous LMA et M4 au sud, ce qui caractérise bien la 

propagation du système de rupture magmatique vers le Nord. 

a 

b 
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Figure 2.6 : DistƌiďutioŶ des SDRs de l’AtlaŶtiƋue Sud. Les aŶoŵalies ŵagŶĠtiƋues LMA, Mϰ, MϮ soŶt gĠoƌĠfĠƌeŶĐĠes d’apƌğs 
Moulin et al., 2010; Franke et al., 2012; Blaich et al., 2013; Stica et al., 2014. Les anomalies magnétiques (EMAG2) sont 
téléchargées depuis le site https://www.ngdc.noaa.gov. Les traits jaunes correspondent aux profils sismiques dans les figures 2.5 
et 2.7. 

 AuàŶiǀeauàdesàpƌisŵesàdeà“D‘sàiŶteƌŶesàĐoŶjuguĠs,àj͛oďseƌǀeàdesàaŶoŵaliesàŵagŶĠtiƋues de valeurs 

similaires (Fig. 2.7). Du continent vers l͛oĐĠaŶ,àl͛aŶoŵalieàdiŵiŶueàďƌutaleŵeŶtàdeàϭϭϬ+/-ϮϬàŶTàjusƋu͛ăàuŶeà
valeur négative de -ϭϬàŶT.àL͛aiŵaŶtatioŶànégative continue de dĠĐƌoîtƌeàǀeƌsàl͛oĐĠaŶàdu côté sud-américain 

mais redevient positive du côté africain. L͛aŶoŵalieàLMáàestàĐlaiƌeŵeŶtàassoĐiĠeàăàdesàpƌisŵesà“D‘sàĐôté 

afƌiĐaiŶàaloƌsàƋu͛elleàseàsitueàeŶàdehoƌs,àduàĐôtĠàĐoŶtiŶeŶtal,àauàŶiǀeauàdeàlaàŵaƌgeàĐoŶjuguĠeàaŵĠƌiĐaiŶe.à
Deà plus,àMϰà està ĐlaiƌeŵeŶtà ăà l͛eǆtƌĠŵitĠà desà pƌisŵes de SDRs internes côté africain et au-dessus de leur 

partie proximale côté américain, sià oŶà adopteà l͛ideŶtifiĐatioŶà desà aŶoŵaliesàŵagŶĠtiƋuesà telleà Ƌu͛elleà està
publiée. Cela peut être lié à un diachronisme des SDRs au niveau des deux marges, ou plus simplement, cela 

pose un problème sur la signification de ces anomalies ainsi que leur nomenclature et leur identification 

dans les travaux publiés.   

https://www.ngdc.noaa.gov/
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Figure 2.7 : Anomalies magnétiques identifiées au niveau des prismes de SDRs conjugués des marges S-américaine (à gauche) et 
SW-africaine (à droite). Les différents prismes de SDRs sont distingués par différentes couleurs. La localisation des deux profils est 
indiquée dans la figure 2.6 (traits jaunes UY1-4700 et VN06-310). 

2.1. ͵ Géométrie ͵D d’un prisme de SDR interne 

  

Figure 2.8 : a) Profils sismiques parallèle (PS1-0240) et orthogonal (PS1-0090) à la marge SE-brésilienne. Deux prismes de SDRs 
internes sont interprétés. La localisation des deux profils est indiquée dans la figure 2.2a. b) Géométrie 3D hypothétique du 
prisme II interprété dans la figure a. J’ai lissĠ les surfaces dans la représentation.  

Toit du basalte 
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 Les deux profils (PS1-240 et PS1–0090, Fig. 2.8) qui traversent le même prisme de SDR interne dans 

lesàdiƌeĐtioŶsàloŶgitudiŶaleàetàtƌaŶsǀeƌsaleàpeuǀeŶtàŵ͛aideƌàăàĠtudieƌà laàgĠoŵĠtƌieàϯDàd͛uŶàpƌisŵeàdeà“D‘.à
DaŶsà laà diƌeĐtioŶàoƌthogoŶaleà ăà laàŵaƌge,à l͛Ġpaisseuƌà duà pƌisŵeà augŵeŶteà ǀeƌsà l͛oĐĠaŶ.àDaŶsà laà diƌeĐtioŶà
paƌallğleàăàlaàŵaƌge,àl͛ĠpaisseuƌàaugŵeŶteàǀeƌsàleàĐeŶtƌeàduàpƌisŵe.àLeàpƌisŵeàpeutàpƌĠseŶteƌàuŶeàgĠoŵĠtƌieà
triangulaire (pas au sens strict, les côtés sont des courbes) avec un sommet vers le bas. Le toit du prisme est 

relativement lisse en sismique, sous les sédiments post-rift. 

2.1. 4 Etude des structures intra-SDR 

 La stratigraphie intra-SDRs est parfois difficile à étudier sur les profils sismiques. A la différence des 

observations en 2D, la sismique 3D permet d͛affiĐheƌà les données sismiques dans un plan horizontal pour 

obtenir une vision claire et non biaisée des failles et des architectures stratigraphiques. Grâce à un bloc 

sismique 3D ;Fig.àϮ.ϲͿà suƌà laàŵaƌgeàdeà l͛UƌuguaǇàconstitué de profils de sismique réflexion dans une grille 

compactée (une série de profils en dip et en strike espacés identiquement de 500 m de résolution 

exceptionnelle),à j͛aiàeffectué une étude des structures intra-SDRs. Le profil GXT UY1-4500 traverse juste au 

milieu de ce bloc 3D. Ce bloc sismique a une dimension d͛environ 122 km*74 km*11 km et couvre les SDRs 

internes et une partie de SDRs externes de la marge de l͛UƌuguaǇà ;Fig.àϮ.ϵͿ. La limite extérieure des SDRs 

externes se situe eŶĐoƌeàplusàăàl͛Est ǀeƌsàl͛oĐĠaŶ.  

 

Figure 2.9 : Partie du profil GXT UY1-4500 qui traverse le bloc sismique 3D. La localisation du profil est indiquée dans la figure 2.10. 
L’iŶteƌpƌĠtatioŶ du pƌofil se tƌouǀe daŶs la figuƌe Ϯ.ϯϵ. 

 Une zone de transfert se trouve au sud du bloc (Fig. 2.10) et les SDRs internes sont fortement 

affectés par ce cisaillement ce qui montre Ƌu͛ilàaàĠtĠàaĐtifàpostérieurement à leur formation (Fig. 2.12c).  

 Dans ces données sismiques les réflecteurs ne peuvent pas être interprétés comme des coulées de 

laves individuelles, car ils sont trop peu nombreux relativement à l͛ĠpaisseuƌàŵoǇeŶŶeàdesàĐoulĠesàdeàlaǀesà
dans les SDRs (entre 0.2 et 10 m). La confrontation entre données de sismique réflexion et données de 

forages ODP aux mêmes endroits a démontré ce point depuis longtemps (Planke et al., 2000). En outre à 

l͛Ouest du Groenland, le prisme de SDR interne de Svartenhuk montre que plus de la moitié du volume des 

laves dans un prisme de SDRs peut être de type « compound flows » (les laves divisibles en unités de flux qui 

seà dĠǀeloppeŶtà loƌsƋueà leà tauǆà d͛eǆtƌusioŶà deàŵagŵaàestà ƌelatiǀeŵeŶtà faiďleͿà (Geoffroy et al., en prep.). 
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Aucun contraste d͛iŵpĠdaŶĐeà Ŷ͛eǆiste ăà l͛iŶtĠƌieuƌà d͛uŶà eŶseŵďleà deà plusieuƌsà kilomètres de compound 

flows, et donc aucune réflectivité interne. 

 

Figure 2.10 : LoĐalisatioŶ du ďloĐ sisŵiƋue ϯD de la ŵaƌge de l’UƌuguaǇ, ŵodifiĠe de Soto et al. (2011). RPTS : Système de transfert 
du Rio de la Plata. Cadre rouge: limite des données du bloc sismique 3D.  

 La figure 2.11a est un plaŶàhoƌizoŶtalàd͛aŵplitude. Il permet de visualiser des caractéristiques sous 

forme cartographique. Les réflecteurs noirs de forte amplitude sont relativement continus et pourraient 

correspondre à des groupes de coulées massives intercalées dans des compound flows ou à des sills très 

épais (hectométriques ou au-delà). Dans le profil de la figure 2.11b (localisé dans la figure 2.11a) ces 

réflecteurs ŵoŶtƌeŶtà uŶeà diŵiŶutioŶà deà peŶdageà ǀeƌsà l͛oĐĠaŶà et sont toujours inclinés ǀeƌsà l͛oĐĠaŶ. A 

l͛iŶtĠƌieuƌà de ces coulées de SDRs internes, on observe souvent des réflecteurs forts irréguliers qui 

correspondent aux intrusions (Fig. 2.12). Dans la partie ouest des SDRs internes, on observe plus d͛ 
intrusions que de coulées de lave.  
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Figure 2.11 : a) PlaŶ hoƌizoŶtal d’aŵplitude à tƌaǀeƌs le bloc sismique à la profondeur de 10000 m. Le trait jaune correspond au 
profil sismique en profondeur montré dans la figure b). Le trait tireté noir correspond à la limite entre SDR internes et externes 
identifiées à partir des profils sismiques en profondeur.  

 Les figures 2.12a et b sont des plans horizontaux de cohérence à travers le bloc sismique. Les 

estimations de cohérence sismique tridimensionnelle sont obtenues en calculant la similitude des formes 

d͛oŶdesàloĐalisĠesàdaŶsàlesàdifférentes directions (Bahorich & Farmer, 1995). Quand les traces sismiques sont 

coupées par la surfaĐeàd͛uŶeà faille,àcela peut généralement générer un caractère sismique différent. Il en 

résulte une nette discontinuité dans un plan de cohérence locale (Bahorich & Farmer, 1995).  
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Figure 2.12 : a) Plan horizontal de cohérence à travers le bloc sismique à la profondeur de 7443 m. Le trait rouge correspond au profil sismique interprété dans la figure c). b) Plan 
horizontal de cohérence à travers le bloc sismique à la profondeur de 8675 m. Le trait jaune tireté correspond à la profondeur de 7443 m. 
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 D͛apƌğsà leà ĐalĐulàdeà ĐohĠƌeŶĐeàpouƌà ĐhaƋueàpoiŶtàdeà gƌilleà leà loŶgàd͛uŶà tiŵe-slice (un plan 

hoƌizoŶtalà ăà tƌaǀeƌsà d͛uŶà ďloc sismique), des alignements de faible cohérence correspondent aux 

plans de faille. Les limites stratigraphiques peuvent de même générer des discontinuités similaires 

(Bahorich & Farmer, 1995). 

 Dans la figure 2.12a, les alignements blancs de direction WNW-ESE perpendiculaires au profil 

corrrespondent aux failles en relation avec la faille de transfert. Elles sont tardives par rapport à la 

mise en place des SDRs internes parce que les coulées sont décalées par ces failles. Comme elles ne 

décalent pas non plus les sédiments post-rift, il est possible qu͛ellesà soient contemporaines de la 

mise en place des SDRs externes. Dans la figure 2.12b qui correspond à une profondeur plus 

importante, les failles sont plus nombreuses en s͛approchant de la zone de transfert.  

Les alignements de direction NE-SW représentent probablement des failles ou des dykes 

contemporaines de la mise en place des formations volcaniques ou des rebords de groupes de 

coulées massives. Dans le profil sismique vertical (Fig. 2.12c), de nombreuses intrusions en « saucer-

shape » (Polteau et al., 2008) ;d͛uŶeà Ġpaisseuƌà apparente de 200 m, ) recoupent les laves, moins 

réflectives. 

 Sur certainesà Đaƌtesà deà ĐohĠƌeŶĐe,à j͛oďseƌǀeàdes structures qui ont souvent une forme de 

disque (Fig. 2.13a). Elles peuvent avoir des tailles diverses, entre 0,5 à 2 km de rayon. En profil (Fig. 

2.13b), elles correspondent à uŶàƌĠfleĐteuƌàfoƌtàeŶàfoƌŵeàdeàsouĐoupeàd͛uŶeàlaƌgeuƌàd͛eŶǀiƌoŶàϮ km 

etàd͛uŶeàpƌofoŶdeuƌàdeàϮϬϬ m.  

 Ces structures correspondent probablement à des intrusions de sills qui se mettent en place 

ăà l͛iŶtĠƌieuƌà desà ĐoulĠes de SDRs internes. Ces grands sills sont souvent différenciés avec des 

Đuŵulatsà d͛oliǀiŶeà ăà laà ďaseà ;GeoffƌoǇà età al.,à eŶà pƌep.Ϳ.à Ils peuvent servir de réservoirs locaux et 

nourrir les coulées situées au-dessus.  

 

Figure 2.13 : aͿ )ooŵ d’uŶe Đaƌte de ĐohĠƌeŶĐe à travers le bloc sismique à la profondeur de 8595 m. Le trait rouge 
correspond au profil sismique dans la figure b). 

 Dans la figure 2.14 des réflecteurs forts sécants sur les laves, moins réflectives, présentent un 

pendage veƌsà l͛oĐĠaŶ. Ces réflecteurs correspondent probablement à des intrusions magmatiques 

planaires inclinées ǀeƌsàl͛oĐĠaŶ,àĐeàƋuiàŶ͛aǀaitàjusƋu͛ăàpƌĠseŶtàpasàĠtĠàdĠĐƌitàdaŶsàlesà“D‘s.à 

400 m 
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Figure 2.14 : a) Plan horizontal de cohérence à travers le bloc sismique à la profondeur de 8499 m. Le trait rouge 
correspond au profil sismique interprété dans la figure b). Le trait jaune tireté correspond à la profondeur de 8499 m. 

2.1.5 Caractéristiques des failles sous les SDRs internes en sismique 

 La géométrie des SDRs internes est contrôlée par des failles normales à pendage vers le 

ĐoŶtiŶeŶtà;Đf.à§ϭ.ϯ.ϮͿ.àJ͛aiàĠtudiĠàleuƌsàĐaƌaĐtĠƌistiƋuesàăàpaƌtiƌàdeàligŶesàsisŵiƋuesàăàfoƌteàpĠŶĠtƌatioŶ,à
tirées sur les marges sud-américaine et ouest indienne (Fig. 2.17).  

 Laà gĠoŵĠtƌieà d͛uŶà pƌisŵeà deà “D‘sà iŶteƌŶeà està ĐoŶtƌôlĠeà paƌà uŶeà failleà ŵajeuƌe,à un 

détachement, qui accommode le développement du prisme (cf. §1.3.2).à Leà dĠplaĐeŵeŶtà Ƌu͛elleà
pƌoduitàfaitàăàpeuàpƌğsàl͛Ġpaisseuƌàduàpƌisŵeà;ϯàăàϭϱàkŵͿ.àDaŶsàleàpƌisŵe et à proximité de cette faille 

majeure, je remarque la présence de plusieurs failles de second ordre, qui décalent les coulées de 

lave (Fig. 2.15). Ces observations sont compatibles avec celles qui ont été effectuées sur des prismes 

de SDRs internes émergés (Geoffroy et al., 2001). 

Océan 
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Figure 2.15 : Failles majeures qui contrôlent la géométrie du prisme de SDR interne et failles de second ordre observées 
sur les profils sismiques, les profils sismiques sont interprétés dans la figure 2.17. 

 Ces failles de second ordre sont généralement des failles synthétiques, qui sont parallèles ou 

obliques par rapport à la faille majeure. Elles peuvent produire un déplacement fini de quelques 

centaines de mètres. Elles présentent un pendage identique ou plus important que la faille majeure.  

 Dans les prismes de SDRs internes, les coulées peuvent parfois présenter des virgations en 

s͛appƌoĐhaŶtàdes failles. Ces laves déformées peuvent être scellées par des coulées plus récentes (Fig. 

2.16). Ces observations indiquent ƋueàlaàƌigiditĠàdesà“D‘sàestàsuffisaŶteàpouƌàƋu͛ilàeǆisteàdesàĐƌoĐhoŶsà
de longueuƌàd͛oŶdeàkiloŵĠtƌique.  

 EŶfiŶà ilàestà fƌĠƋueŶtàd͛oďseƌǀeƌàdesà réflecteurs très énergétiques le long des détachements 

majeurs (Fig. 2.17b, Fig. 3.25a). Ces réflecteurs sont interprétés comme des indices de magma dans 

ces failles. Je développe ce point dans le chapitre III. 
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Figure 2.16 : Virgations observées contre les failles normales qui contrôlent le développement des SDRs internes. 
L’iŶteƌpƌĠtatioŶ de Đes pƌofils se tƌouǀe daŶs la figuƌe Ϯ.ϭϳ. 

 Ainsi, les failles sous les SDRs internes peuvent se diviser en trois groupes d͛apƌğsà lesà
données de sismique réflexion : les failles majeures ƋuiàĐoŶtƌôleŶtàlaàgĠoŵĠtƌieàd͛uŶàpƌisŵeàdeà“D‘à
interne etàŵoŶtƌeŶtà uŶà peŶdageà ǀeƌsà l͛oĐĠaŶ,à lesà faillesà deà seĐoŶdàoƌdƌeà Ƌuià produisent un faible 

déplacement et montrent un pendage identique et les failles antithétiques qui sont moins profondes 

et montrent un pendage vers le continent.  
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Fig. 2.15a 

Fig. 2.15b Fig. 2.16b 

Fig.2.16a 

2016a2.30a 

NW SE 

NW SE 

Fig.3.25a 

3.42a 

PS1-0070 

UY1-4700 
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d  

Figure 2.17 : a) Profil UY1-4700 interprété. b) Profil PS1-0070 interprété. c) Profil UY1-4700 interprété. d) localisation des profils sismiques étudiés dans cette thèse (39-TALUD2001, UY1-
4700, 0228-0327, INW1-4000 cf. §3.3.1, UY1-4500 cf.§2.2.1, INW1-5000 cf. §2.2.3). Les pƌofils sisŵiƋues ŶoŶ iŶteƌpƌĠtĠs se tƌouǀeŶt daŶs l’aŶŶeǆe 7 
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2.1.6 Géométrie 3D des SDRs internes dans un contexte d’ouverture 
oblique (Nuussuaq, Groenland de l’Ouest) : étude conjuguée de terrain 

et par imagerie satellitaire 

 Mon objectif dans cette partie est de caractériser la géométrie de prismes SDRs  successifs 

dans un contexte de marge volcanique oblique. 

 Contexte tectonique 

 

Figure 2.18 : Caƌte gĠologiƋue siŵplifiĠe de l’aǆe Laďƌadoƌ-Baffin. La carte montre la localisation en offshore et en 
oŶshoƌe des ĐoulĠes ďasaltiƋues d’âge Teƌtiaiƌe ;Aďdelŵalak et al., ϮϬϭϮͿ. 

 La zone étudiée se situe sur la marge SE de la Baie de Baffin, au nord de la mer de Labrador 

;Fig.àϮ.ϭϴͿ.àLaàpƌeŵiğƌeàaŶoŵalieàŵagŶĠtiƋueàŵaƌƋuaŶtà leàdĠďutàdeà l͛oĐĠaŶisatioŶàdaŶsà laàMeƌàdeà
Labrador correspond aux chrons 33 (75Ma) ou 27 (61Ma) suivant les auteurs (Roest & Srivastava, 

1989 ;àChalŵeƌsà&àLauƌseŶ,àϭϵϵϱͿ.àLaàƌuptuƌeàĐoŶtiŶeŶtaleàs͛estàpƌopagĠeàduàsudà;MeƌàdeàLaďƌadoƌͿà
vers le nord (Baie de Baffin) au Paléogène (Geoffroy et al., 2001 ; Abdelmalak et al., 2012).  

Au niveau de la marge du Centre ouest Groenland, un évènement magmatique majeur accompagne 

la rupture continentale. Le magma basaltique est émis au PalĠoĐğŶeàetàăàl͛EoĐğŶe entre les latitudes 

69N et 73N. Les basaltes affleurent à Disko, Nuussuaq, Ubekendt Ejland, Svartenhuk Halvø et dans les 
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zones intérieures plus au nord (Fig. 2.20) (Chalmers et al., 1995). Le magmatisme recouvre des roches 

métamorphiques précambriennes et des sédiments fluvio-deltaiquesàăàŵaƌiŶsàd͛ąge Crétacé inférieur 

à Danien (Hald, 1976 ; Dam et al., 2009). 

 Sur cette marge, les structures magmato-tectoniques observables présentent une variabilité 

non seulement transversale mais aussi longitudinale (Geoffroy et al., 1998, 2001). La marge montre 

une flexuration des coulées basaltiques vers la zone océanique à l͛Ouestàd͛uŶeàzoŶeà iŶteƌŶeàoùà lesà
laves sont horizontales et se sont mises en place sous forme de hyaloclastites dans des lacs résiduels, 

le long des failles Crétacées (Fig. 2.20) (Abdelmalak et al., 2012). Cette flexuration est syn-

magmatique et correspond à la formation de deux prismes de SDRs internes, le premier étant exposé 

dans la péninsule de Svartenhuk (Geoffroy et al., 2001). 

 Cetteà ŵaƌgeà està ĐaƌaĐtĠƌisĠeà aǆialeŵeŶtà paƌà uŶeà suĐĐessioŶà deà segŵeŶtsà d͛oƌieŶtatioŶs 

différentes : NW à N-S à Disko, NE–SW à Nuussuaq et NW-SE à Svartenhuk Halvø (Fig. 2.20). Du 

CƌĠtaĐĠà ăà l͛EoĐğŶe,à l͛eǆteŶsioŶà ƌĠgioŶaleà est de direction NE-SW (~N060) (Fig. 2.19a,b). C͛està Đeà
régime qui contrôle le mécanisme de la rupture continentale syn-magmatique.àáàpaƌtiƌàdeàl͛EoĐğŶe,à
dès le breakup continental (C24, 54+/-0,6 Ma), la divergence devient NNE-SSW (Fig. 2.12c), comme le 

ŵoŶtƌeàl͛oƌieŶtatioŶàdesàdǇkesàlesàplusàtaƌdifsàaussi que la direction des failles transformantes dans la 

Baie de Baffin (Abdelmalak et al., 2012). 

 

 

Figure 2.19 : Trajectoire de la contrainte principale minimale σ3 déterminé à partir de failles montrant le changement des 
ĐoŶtƌaiŶtes du PalĠoĐğŶe supĠƌieuƌ à L’EoĐğŶe ;Aďdelŵalak et al., ϮϬϭϮͿ.  
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 Dans ce contexte, la zone de Nuussuaq (Fig. 2.20) représente un segment oblique de cette 

marge volcanique relativement ăàl͛eǆteŶsioŶàƌĠgioŶaleàteƌtiaiƌeàsyn-magmatique de direction NE-SW.  

La péninsule de Nuussuaq est liŵitĠeàăà l͛Estàpaƌ laàfailleàd͛ItilliàoƌieŶtĠeàNE-SW (Fig. 2.20 et 

2.21). Cette faille est probablement en relation avec la zone de failles d͛UŶgaǀaà ;Fig. 2.18) qui a 

fonctionné comme une faille transtensionnelle sénestre du Crétacé à C24r (53.3-55.9 Ma) (Chalmers 

età al.,à ϮϬϬϭͿ.à Laà zoŶeà d͛UŶgaǀa a fonctionné en transtension sénestre du Crétacé à C24 puis en 

transpression de C24n (53 Ma) à C13 (35Ma) (Geoffroy et al., 2001).  

 La faille d͛Itillià ĐoŶtƌôleà pƌoďaďleŵeŶtà eŶà paƌtieà l͛oƌieŶtatioŶà oďliƋueà deà laà fleǆuƌeà ăà
l͛eǆtƌĠŵitĠà deà NuussuaƋà ƌelatiǀeŵeŶtà ăà laà diƌeĐtioŶà d͛eǆteŶsioŶà ƌĠgioŶale. La failleà d͛Itillià est une 

structure héritée du Crétacé (Chalmers et al., 1999) qui aà ĠtĠà ƌĠaĐtiǀĠeà duà PalĠoĐğŶeà ăà l͛EoĐğŶeà
supérieur comme une faille transtensionnelle sénestre (Fig. 2.20) (Abdelmalak,à ϮϬϭϮͿ.à D͛apƌğsà lesà
observations de terrain, elle se divise probablement en deux branches au nord de la péninsule (Fig. 

2.21). A la limite Paléocène-Eocène, les contraintes principales, déterminées par inversion tectonique 

d͛uŶà très grand nombre de failles striées sur le terrain (Abdelmalak et al., 2012), se réorientent 

localement au niveau de Nuussuaq, σ3 montrant une direction NW-SE (Fig. 2.19b) dans un contexte 

où l͛eǆteŶsioŶ régionale reste toujours N060E. 

 A Nuussuaq, les sédiments d͛ągeàCrétacé sont recouverts par les séries basaltiques tertiaires 

des formations de Vaigat (Paleocène, 61-62Ma, Larsen et al., 2016), de Maligat (Paleocène, 60-61Ma, 

Larsen et al., 2016) et de Kanisut (Eocène, 54-56Ma, Larsen et al., 2016). Ces 3 formations 

volcaniques sont toutes discordantes sur les structures plusàaŶĐieŶŶesàƋu͛ellesàƌeĐouǀƌeŶt.à 
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Figure 2.20 : A) Structure tectonique générale de la marge Centre ouest Groenlandaise. La figure B montre trois segments 
de diƌeĐtioŶs diffĠƌeŶtes aǀeĐ uŶe augŵeŶtatioŶ de la dĠfoƌŵatioŶ ǀeƌs l’eǆtƌĠŵitĠ de ĐhaƋue segŵeŶt.  

  

)oŶe d’Ġtude 
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Figure 2.21 : Caƌte gĠologiƋue de l’Ouest de NuussuaƋ, (Rosenkrantz, et al., 1974). La pĠŶiŶsule de NuussuaƋ au NW de la faille d’Itilli a été globalement subsidente relativement au reste de la péninsule 

comme le montre la juxtaposition à la même altitude du Danien sédimentaire et de la formation de Maligat (basaltes à phénocristaux de feldspath, 1 daŶs la lĠgeŶdeͿ de paƌt et d’autƌe de la faille d’Itilli 
dans la vallée. 
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 Méthodologie 

 L͛oƌieŶtatioŶà des coulées de laves sont très difficilement mesurables. Les laves sont très 

facilement érodées (joints de refroidissement et dissolution sélective des phases ferromagnésiennes) 

et ne présentent pas sur le terrain de surface régulière, sauf rares exceptions. Mon objectif était de 

contourner ces obstacles en utilisant des données satellitaires dans une zone altérée non recouverte 

par de la végétation. 

UŶeàĠtudeàĐoŶjoiŶteàd͛iŵagesàsatellitaiƌes etàd͛uŶàMNTà;ModğleàNuŵĠƌiƋueàdeàTeƌƌaiŶͿàdeàlaà
partie ouest de la péninsule de Nuussuaq a été réalisée en utilisant ArcgisTM. Ce travail avait pour 

l͛oďjeĐtifàdeàŵesuƌeƌà lesàpeŶdagesàetà lesàdiƌeĐtioŶsàdesàĐoulĠesàdeà laǀesàdesàdiffĠƌeŶtesàfoƌŵatioŶsà
ďasaltiƋuesà;Vaigat,àMaligatàetàKaŶisutͿàƋuiàseàsitueŶtàăà l͛Ouestàdeà la failleàd͛ItilliàafiŶàdeàdĠgageƌà laà
structure 3D des SDRs internes dans un système oblique (Fig. 2.22).  

 

Figure 2.22 : Caƌte gĠologiƋue de l’eǆtƌĠŵitĠ de la pĠŶiŶsule de Nuussuaq. Deux coupes sont faites à travers la zone 
d’Ġtude. Les coupes se trouvent dans la figure 2.31. 

 L͛ĠtudeàaàĠtĠàeffeĐtuĠeàeŶàtƌoisàĠtapes :  

1) Les modèles MNT ont été tĠlĠĐhaƌgĠsà depuisà leà siteà deà l͛U“G“à
(https://lta.cr.usgs.gov/get_data). J͛aiàĐoŵďiŶĠàĐe MNT (Fig. 2.23) d͛uŶeàƌĠsolutioŶàde 3*3 m 

de la partie ouest de la péninsule de Nuussuaq avec des couples  d͛images satellites Spot 6 

d͛uŶeà ƌĠsolutioŶà de 1 m (Fig. 2.23b), en reportant les doŶŶĠesà d͛altitudeà du MNT sur les 

https://lta.cr.usgs.gov/get_data
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images satellites. Laà zoŶeà d͛Ġtudeà aà uŶeà diŵeŶsioŶà deà ϯϰà kŵ*34 km (Fig. 2.23a) mais je 

présente dans mon travail uniquement les données structurales extraites au NW de la faille 

d͛Itilli. La ĐoŵďiŶaisoŶàdeàl͛iŵageàsatelliteà“potàϲàetàduàŵodğleàMNTàŵeàpeƌŵetàd͛identifier 

les différentes coulées de laves et de mesurer leurs orientations. 

a b  

Figure 2.23 : a) Modèle numérique de terrain ;MNTͿ de la zoŶe d’Ġtude. ďͿ  Iŵage satellite Spot ϲ de la zoŶe d’Ġtude. 

2)  J͛aiàideŶtifiĠ diffĠƌeŶtesàĐoulĠesàdeàlaǀeàdaŶsàlaàzoŶeàd͛Ġtudeàetàj͛aiàĐalĐulĠ la direction et le 

pendage de chaque coulée à partir de 3 points de mesure (pour définir le plan de la coulée) 

sur la surface de chaque coulée (Fig. 2.24a). Cela me permet de calculer la direction et le 

pendage des coulées de lave avec une iŶĐeƌtitudeàd͛eŶǀiƌoŶàϯ°.  

 

Figure 2.24 : aͿ PlaŶs de ĐoulĠes pƌises pouƌ toute la zoŶe d’Ġtude ;eŶ tƌiaŶgleͿ. Les triangles verts et roses correspondent 
aux mesures des coulées de lave doŶt l’oƌieŶtatioŶ a pu ġtƌe ŵesuƌĠe pƌĠĐisément. b) Zoom sur une coulée de lave avec 
trois points de mesure.  
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3) J͛aià combiné mes résultats avec les données bibliographiques (Bente et al., 1976 ; Hald, 

1976 ). J͛oďtieŶsà finalement une compilation de données de directions et de pendages de 

coulées basaltiques relativement homogène et dense (Fig. 2.25). Une telle grille de données 

Ŷ͛aàjaŵaisàĠtĠàoďteŶue avec cette précision sur un SDR.  

 

Figure 2.25 : Croissement de différentes données de diƌeĐtioŶs et de peŶdages des ĐoulĠes de laǀes daŶs la zoŶe d’Ġtude. 
Les nombres correspondent aux pendages des coulées.  

 Dans la formation de Vaigat, les coulées de laves montrent une direction N-S et un pendage 

moyen de 50°W. Dans la formation de Maligat, les coulées de laves montrent une direction de 

N050W et un pendage moyen de 25°NW (elles sont horizontales près de la faille d͛Itilli). Dans la 

formation de Kanisut, les coulées de laves montrent une direction qui varie de N020E (au NW) à 

N050E ;auà“udͿàetàuŶàpeŶdageàƋuiàǀaƌieàdeàϱ°NWà;ăàl͛EstͿàăàϮϬ°Wà;auàNoƌdͿàet à 23°NW (au Sud) (Fig. 

2.22). 

 Observations sur terrain  

 UŶeàŵissioŶàdeàteƌƌaiŶàăàl͛eǆtƌĠŵitĠàestàdeàNuussuaƋàaàĠtĠàƌĠalisĠeàeŶàϮϬϭϱ,àassoĐiĠeàăàdesà
observations directes et à des mesures de directions et de pendages des coulées de laves dans les 

trois formations basaltiques.  

 Dans la formation de Vaigat, on observe un réseau de dykes et de sills. Les coulées de laves 

sont très tectonisées (Fig. 2.26). De nombreuses failles normales syn-magmatiques présentent des 

pendages apparents vers le continent compris entre 58° à 78°. Le contact entre les formations de 

Maligat et de Vaigat, est une discordance angulaire au-dessusà d͛uŶeà suƌfaĐeà d͛ĠƌosioŶà (Fig. 2.26, 

2.27). 
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Figure 2.26 : Formations de Maligat et de Vaigat. La formation de Vaigat est constituée essentiellement de compound 
flows à texture pahoehoe, très tectonisée. La formation de Maligat est composée également de compound flows mais 
aussi et surtout de groupes de coulées massives (cf. Fig. 2.28). Ces formations sont recoupées par des sills et des dykes 
mafiques. La localisation de la photo est indiquée dans la figure 2.21.  

 Dans la formation de Vaigat, on observe souvent les dykes remplis d͛uŶ magma du même 

type que celui observé dans la formation de Maligat (les facies feldspathiques de Maligat sont 

facilement distiŶguaďlesà paƌà leuƌà degƌĠà d͛oǆǇdatioŶà età eŶà phĠŶoĐƌistauǆ, Fig. 2.27). Ces dykes 

alimentent les coulées de la formation de Maligat.  

 

Figure 2.27 : Dykes alimentant les laves de la formation de Maligat. La localisation de la photo est indiquée dans la figure 
2.21. 
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 Dans les formations de Maligat et Kanisut, les laves sont nettement moins tectonisées, la 

déformation est moins pénétrative. La formation de Maligat est composée essentiellement de 

coulées massives (Fig. 2.28). OŶà oďseƌǀeà uŶeà alteƌŶaŶĐeà eŶtƌeà ĐoulĠesà deà laǀesà ;d͛uŶeà Ġpaisseuƌà
moyenne de 2m) et paléosols ;d͛uŶeàĠpaisseuƌàŵoǇeŶŶeà deà Ϭ,ϱ m). On a également observé une 

faille normale à pandage vers le continent et les coulées sont décalées (Fig. 2.28b).   

 

 

a. 

b. 



Chapitre II. Géométrie et origine des SDRs 

87 

 

 

Figure 2.28 : a) Formation Maligat. Les joints de refroidissement des coulées de laves sont visibles. b) Faille normale 
mineure à pendage vers le continent observée sur le terrain. Noter le basculement de C1 avant la mise en place de C3. La 
faille est syn-magmatique car elle est scellée par un sill doléritique. Coupe réalisée par Laurent Geoffroy sur le terrain. La 
localisation des images est indiquée dans la figure 2.21.  

 Une formation sédimentaire tertiaiƌe,à laà foƌŵatioŶà d͛Ifsoƌisok,à se trouve en dessous de la 

formation de Kanisut (Fig. 2.29a). DaŶsàlaàfoƌŵatioŶàdeàKaŶisut,àoŶàoďseƌǀeàďeauĐoupàd͛iŶtƌusioŶsàdeà
sills avec des joints de refroidissement très nets (Fig. 2.29a,b).  
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a.  

b.  

Figure 2.29 : a) FoƌŵatioŶ d’Ifsoƌisok sous la foƌŵatioŶ de KaŶisut. b) Formation de Kanisut. La localisation des photos 
est indiquée dans la figure 2.21. 

 Au nord de Nuussuaq les failles satellites de la faille d͛Itillià ƌeĐoupeŶtà età ďƌĠĐhifieŶtà lesà
formations de Vaigat comme de Maligat en formant localement des structures en fleur négatives, 

démontrant une tectonique transtensionnelle sur cette faille lors du développement des SDRs (Fig. 

2.30).  
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Figure 2.30 : Faille décrochante Tertiaire avec structure en fleur en extension oďseƌǀĠe au Ŷoƌd de la zoŶe d’Ġtude. Les 
basaltes présentent un pendage vers le SE (et pas vers le NW, cf. Fig. 2.25 et 2.31) associé au jeu des failles normales car 
ils soŶt dĠfoƌŵĠs paƌ le jeu tƌaŶsteŶsif de la faille d’Itilli au Teƌtiaiƌe ;daŶs la ǀallĠe à dƌoite et eŶ dehoƌs de l’iŵageͿ. La 
faille oďseƌǀĠe, ĐaƌtĠe daŶs la figuƌe Ϯ.Ϯϭ est uŶe faille satellite de la faille d’Itilli. Les coulées de Maligat sont recoupées 
par des dykes et qui post-datent le tilt des laves et donc, probablement la structure en fleur. Cette zone est fortement 
altérée par la circulation hydrothermale. La photo est localisée dans la figure 2.21. 

Les coupes structurales de la figure 2.31 synthétisent les observations réalisées lors de la 

mission de terrain. On constate que plus les SDRs se développent, plus leur dimension devient 

importante et moins la déformation interne du SDR semble forte.  

Les failles syn-ŵagŵatiƋuesàăàpeŶdageàǀeƌsàleàĐoŶtiŶeŶtàs͛oďseƌǀeŶtàďieŶàdaŶsàlaàfoƌŵatioŶà
de Vaigat et de Maligat mais moins facilement dans la formation Eocène de Kanisut. Néanmoins des 

laves tiltées de même âge constituent la partie supérieure du prisme de SDR du Svartenhuk qui est 

un prisme en roll-over anticlinal très clair et très étudié, développé au-dessus du détachement 

d͛áƌfeƌtuarsuk (Fig. 2.32).  

Néanmoins la faille majeure contrôlant le prisme de Nuussuaq est en position offshore et sa 

relation avec la faille d͛áƌfeƌtuaƌsuk non connue. J͛aiàutilisĠàles profils sismiques disponibles dans les 

fjords de Vaigat et d͛Uummannaq (Fig. 2.32) pour essayer de localiser en mer la faille qui pouvait 

contrôler le développement du prisme de Kanisut. Malgré une résolution limitée de ces profils 

sismiques et une faible pénétration (environ 1s TWT ; données acquises par le GEUS, Danemark et 

utilisées dans le cadre de la thèse de M. Abdelmalak (2010)),àj͛aiàƌĠussiàăàideŶtifieƌàuŶeàsĠƌieàdeàfaillesà
normales syn-magmatiques (Fig. 2.32) généralement à pendage vers le continent, qui semblent 

contrôler la géométrie interne du SDR interne. Sur la plupart des profils, j͛aià puà ideŶtifieƌà la faille 

majeure qui contrôle au premier ordre le prisme. Cette faille a été localisée sur la carte géologique 

par des points verts (Fig. 2.32).  
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Figure 2.31 : a) Coupe de la côte nord de la péninsule de Nuussuaq b) Coupe de la côte sud de la péninsule de Nuussuaq (coupes localisées dans la figure 2.22. Coupes réalisées par François 
Chauvet (L’Ġpaisseuƌ de la foƌŵatioŶ d’Ifsoƌisok est saŶs doute eǆagĠƌĠeͿ. Les âges des formations principales : Vaigat : Paleocène, 61-62Ma (Larsen et al., 2016) ; Maligat : Paleocène, 60-
61Ma (Larsen et al., 2016) ; Kanisut : Eocène, 54-56Ma (Larsen et al., 2016). 

Océan 
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Figure 2.32 Faille majeure offshore en limite du prisme de Kanisut. Ces profils proviennent du projet NuussuaqSeis 2000 dont 
l’oďjeĐtif Ġtait de mieux comprendre les structures superficielles du bassin de NuussuaƋ et d’Ġǀalueƌ le poteŶtiel eŶ hydrocarbures 
des zones situées onshores et offshores (Marcussen et al., 2001).  

 áà paƌtiƌà deà l͛iŶteƌpƌĠtatioŶà deà Đesà doŶŶĠesà sisŵiƋues,à j͛ideŶtifie une faille majeure en mer qui 

présenteà uŶà peŶdageàŵoǇeŶà d͛eŶǀiƌoŶà ϱϬ° vers le continent (pƌeŶaŶtà uŶeà ǀitesseà deà l͛oŶdeà sisŵiƋueà duà
basalte de 6.5 km/s).àCetteàfailleàestàlaàpƌoloŶgatioŶàeŶàŵeƌàdeàlaàfailleàd͛áƌfertuarssuk de Svartenhuk (Fig. 

2.32) (Geoffroy et al., 2001). Au large de Nuussuaq, elleàestàpaƌallğleàăàlaàfailleàd͛Itilli.àEŶtƌeàlesàdeuǆà failles 

majeures, il existe une zone faillée ǀisiďleà aussià ďieŶàăà teƌƌeàƋu͛eŶàŵeƌ,àƋuià està ĐoŶstituĠeàd͛uŶeà sĠƌieàdeà
failles normales à pendage vers le continent de direction NE-SW sub-parallèle à la direction deà l͛eǆteŶsioŶà
régionale (Fig. 2.20). 
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Figure 2.33 : Coupe géologique à travers la péninsule de Svartenhuk (Abdelmalak, 2012). Les laves les plus sombres contre la faille 
d’Aƌfeƌtuarssuk sont datées de l’Eocène et sont contemporaines de la mise en place de la formation de Kanisut à Nuussuaq. 

 Conclusion : structure de la marge oblique de Nuussuaq 

La géométrie globale du prisme de Nuussuaq est globalement semblable à celle du Svartenhuk : 

l͛eŶseŵďleà ĐoŶstitueà uŶà “D‘à iŶteƌŶeà deà pƌeŵieƌà oƌdƌe,à daŶsà leƋuelà oŶà ƌeĐoŶŶaità desà suď-structures de 

géométrie et de développement similaire (Fig. 2.34).  

 

Figure 2.34 : Mode de formation des SDRs interprétés comme des anticlinaux en roll-over (Geoffroy, 2005) 

NĠaŶŵoiŶsàl͛oďliƋuitĠàdeàlaàŵaƌgeàiŶtƌoduitàuŶeàĐoŵpleǆifiĐatioŶàdeàsaàstƌuĐtuƌeàϯD (Fig. 2.25). 

Les sous-prismes volcaniques se développent au cours du temps suivant des directions différentes 

en relation avec la réorientation des contraintes principales auàŶiǀeauàdeàNuussuaƋàăàl͛EoĐğŶeàiŶfĠƌieuƌà;Fig.à
2.19) : 

- Au stade Vaigat (Paléocène), le prisme en développement de direction NS est orthogonal à la 

contrainte principale minimale du milieu ( 3) qui est légèrement défléchie dans une direction 

EW ƌelatiǀeŵeŶtà ăà laà diƌeĐtioŶà ƌĠgioŶaleà d͛eǆteŶsioŶà ;Fig.à 2.19). Cette réorientation des 

contraintes principales dans le plan horizontal est probablement liée à la perturbation 

mécanique apportée par la faille d͛Itilli dont la direction N045E est proche du 3 régional qui est 

N060E. Un angle faible entre cette faille, qui a joué naturellement en décrochement sénestre, et 

3 prédispose à une réorientation de la contrainte minimale orthogonale à la faille (Fig. 2.35, 

Homberg et al., 1997).  
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Figure 2.35 : a) Trajectoires des contraintes principales perturbées par une discontinuité (ligne droite) prouvant dans le contexte 
de ŵa thğse ƌepƌĠseŶtĠe la faille d’Itilli (figure b). L’aŶgle eŶtƌe la discontinuité et la contrainte principale maximale est de 60°. 
σ1-σ3= 50Mpa. ȝ=0.01. (Homberg et al., 1997). 

- Au stade Maligat puis Kanisut, le changement de direction des coulées de laves vers une direction 

NE-SW (Fig. 2.22) est en accord avec la réorientation des contraintes principales régionales au 

niveau de la péninsule de NuussuaƋàƋuiàestàŶetteŵeŶtàplusàfoƌteàƋu͛auàstadeàprécédent ( 3 devient 

orthogonale à la failleà d͛ItilliͿ.à Cetteà paƌtieà deà laà ŵaƌgeà dĠǀeloppeà doŶĐà desà “D‘sà pƌesƋueà
perpendiculaires aux SDRs « normaux » de la marge (Svartenhuk, Cape Dyer sur la marge conjuguée) 

alors même que le contexte tectonique régional reste le même, il semble que la déformation 

régionale soit fortement partitionnée à ce stade entre une composante extensive orthogonale à la 

failleàd͛ItilliàetàuŶeàĐoŵposaŶteàpaƌallğle,àĐisaillaŶteàsĠŶestƌe,àĐoŵŵeàleàŵoŶtƌeà l͛iŵpoƌtaŶĐeàdeà laà
déformation décrochante autour de cette faille qui affecte la formation de Maligat (ex : Fig. 2.30). 

Les failles majeures qui contrôlent le SDR à ce stade sont de plus éloignées de la failleàd͛Itilliàŵaisà
sont parallèles à elle (Fig. 2.32). 

  

 L͛iŶfleǆioŶà diƌeĐtioŶŶelleà duà pƌisŵeà auà NWà deà NuussuaƋà Ƌuià ŵiŵe l͛oƌieŶtatioŶà iŶitialeà deà laà
formation de Vaigat est peut-être liée à un centre magmatique cryptique (très nombreuses intrusions dans 

cette zone) ou à effet de paléotopographie ou encore à effet gravitationnel complexe en relation avec des 

variations longitudiŶalesàd͛Ġpaisseuƌàduàpƌisŵeà;Đf.àFig.àϯϲͿ. 
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Figure 2.36 : Modèle géométrique 3D illustrant le développement des trois formations basaltiques a) Vaigat, b) Maligat, c) Kanisut 
de Nuussuaq. Les failles de détachement sous SDRs deviennent inactives au fur et à mesure du développement de la marge. 
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Profil48

 

Figure 2.37 : Profils sismiques interprétés. Ordonnée : temps double en milliseconde. Les traits jaunes sont des réflecteurs interprétés comme des coulées de lave. Les points verts 
correspondent à la faille majeure offshore reportée dans la figure 2.32. Les profils bruts se trouvent dans l’aŶŶeǆe ϴ.  
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 2.2 Limite SDRs internes/SDRs externes et 

structure des SDRs externes 

2.2.1 Particularité des SDRs externes 

 Les SDRs externes présentent une géométrie distincte de celle des SDRs internes. Ils 

présentent comme les SDRs internes uŶeà foƌŵeà eŶà aƌĐà aǀeĐà uŶà peŶdageà ǀeƌsà l͛oĐĠaŶà mais ne 

présentent généralement pas une forme en éventail (cf. §1.3.3). Par rapport aux SDRs internes, leur 

volume (surface en coupes par unité de longueur et de largeur de marge) est plus petit. Le pendage 

des laves est globalement plus faible et leur rayon de courbure est également nettement plus faible. 

La croûte au niveau des SDRs externes est plus profonde et a donc subit une subsidence plus 

importante,à aloƌsàƋu͛ilsà seàdĠǀeloppeŶtà apƌğsà laà foƌŵatioŶàdes SDRs internes (Planke et al., 2000). 

Comparaison de structures sismiques entre différentes marges volcaniques. 

 Les profils de lignes de sismique réflexion de haute résolution (GXT) de différentes marges 

ŵeàpeƌŵetàd͛effeĐtueƌàuŶeàĠtudeàplusàquantitative de la géométrie des SDRs externes (les profils se 

trouvent en annexe 2). Dans cette analyse,àj͛aiàutilisĠàlesàpƌofilsàpƌoǀeŶaŶtàdesàŵaƌgesàdeàl͛UƌuguaǇ,à
etàdeàl͛Ouestàdeàl͛IŶde.à 

 J͛oďseƌǀeà Ƌueà suƌà diffĠƌeŶtesà ŵaƌgesà ǀolĐaŶiƋues,à lesà “D‘sà eǆteƌŶesà ŵoŶtƌeŶtà desà
caractéristiques similaires. Généralement, ils présentent une épaisseur entre 1 à 2,5 km, et un 

pendage compris entre 10° à 25°àǀeƌsàl͛oĐĠaŶà;Fig.àϮ.ϯϴͿ.àLa zone de SDRs externes a une largeur très 

variable,àeŶtƌeàϰϬàăàϴϬàkŵ.àGloďaleŵeŶt,àeŶàs͛appƌoĐhaŶtàde la croûte océanique, on remarque une 

diŵiŶutioŶàd͛Ġpaisseuƌà;d͛eŶǀiƌoŶàϭàkŵͿàetàdeàpeŶdageà;d͛eŶǀiƌoŶàϮϬ°Ϳàdes SDRs externes. Malgré de 

petites variations, cette diminution en épaisseur et en peŶdageàǀeƌsàl͛oĐĠaŶàestàƋuasi-continue.  

 

Figure 2.38 : Comparaison de l’Ġpaisseuƌ et du peŶdage des SDRs eǆteƌŶes de diffĠƌeŶtes marges volcaniques (un profil 
pour ĐhaƋue ŵaƌgeͿ eŶ appƌoĐhaŶt l’oĐĠaŶ. La loĐalisatioŶ des pƌofils se tƌouǀe en annexe 2 
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 Caractéristiques sismiques 

 Sur le plaŶàd͛aŵplitudeàdeàsisŵiƋueàϯDàdeàlaàŵaƌgeàdeàl͛UƌuguaǇà;Fig.àϮ.ϭϭaͿ,àleàpaƌallĠlisŵeà
des réflecteurs dans les SDRs internes, fortement énergétiques, est clair suivant une direction N030E. 

Les réflecteurs dans les SDRs externes sont moins nets et montrent faiblement une direction N020E 

(Fig. 2.39). On peut remarquer une rotation horaire de direction de 10° des SDRs internes aux 

externes (Fig. 2.11, 2.45). Cette rotation est possiblement liée à un léger changement de direction 

cinématique au cours du développement de la marge ouàăàl͛iŶflueŶĐeàdeàlaàzone de transfert sur le 

champ de contraintes ou un changement de condition aux limites. Sur les profils sismiques, les 

réflecteurs correspondant aux SDRs externes sont également plus faibles et montrent un 

aplatissement important (Fig. 2.11b). 

 Laà figuƌeà Ϯ.ϯϵà està uŶà plaŶà d͛aŵplitudeà ăà ϵϬϬϬ m. A cette profondeur, un bassin est 

observable dans la continuité des SDRs internes, qui est lié à une dépression due à la subsidence 

thermique postérieure à la mise en place des SDRs. La partie sud du bassin est fortement affectée 

par les failles de transfert.  

 

Figure 2.39 : Plan d’amplitude à 9000 m des données sismiques 3D. La localisation de ces données est indiquée dans la 
figure 2.6.  
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 DaŶsàuŶàpƌofilàsisŵiƋueàauàŶiǀeauàdeàlaàŵaƌgeàdeàl͛UƌuguaǇ,àj͛oďseƌǀeàƋueàlesà“D‘sàeǆteƌŶesà
se terminent contre une surface relativement plate (Fig. 2.40a). Cette surface présente un pendage 

faible vers le continent à la limite extérieure des SDRs externes. La croûte sous cette surface est 

légèrement sur-épaissie et on y observe des réflecteurs forts horizontaux et inclinés. La structure de 

cette croûte inférieure est analogue aux croûte LC1 et LC2 définies par Geoffroy et al. (2015), bien 

que LC2 soit moins litée et avec des réflecteurs perturbés. Elle se caractérise par une anomalie 

magnétique négative anormalement large et irrégulière (Fig. 2.41). Le Moho sous cette croûte est 

bien défini.  

La surface plate à léger pendage vers le continent correspond probablement à un découplage 

tectonique entre les laves et la croûte très intrudée située sous les laves. 

La surface supérieure des SDRs internes est lisse, et se distingue de la croûte océanique 

adjacente dont la rugosité est forte (cf. §1.3.2) (Fig. 2.40).  

a.  

b.  

Figure 2.40 : Profil UY1-4500 (a) brut et (b) interprété au niveau des SDRs externes. 

   

SE NW 

NW SE 

Moho 
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Figure 2.41 : Interprétation simplifiée des SDRs d’uŶe paƌtie du pƌofil UYϭ-4500 (sa localisation est indiquée dans la figure 2.31c). Les anomalies magnétiques identifiées (Moulin et al., 2010 ) sont 
indiquées le long du profil. Ce profil a été interprété par Clerc et al. (2015). 

 

 

M4 
M2 
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 La croûte immédiatement adjacente aux SDRs exterŶesàaàuŶeàĠpaisseuƌàd͛environ 8km sur le 

profil UY1-4500 et elle est moins profonde que celle correspondant aux SDRs externes (Fig. 2.41). Elle 

est aussi légèrement sur-Ġpaissieà ƌelatiǀeŵeŶtà ăà laà Đƌoûteà oĐĠaŶiƋueà Ƌuià seà tƌouǀeà plusà ăà l͛Est 
montrant une épaisseur classique de 6 km. De très forts réflecteurs en forme de soucoupe 

s͛oďseƌǀeŶtà auà ŵilieuà deà laà Đƌoûteà deà tƌaŶsitioŶà “D‘à eǆteƌŶe/Đƌoûteà oĐĠaŶiƋueà ;Fig.à Ϯ.42). Ces 

réflecteurs correspondent probablement à des complexes de sills. Les coulées de laves dans la partie 

supérieure de cette croûte sont parallèles entre elles et sub-horizontales, comme dans la croûte 

océanique adjacente. 

 Cette croûte de transition a la même profondeur que la croûte océanique adjacente. La 

surface de la croûte océanique présente une forte rugosité (Sauter et al., 2011).  

 

Figure 2.42 : Zoom sur la croûte de transition adjacente aux SDRs externes du profil UY1-ϰϱϬϬ. L’iŶteƌpƌĠtatioŶ du pƌofil 
se trouve dans la figure 2.41. 

2.2.2 Limite entre SDRs internes/SDRs externes 

 Au niveau de la zone de transition entre SDRs internes et externes, on peut parfois 

remarquer un haut topographique généralement nommé ͞outer high͟ (Fig. 1.37) (cf. §1.3.2) (Planke 

et al., 2000). 

 Les ͞outer highs͟ présentent des réflecteurs assez forts avec une configuration chaotique à 

l͛iŶtĠƌieuƌà;PlaŶkeàetàal.,àϮϬϬϬͿ.àIlsàoŶtàuŶeàhauteuƌàŵoǇeŶŶeàd͛eŶǀiƌoŶàϭ,ϱàkŵàetàuŶeàloŶgueuƌàdeàϭϱà
à 20 km dans la direction parallèle à la marge (Planke et al., 2000). Il est aussi possible de trouver 

plusieurs ͞outer high͟ dans un profil sismique.  

 Certains auteurs proposent que les "outer highs" sont constitués de blocs continentaux 

ďasĐulĠsà ;PlaŶkeà età al.,à ϮϬϬϬͿ.à D͛autƌesà pƌoposeŶtà Ƌu͛ilà s͛agità d͛ĠdifiĐesà ǀolĐaŶiƋuesà ;Quiƌkà età al.,à
2013).  
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 Observations à partir de données sismiques 

 Sur un profil de sismique réflexion de la marge ouest Indienne, on remarque un haut 

topographique à la limite entre SDRs internes et SDRs externes (Fig. 2.43Ϳ.àCetà͞outeƌàhigh͟àsemble 

d͛ġtƌe un volcan, recouvert par les premiers sédiments post-rift de la marge.  

 

 

Figure 2.43 : Profil sismique INW-4000 sur la marge ouest Indienne.  

 “uƌà d͛autƌes profils sismiques (ex : ŵaƌgeà deà l͛Uƌuguay),à auĐuŶà hautà topogƌaphiƋueà Ŷ͛està
observé. Les SDRs internes et externes se sont distinguées par leurs différents volumes et pendages 

;Fig.àϮ.ϰϰͿ.àLaàliŵiteàeŶtƌeàeuǆàseàsitueàăàl͛eǆtƌĠŵitĠàdistaleàdeàlaàzoŶeàdeàŶeĐkiŶg.àDans le profil UY1-

4500 (Fig. 2.44), il estàpossiďleàƋu͛uŶàďloĐàdeàĐƌoûteàsupĠƌieuƌe (transparent en sismique réflexion) 

soit localisé sous les premiers SDRs externes au-dessusàdeàl͛iŶteƌseĐtioŶàeŶtƌeàlaàfailleàdeàdĠĐouplageà
et du dernier détachement du dernier SDR interne (Fig. 2.44). 
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Figure 2.44 Interprétation du profil UY1-4500 au niveau de la limite SDR interne/externe.  

 Comme jeà l͛aiàdéjà évoqué au début de ce chapitre, une zone transparente se localise à la 

liŵiteàdesà“D‘sà iŶteƌŶes/eǆteƌŶesàdaŶsà lesàplaŶsàd͛aŵplitude.àDaŶs la carte de cohérence à travers 

les SDRs internes et externes (Fig. 2.42), je retrouve cette zone transparente qui est relativement 

homogène. Elle correspond probablement au bloc de croûte continental supérieur isolé.  

 

Figure 2.45 : Plan de cohérence à la profondeur de 10259m. Le trait tireté correspond à la limite SDRs internes/externes. 
La localisation des données sismiques se trouve dans la figure 2.10. 
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2.2.3 Mécanisme possible et hypothèse sur le développement des SDRs 

externes et conséquences sur l’extension du domaine continental 
(Article 1) 

 GeoffƌoǇàetàal.à ;ϮϬϭϱͿàpƌoposeŶtàuŶàŵodğleàd͛isolement d͛uŶàďloĐàCàd͛oƌigiŶeàĐoŶtiŶeŶtaleà
pendant la formation des marges volcaniques conjuguées (cf. Fig. 1.38, Fig. 46A). Nous montrons 

Ƌu͛uŶà telà bloc C peut être identifié dans le bassin deà Laǆŵià Ƌuià seà situeà ăà l͛Ouestà deà l͛IŶde, 

correspondant à la ride de Pannikar (Figs. 2. 46 et 2.47). IlàestàiŶtĠƌessaŶtàd͛ĠtudieƌàlaàƌelatioŶàeŶtƌeà
ce bloc C et les SDRs externes décrits dans le chapitre précédant. 

Le bassin de Laxmi correspond un rift avorté, avec des marges passives volcaniques 

conjuguées avortées d͛ągeàtrès probablement Crétacé supérieur. J͛aiàĠtudiĠàĐeàďassiŶàeŶàdĠtailàcar il 

montre des marges passives volcaniques conjuguées avec SDRs internes, SDRs externes et bloc C (Fig. 

2.46) 

La présentation géodynamique de ce bassin dans le contexte géodynamique de la rupture 

ĐoŶtiŶeŶtaleàeŶtƌeà l͛IŶdeàetà lesà“eǇĐhelles, aiŶsiàƋu͛eŶàƌelatioŶàaǀeĐà laàŵiseàeŶàplaĐeàdesàtƌappsàduà
Deccan (limite K-T) est intégrée dans trois articles insérés dans cette thèse et ne sera pas développé 

extensivement ici. Pouƌà sǇŶthĠtiseƌ,à Đeà ƌiftà s͛estàdĠǀeloppĠàĐlaiƌeŵeŶtàaǀaŶtà l͛ouǀeƌtuƌeàde la Mer 

d͛áƌaďieàeŶtƌeàl͛IŶdeàetàlesà“eǇĐhelles. Le début deàl͛oĐĠaŶisatioŶàdaŶsàlaàMeƌàd͛áƌaďie est daté à C28 

(Collier et al., 2008 ; Fig.àϮaàdaŶsàl͛aƌtiĐleàϭͿ. Les marges conjuguées du bassin arabe sont des marges 

passives volcaniques au niveau desquelles les SDRs internes se développent en bordure de 2 « rides » 

continentales préexistantes, la ƌideàdesà“eǇĐhellesàăàl͛Ouest et la ride de Laxmi à l͛Està;Fig. 2a dans 

l͛aƌtiĐleàϭ). Localement, en fonction de l͛oƌieŶtatioŶàdeà laàƌideàdeàLaǆŵiàƌelatiǀeŵeŶtàăà laàdiƌeĐtioŶà
d͛ouǀeƌtuƌe,àlaàŵaƌgeàestàdeàtǇpeàtƌaŶsfoƌŵaŶte (Fig. 2.46). áàl͛Estàdeàlaàƌideàde Laxmi, et en position 

relativement distale par rapport au littoral indien est développé antérieurement le système de SDRs 

internes et externes du bassin de Laxmi (Fig. 2.46). La relation du bassin de Laxmi avec les trapps du 

Deccan ne sont pas claires car les trapps du Deccan se sont mis en place essentiellement lors du 

magnétochrone 29r. Les marges W-Laxmi-Seychelles du Bassin Arabe se sont donc développées juste 

apƌğsàl͛ĠŵissioŶàdesàtrapps si on s͛eŶàtieŶtàăàĐesàąges,àĐeàƋuiàŶeàlaisseàpasà« de place » à la formation 

des magmas syn-tectoniques du bassin de Laxmi, qui semblent, pourtant, être extrudés sur une 

période associée à plusieurs inversions de polarités magnétiques, cf. Fig. 2. 46B). Donc soit le 

magmatisme de type Deccan s͛ĠteŶdàsuƌàuŶeàpĠƌiodeàďeauĐoupàplusàloŶgue,àsoitàuŶàs͛agitàd͛uŶeàLIPà
distincte.   

L͛eǆteŶsioŶàetàlaàƌuptuƌeàĐoŶtiŶeŶtaleàdaŶsàleàbassin de Laxmi se propage du Nord vers le Sud 

au sein d͛uŶeàĐƌoûteàĐoŶtiŶeŶtaleàdĠjăàattĠŶuĠeàpaƌàuŶeàeǆteŶsioŶàd͛ągeà JuƌassiƋueà ;Đf.àáƌtiĐleà2). 

Cette rupture semble se localiser au sein du Bloc C lui-même (Fig. 2.46B et 2.47b). 
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Figure 2.46 : I) Modèle du développement du Bloc-C au milieu des marges passives volcaniques. (Geoffroy et al., 2015). a) Développement des SDRs internes. b) Développement des SDRs 
externes ; II) Interprétation de deux profils sismiques (INW-5000 et INW-4000) de la marge ouest Indienne. La localisation des deux profils est indiquée dans la figure en haut. Un début de 
l’oĐĠaŶisatioŶ ait pƌoďaďleŵeŶt ĐoŵŵeŶĐĠ daŶs la paƌtie sud de la ƌide de PaŶikkaƌ. 

II 
I 
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 Profil INW1-5000 

 

 

  Profil INW1-4000          
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Figure 2.47 : a) Interprétation du profil INW-5000 au niveau de la ride de Panikkar. b) Interprétation du profil INW-4000 
au Ŷiǀeau de la ƌide de PaŶikkaƌ. Les ǀaleuƌs ďlaŶĐhes ĐoƌƌespoŶdeŶt auǆ ǀitesses de l’oŶde P d’apƌğs NaiŶi & TalǁaŶi 
(1988).  

 DaŶsàl͛aƌtiĐle suivant en review nous montrons, à partir du bassin de Laxmi, que : 

1) La base sub-horizontale des SDRs externes dans le bassin de Laxmi semble reliée à des 

failles à pendage vers le continent bordant le bloc C ; 

2) Le découplage apparent à la base des SDRs externes est probablement une faille en 

détachement qui est reliée aux failles externes bordant le bloc C ; 

3)  Dans ce contexte, le Bloc C peut être interprété comme un bloc crustal détaché de la 

marge, exhumant passivement une croûte continentale inférieure très injectée de 

magma située sous les SDRs externes ; 

4) Dans ce contexte encore les SDRs sont des laves qui se forment en remplissage syn-

tectonique du détachement du bloc C de la marge interne suivant un processus continu 

(« steady-state ») qui permet une accrétion de type océanique (mais en réalité en 

contexte continental) ; 

5) Par conséquent, les domaines océaniques recouverts de SDRs externes peuvent être 

iŶteƌpƌĠtĠsàĐoŵŵeàuŶeàĐƌoûteàŵagŵatiƋueàdĠƌiǀĠeàd͛uŶeàĐƌoûteàĐoŶtiŶeŶtale ; 

6) En appliquaŶtàĐeàŵodğleàăàl͛átlaŶtiƋueàNE,àon change radicalement l͛iŶteƌpƌĠtatioŶàdeàĐeà
domaine océanique :à l͛IslaŶdeà deǀieŶtà uŶà BloĐà Cà età laà ƌideàGƌoeŶlaŶd-Islande–Faeroes, 

dont la croûte supérieure est couverte de SDRs externes, est possiblement également 

d͛oƌigiŶe continentale. Alors que la rupture continentale etàleàdĠďutàdeàl͛oĐĠaŶisatioŶàestà
datée à C24 daŶsà l͛átlaŶtiƋueàNE, nous ramenons l͛oĐĠaŶisatioŶ à C22 ou C21, et nous 

proposons que possiblement, aucune océanisation vraie n͛eǆisteà le long de la ride 

Groenland-Islande-Faeroes. 

Volcanic passive margins and the extent of continental-derived material in 

oceanic domains 
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Geoffroy, L., Guan, H., Gernigon, L., Foulger, G.R. and Werner, Ph.  

Abstract 

We propose a new tectonic interpretation for outer-SDRs observed in the Laxmi Basin volcanic 

passive margins, west of India. Outer-SDRs are best explained by syn-tectonic extrusives emplaced 

above passively exhumed middle-to-lower mafic crust of continental origin. This follows a major 

and sudden lithosphere weakening associated with individualization of a progressively isolated 

central continental block (C-Block). Combined magma-assisted ductile strain and horizontal and 

vertical magma dilatation allows stretching of the lower crust at constant or even increasing 

thickness. A similar process occurs at both conjugate margins allowing bulk, pure-shear plate 

separation to occur at a constant rate and formation of linear magnetic anomalies. This concept, if 

applied to the NE-Atlantic, would fundamentally change our interpretation of Iceland and the 

Greenland-Faroe Ridge, bringing into question the true extent of purely oceanic lithosphere in the 

NE Atlantic. This model has major global implications for the nature and composition of oceanic 

lithosphere. 

1. Volcanic Passive Margins 

Volcanic passive margins (VPMs) form when continental extension is coeval with major mantle 

melting. Lithosphere thinning, stretching and magma accumulation occur across and along VPMs. 

Onshore surveys and analysis of deep-penetration seismic reflection profiles show clearly that upper-

crustal extension at VPMs is accommodated by both dyking and slip on major continent-ward-

dipping detachment faults1,2. Those faults bound thick wedges of the syn-tectonic seaward-dipping 

volcanics that constitute the inner-SDRs (seaward-dipping reflectors; Fig. 1). At VPMs, the successive 

SDR-wedges grow from the continent toward the ocean (Fig. 1). It is important to distinguish 

between inner- and outer-SDRs3. Inner-SDRs develop during extensional necking of the continental 

crust2,4 (Fig. 1). Their bounding faults appear to die out along the top of a thick lower crust that is 

characterized by high seismic velocities5 (HVLC) and strong seismic reflections2,6. This lower crust is 

best interpreted as heavily sill-injected continental crust7. Its upper part appears to contain large-

scale solid-state-flow structures associated with continental extension2,6 (LC1 in Fig. 1).  
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Figure 1. Conjugate VPMs at the initial necking stage. There is no oceanic lithosphere at this stage. The inner-SDRs 
develop sequentially (1 to 3, right side). LC1 is highly mobilized middle-lower magma-injected continental crust and LC2 
supra-Moho mafic lower crust acting as a rigid lid over the convecting mantle below

2
.   

Seaward, ongoing, excessive magmatism and extension builds outer-SDRs whose geometry is 

distinct3,8,9. The outer-SDRs overlie thicker-than-normal, high-velocity magmatic crust generally 

associated with a low- to sub-horizontally dipping Moho, in strong contrast to the necked domain (i.e. 

the inner-SDR region see Fig. 1). As illustrated for the South-Atlantic8, outer-SDRs are generally bent 

over a flat-lying horizontal layer which divides the crust into two parts.  The crust beneath outer-

SDRs has a similar velocity structure to the ductile middle crust LC1 observed beneath the necked 

part of VPMs2. This is seen clearly in the NE Atlantic where both seismic reflection and refraction data 

are available5,10. The high-velocity lower crust beneath outer-SDRs is dominantly mafic but its origin, 

continental or oceanic, remains enigmatic. High-velocity lower crust exists beneath many continental 

areas, whether in extension or not11.  

As a result of their extrusive nature and seaward-development with time (Fig. 1), SDRs are associated 

with linear but segmented magnetic anomalies1,12,13. Outer-SDRs are currently considered to be 

associated with oceanic-crust accretion8,9 in the same way that inner-SDRs were earlier though to 

be14. However, nowhere except in areas adjacent to volcanic passive margins, are SDRs found to 

overlie oceanic lithosphere, regardless of oceanic accretion rate. Globally, ocean widening is 

associated with accretion of oceanic crust, sub-horizontal lava flows (layer 2A) and/or exhumation of 

serpentinized mantle, depending on the spreading rate.  

Magma-rich continental breakup thus raises the question of the true extent of purely igneous 

oceanic lithosphere, not only beneath the margins but also in the ocean basins. Syn-magmatic 

detachment faults bounding inner-SDRs dip continent-ward at conjugate VPMs (Fig. 1). From the 

onset of continental extension such geometry is expected to partition off a central continental block 

(defined as C-Block) corresponding to the common footwall of those continent-ward-dipping 

detachment faults beneath each margin (Fig. 1). Recent modeling suggests that both the existence 
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and stability of this C-Block depends on the existence of an initial high-viscosity layer in the 

lowermost pre-extension continental crust2 (Fig. 1). The C-Block is expected to evolve with time as a 

highly-dissected, magma-intruded micro-continent during ongoing continuous development of the 

outer-SDRs2.  

The tectonic relationships between the outer-SDRs and C-Blocks are unknown. This has implications 

for the structure of shallow oceanic plateaus. Many such plateaus worldwide15 are spatially related to 

nearby VPMs some of which are continental16. However, until now little seismic evidence was 

available to correlate them with the VPMs.  

We present herein the case-example of aborted conjugate VPMs in the Laxmi basin, west of India, 

between which lies an intra-oceanic C-Block. The relationships between this C-Block and nearby 

outer-SDRs bring into question the nature of the outer-SDR lower crust and, by extension, the 

definition of the continent-ocean transition across VPMs. By showing that the Greenland-Iceland-

Faeroe ridge (GIFR) in the NE Atlantic has a similar structure to the Laxmi Basin, we propose a radical 

new geodynamic model for Iceland.  

2. The Laxmi rift system 

The Gop and Laxmi basins lie between the Arabian Sea and the Indian craton (Fig. 2a). In the Arabian 

Sea, syn-magmatic break-up occurred between the Seychelles and a basement high, the Laxmi 

Ridge17. The earliest oceanic accretion in the Arabian Sea occurred at C28n (Paleocene) time18 (Fig. 

2a), immediately after extrusion of the Deccan Traps at C29r19. Both the Gop and Laxmi basins 

formed before the Arabian Sea20. North of 18°N, the Gop basin trends approximately EW. It is 

bounded to the south by a c.a. 17-km-thick ridge of probable continental nature, the N-Laxmi Ridge20 

(Fig. 2a). The central part of the Gop basin is thought to be oceanic20. Both the Gop Basin and N-

Laxmi Ridge parallel the earliest Arabian Sea magneto-anomaly A28 (Fig. 2a). This led Collier et al. 

(2008)18 to propose a sequential magmatic break-up history from the Gop Basin in the north to the 

Arabian Sea in the south.  

 

Figure 2 a: Free Air gravity of the Gop and Laxmi Basin (WGM 2012 database). b and c: INW-5000 and INW-4000 ION 
geophysical lines. The Pannikar Ridge is interpreted as a C-Block which is cut from north to south by southeastward-
propagating breakup. 
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To the south, the NNW-trending Laxmi Basin and S-Laxmi Ridge are oblique to Arabian Sea magnetic 

anomalies and transforms21 (Fig. 2a). A transtensional transform-like fault system separates the S-

Laxmi Ridge to the west from Arabian Sea oceanic crust17 (Figs. 2b and 2c). The Laxmi Basin has been 

proposed to be underlain by either oceanic crust17,22 or continental crust23. We reevaluated the 

crustal structure of this basin using the ION Geophysical IndiaSPAN™ long-offset seismic reflection 

database24. Our interpretation was constrained by available seismic refraction data25. Confirming the 

views of Krishna et al.26 (2006) we concluded that the Laxmi Basin and bordering areas comprise a 

typical system of conjugate volcanic passive margins, possibly developed from pre-extended 

continental crust (Figs 2b and 2c).  

Both inner- and outer-SDRs are recognized along the edges of the basin (Figs. 2b and 2c). The SDRs 

face a central buoyant ridge, the Pannikar Ridge, which is characterized by a positive free-air gravity 

anomaly in the north that reduces and becomes negative to the south26 (Fig. 2a). We interpret the 

Pannikar Ridge in line INW- as a VPM-related C-Block. To the north (Fig. 2c), this C-Block is cut by a 

large fault, probably associated with the southward propagation of the Laxmi oceanic axis23,24. This 

break-up fault may have functioned as a large-scale conduit that fed the 4-km-thick magma extrusion 

complex beneath which the basaltic upper crust flexes down (Fig. 2c).  

We interpret the reflective sub-Moho mantle beneath the break-up area as magma-impregnated 

mantle feeding the extrusive pile (Fig. 2c). The SDRs are generally well-developed across the INW-

4000 and INW-5000 lines, in particular in the shallower parts. Above the Moho, the lower crust is 

locally highly reflective with subparallel layers2 (LC2). The overlying lower crust LC1 shows seismic 

velocities from 7.2 to 7.4 km.s-1 and exhibits disrupted reflections. These are clearly distinct from 

reflective horizons in the upper-crustal SDRs, although some of them unusually lie parallel to the 

inner SDRs along profile INW-500017.  

Most noteworthy is the pattern of outer SDRs and their structural relationships with the C-Block (Figs. 

2b and 2c). The outer-SDRs are especially well developed SW of the profiles. They display a typical 

regular arcuate shape with a small radius of curvature8. They overlie a 7±1-km-thick lower crust with 

a gently dipping Moho. As observed elsewhere27, they overlie a flat-lying surface that corresponds to 

the top of a highly reflective lower crust. In both seismic profiles INW-4000 and INW-5000 (Figs. 2b 

and 2c) a fault is visible in the W of the C-Block24, apparently dying out along the flat-lying surface. In 

profile INW-5000, a symmetrical fault to the east of the Pannikar Ridge is defined by data of 

somewhat lower quality. 

Altogether, the aborted Laxmi Basin illustrates well the detailed geometry and processes 

characteristic of syn-magmatic lithosphere rupturing and is an excellent example of a conjugate VPM 

with a C-Block. 

3. A new model for outer SDRs and C-Blocks 

The Laxmi Basin illustrates (1) the structure of conjugate VPMs with a central C-Block, (2) the 

relationship between SDRs and the C-Block, and (3) the location of the earliest break-up in this 

system. In the light of these findings, we propose a new tectonic model for outer-SDRs and C-Blocks 

as follows (Fig. 3). The sub-horizontal planar surface beneath the outer-SDRs corresponds to a zone 
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of mechanical decoupling between the extrusives (i.e. outer-SDRs) and underlying mafic lower crust. 

This zone is connected to the continent-ward-dipping normal fault system bounding the C-Block (Figs. 

2b and 2c) that facilitates the break-away (Fig. 3). In this model, the upper crust outboard of the C-

Block is strictly reduced to the outer-SDRs. In the active volcano-tectonic area, new SDRs are fed by 

dykes but also, possibly, by magma transiting through the major faults27 (Supplementary data 1).  

 

Figure 3. The inner VPM upper-crust (left of A) is detached from the C-BloĐk ;A’Ϳ aloŶg a suď-horizontal plane. This is 
responsible for the passive exhumation of LC1 which is syn-tectonically covered by outer-SDRs over the melting zone. 
Extension beneath the detachment surface is achieved via a combination of ductile strain and massive magma dilatation. 
Divergence between the inner margin and the C-Block is driven by both gravity and magma dilatation in the central 
active melting zone. Vertical white arrows indicate possible locations of final oceanic break-up (see also Fig. 2c). 

Extension in the lower crust is facilitated by both ductile strain, possibly magma-assisted, and 

horizontal magma dilatation through dyking. Extrusion of outer-SDRs over such a ductile lower crust 

has already been suggested from another large offset seismic data set27. Coeval intensive sill 

emplacement maintains, or even increases, crustal thickness with time. Lower crustal exhumation is 

associated with a drop in lithosphere strength when the C-Block becomes isolated (Fig. 1). As soon as 

the C-Block is detached from the inner-margin, there is no more continuity of the rigid upper-crust2. 

Because no more strength is expected in the mantle lithosphere at this stage2,4, this defines the 

mechanical break-up of the continental lithosphere in a new way that does not involve the onset of 

pure oceanic crustal formation. This mechanical break-up and associated processes are driven by 

plate-tectonic extensional forces along with gravity-driven collapse2,28 (Fig. 1). 

In our model, lower crustal stretching and continuous dilatation by mafic magma is sufficient to 

account for steady-state pure-shear extension. So far we have no evidence during late-stage VPM 

evolution for significant pressure-driven active channel flow of the lower crust29. In the distal parts of 
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VPMs, lower crustal exhumation would mainly be a passive mechanism that follows the detachment 

of the C-Block from the inner-paƌtàofàtheàŵaƌgiŶà;áá͛àiŶàFig.àϯͿ. 

3. Application to Iceland and the GIF Ridge 

The onset of oceanic accretion in the NE-Atlantic followed syn-magmatic stretching and thinning of 

the continental lithosphere during the Palaeogene. Conspicuous VPMs developed along E Greenland, 

including E of the Jan Mayen microcontinent, and along the edges of the pre-extended W-Europe 

continent30 (Fig; 4a). The age of continental break-up is commonly considered to correspond to the 

earliest linear magnetic anomaly, i.e. C24 (Eocene). 

 

Figure 4. a: Extent of inner- and outer-SDRs in the NE-Atlantic superimposed on a map of the magnetic field. Full 
references for this figure are given in Supplementary Data 2 (magnetic data, ODP reports and seismic profiles). A part of 
those data is extrapolated from observations along profiles or scientific reports. Where no other data are available, 
inner-SDRs at VPMs are assumed to overlie the necked area as is usually observed worldwide. b: Simplified tectonic map 
of Iceland. Major normal faults are suggested to be located at the edge of the main flexures, covered with more recent 
lavas (see Supplementary Data 1 and related references).  c: basement elevation evolution with time of conjugate VPM 
with central C-Block  (modified from Geoffroy et al.

2
 and applied to the NE-Atlantic VPMs and Iceland). Note the 

widening of the C-Block with time due to its tectonic dislocation, and compare with the wideness of the Iceland plateau.  

The mid-Atlantic ridge at the latitude of Iceland (Fig. 4a) is magmatically over-productive. This has 

commonly been attributed to the presence of a ridge-centered hot spot. The E-Greenland coastal 

flexure is the eroded, dyke-intruded Precambrian continental basement of the earliest inner-SDR of 

the E-Greenland VPM31,32 (Fig. 4a). Away from the E-Greenland inner margin, along the SIGMA1 

seismic refraction profile33, outer-SDRs extend from Greenland to Iceland10 (Fig. 4a). To the south, 

the outer-SDR domain extends along offshore E-Greenland and is associated with magnetic 
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anomalies C24 to C2234 (Fig. 4a). Offshore SE-Greenland an enigmatic linear basement ridge buried 

beneath post-rift sediments forms the eastern boundary of the outer SDRs34 (Fig. 4a).  

East of Iceland, the Iceland-Faroe Ridge is the NE prolongation of the N-Hatton VPM7. It has similar 

seismic velocities and crustal thickness as the Greenland-Iceland Ridge5. Its magmatic upper crust is 

poorly explored, but outer SDRs are recognized locally (Fig. 4a), possibly associated with rift jumps35. 

Whether its deep structure is oceanic or continental from interpretation of seismic velocities in the 

lower crust and sub-Moho mantle, is a matter of debate36,37.   

Iceland, the sub-aerial part of this trans-Atlantic ridge, has a thick seismic lower crust with a 

gradational Moho38,39. The composition of the lower crust is unknown because its relatively high 

density and low seismic velocity does not match any known petrology. Seismic observations also 

require subsolidus temperatures and a low percentage of pervasive melt40, 41. The maximum crustal 

thickness and topography lies in its central part and results from an over-thickened lower crust 

whose absolute P-velocities (around 7 km.s-1) and low P-velocity gradients with depth, are similar to 

those of the Greenland-Iceland and Iceland-Feroe Ridges5,39.  

The Mio-Pliocene upper crust exposed in W and E Iceland is characterized by basaltic flows that dip 

towards the axial active rift zone (Fig. 4b; Suppl. Data 2). Complications in the general dips of lavas 

exist because of rift migrations and jumps in Iceland42,43, but the dominant dip is eastward in the 

western part of the island, and westward in the eastern part (Fig. 4b). In contrast with purely 

isostatic theoretical models44,45, syn-ĐoŶstƌuĐtioŶalà ͞ĐoŶtiŶeŶt-ward-dippiŶg͟à Ŷoƌŵal faults, with 

downward throw exceeding 2 km, control SDR geometry in the eroded parts of Iceland46 

(Supplementary Data 1). Icelandic flexures appear to be controlled by fault-controlled sub-wedges 

which explains the large small-scale variations, both laterally and vertically, in the dips of the lavas. W 

and E of Iceland, the exposed SDRs are the continuation of outer SDRs located offshore along the 

Greenland-Iceland-Faroe Ridge (GIFR; Fig. 4a).  

No simple seafloor-spreading-type accretion model can explain Icelandic upper-crustal structure, the 

width of the island given the spreading rate47, crustal thickness43 or magma chemical composition43,48. 

A number of distinct interpretations have thus been proposed to account for these characteristics 

including re-melting of the ancient mantle-embedded Iapetus slab43,49 and contamination by a 

fragment of continental crust47,48.  

In light of these observations, we propose that the conceptual model presented in Figure 3 

represents the most likely model for the NE Atlantic from Greenland to the Faroe Islands passing 

through Iceland (Fig. 4c). We propose that (1) the GIFR high-velocity lower crust is exhumed 

continental-derived mafic lower crust, and (2) Iceland is the remnant of a magma-intruded, 

dislocated C-Block (Figs. 1 and 4c), distinct in origin from the Jan Mayen microplate30,49 to the north.  

The amount and distribution of residual continental fragments beneath Iceland cannot currently be 

mapped. Major mafic magma injections have resulted in anatexis and assimilation in the deepest 

crust48. Evidence from geochemistry, gravity and receiver functions suggests that the most likely area 

is central and east-central Iceland39,48.  
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A buried ridge has been detected by the SIGMA seismic surveys34. The remnant of a C-Block 

analogous to the Pannikar Ridge could also be located along offshore E-Greenland, at the 

approximate location of magnetic anomaly A21 (Fig. 4a). This ridge is located all-along to the East of 

eastward-dipping outer-SDRs (Fig. 4a). This possible C-Block may have been sliced off during the 

northeastward-propagating Atlantic break-up.  

True oceanic break-up may never have occurred at the latitude of Iceland.  

4. Concluding remarks 

1. At non-volcanic or magma-poor margins, extension of cold continental lithosphere is frequently 

associated with an early necking stage followed by later exhumation of serpentinized continental 

mantle. Break-up of the crust predates that of the rigid mantle29. At VPMs, the hot mantle 

lithosphere has little or no strength. High thermal gradients result from small-scale convection, 

voluminous magma input and rapid extension 4,31,50. The time and space transition from inner- to 

outer-SDR formation is diagnostic of the mechanical break-up of the whole continental lithosphere 

;͞ǁholeàlithospheƌeàfailuƌe͟ͿàasàaàĐoŶseƋueŶĐeàofàsplittiŶgàofàtheàC-Block from the inner-margin (Figs. 

1 and 3); 

Ϯ.à IŶà oĐeaŶs,à ità isà Ŷotà possiďleà toà distiŶguishà ďetǁeeŶà ͞tƌue͟à oĐeaŶiĐà Đƌustà aŶdà ĐoŶtiŶeŶt-derived 

mafic crust using geophysics only. Both types of crust have high densities, similar Vp structure and 

they host linear magnetic anomalies. In the NE-Atlantic, magnetic anomalies are much less clearly 

defined along the GIFR itself (Fig. 4a), a probable consequence of subaerial magma extrusion of low-

viscosity magma. Some continent-derived mafic crust may be thick (e.g. GIFR) and some may have a 

thickness close to that of normal oceanic crust (e.g. Laxmi Basin) a possible consequence of pre-

magmatic extensional thinning and/or lower magma budget. The absence of outer-SDRs and 

chemical contamination of lavas by continental crust are pre-ƌeƋuisitesàofà͞tƌue͟àoĐeaŶiĐàŵafiĐàĐƌust; 

3. This model suggests a radically different view of so-called oceanic domains. They may contain far 

more distributed continental fragments (C-Blocks) than hitherto assumed. Targeted oceanic drilling 

programs and strategic dredging could test these ideas at specific locations. 
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a: Interpretative sketch of the fault system in the erosional window of Miðsandur, Hvalfjordur Fjord, 

SW Iceland; b, c: interpreted pictures of the area (b and c). Arrows indicate dip-slip displacement 

along faults. V0 are South-Eastward strongly tilted lava beds locally highly intruded by acid magma 

and high-pressure pneumatolytic fluids; V1 are mainly acid extrusives and intrusives (Ac) forming a 

syn-tectonic wedge thickening to the East; V2 are basalts unconformably overlying V1, gently dipping 

to the East. Faults are everywhere seen to be intruded by V1-related acid magma. See also Google 

EarthTM view in 3DàĐeŶteƌedàatàNϲϰ°Ϯϯ͛ϰϯ͟,àWϮϭ°Ϯϲ͛ϮϮ͟àlookiŶgàtoàtheàNE,ài.e.àpaƌallelàtoàtheàŶoƌŵalà
faults and tilted lava trends. 
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 “iàlaàgĠoŵĠtƌieàdesà“D‘sàdeǀieŶtàŵieuǆàĐoŶŶue,àtelàŶ͛estàpasàleàĐasàdeàlaàĐƌoûteàĐoŶtiŶeŶtaleà
qui se situe sous les SDRs et qui accommode avec la croûte supérieure le necking de la marge. La 

connaissance de cette croûte est fondamentale pour contraindre la géométrie et le fonctionnement 

du système magmatique qui alimente les différents prismes de SDRs au cours de leur développement 

daŶsàleàteŵpsà;dĠǀeloppeŵeŶtàǀeƌtiĐalàduàpƌisŵeͿàetàdaŶsàl͛espaĐeà;dĠǀeloppeŵeŶtàǀeƌsàl͛oĐĠaŶàdesà
SDRs).  

 Dans ce chapitre, je ǀaisàdĠĐƌiƌeàlesàstƌuĐtuƌesàoďseƌǀĠesà;ăàl͛EstàduàGƌoeŶlaŶdͿàdaŶsàlaàĐƌoûteà
supérieure, qui est a priori rigide et élastique, croûte située immédiatement sous les SDRs internes 

pour déchiffrer les processus tectoniques ou magmatiques des flexures crustales infra-“D‘s.àIlàs͛agit,à
au premier ordre, de comprendre comment cette flexuration « anticlinale » de la croûte supérieure 

(cf. §1.3.2) est accommodée de manière permanente, lors du développement des SDRs internes. En 

paƌtiĐulieƌ,àilàs͛agitàd͛eǆploƌeƌàleàŵĠĐaŶisŵeàdeàl͛aĐĐoŵŵodatioŶàdeàĐetteàfleǆuƌatioŶàĐƌustaleàpaƌàduà
magmatisme au cours du développement des SDRs internes.  

 Je commence ce chapitre par un rappel bibliographique sur la géométrie des intrusions 

magmatiques dans la croûte supérieure, car la croûte située sous les SDRs est intensément intrudée 

par des corps magmatiques, mafiques et acides, de toute dimension et géométrie. Je fais également 

uŶeàsǇŶthğseàdesàdoŶŶĠesàdispoŶiďlesàsuƌàlesàfleǆuƌesàĐƌustalesàeǆposĠesàailleuƌsàƋu͛auàGƌoeŶlaŶd.à 

3.1 Rappel des différents types d’intrusions 
(intrusions planaires et non-planaires) 

 LesàĐaƌaĐtĠƌistiƋuesàstƌuĐtuƌalesàd͛uŶeà iŶtƌusioŶàŵagŵatiƋueàsoŶtàdesàĠlĠŵeŶtsàdeàpƌeŵieƌà
ordre pour déduire les conditions tectoniques de leur mise en place. Selon leurs géométries, elles 

peuvent être classifiées en deux types : des intrusions planaires (dykes, sills, cone-sheets et ring 

dykes) et des intrusions non-planaires (chambres magmatiques, laccolites). 

3.1.1 Les intrusions planaires 

a. Sills et dykes 

 Les dykes et les sills sont des intrusions planaires typiques considérés comme des cracks de 

mode I contenant un magma en surpression. Les sills sont généralement parallèles à la stratification 

deà l͛eŶĐaissaŶtà età soŶtà gĠŶĠƌaleŵeŶtà hoƌizoŶtauǆà loƌsà deà leuƌà ŵiseà en place, et les dykes sont 

généralement verticaux ou sub-verticaux lors de leur mise en place.  
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 LoƌsƋueàleàŵagŵaàŶ͛eŵpƌuŶteàpasàuŶeàfƌaĐtuƌeàhĠƌitĠe,àlesàiŶtƌusioŶsàplaŶaiƌesàseàpƌopageŶtà
orthogonalement à la contrainte principale minimale du milieu ( 3), grâce aux concentrations de 

ĐoŶtƌaiŶtesà eŶà teŶsioŶà ăà leuƌsà eǆtƌĠŵitĠsà ;Pollaƌdà età al.,à ϭϵϴϮͿ.à L͛iŶjeĐtioŶà d͛uŶeà iŶtƌusioŶà
magmatique est contrôlée par la viscosité du magma, la résistance à la fƌaĐtuƌatioŶàdeàl͛eŶĐaissaŶtàetà
la densité du magma (Lister & Kerr, 1991). Globalement un magma se propagera toujours vers ou 

suiǀaŶtàleàŶiǀeauàd͛ĠƋuiliďƌeàdesàpƌessioŶs,àeŶtƌeàlaàpƌessioŶàlithostatiƋueàetàlaàpƌessioŶàduàŵagŵa,àlaà
distance de propagation étant fonction de la dissipation 

des forces visqueuses (Lister & Kerr, 1991).  

 

 Les dykes soŶtà assoĐiĠs,à loƌsƋu͛ilsà ƌeĐoupeŶtà laà
surface topographique à des éruptions fissurales (avec 

formation de cônes monogéniques) et sont en grande 

majorité verticaux à subverticaux quoique certains 

puissent être localement inclinés lorsque le magma 

s͛iŶjeĐteà daŶsà lesà fƌaĐtuƌesà hĠƌitĠes.à Ilsà ĐoƌƌespoŶdeŶtà
en général à un seul événement magmatique, mais il est 

ĐouƌaŶtà Ƌu͛auà ŵġŵeà eŶdƌoit,à oŶà oďseƌǀeà plusieuƌsà
injections successives (dykes multiples) (Fig. 3.1). 

 Les dykes se trouvent aussi bien en contexte 

intraplaque (volcanisme intracontinental, point chauds) 

que dans les contextes tectoniques extensifs (dorsales 

et rifts) et compressifs (zones de subduction et de 

collision). La nature des magmas contenus dans les 

dykes peut être variée (basique ou acide) (Ernst et al., 

ϭϵϵϱͿ.à Leà ŵagŵaà daŶsà lesà dǇkesà aƌƌaĐheà paƌfoisà desà ŵoƌĐeauǆà d͛eŶĐaissaŶtà ;ǆĠŶolitesͿà Ƌu͛ilsà
transportent. Les xénolites peuvent fournir des 

informations importantes sur les parties profondes 

inaccessibles de la croûte. La dimension et la géométrie 

desàǆĠŶolitesàpeuǀeŶtàġtƌeàtƌğsàǀaƌiĠes,àĐeuǆàd͛oƌigiŶeàsupeƌfiĐielleàĠtaŶtàsouǀeŶtàanguleuse (Fig. 3.2) 

(Galland, 2004).  

Figure 3.1 : Dykes multiples. Les dykes 1 à 5 sont 
issus d’injections différentes au même endroit.  



Chapitre III. Croûte infra-SDRs 

131 

 

 

Figure 3.2 : Xénolites mafiques transportés par un magma acide (Est du Groenland) 

 LesàdǇkesàpeuǀeŶtàfoƌŵeƌàdesàessaiŵsàd͛iŶtƌusioŶsàpaƌallğlesàouàaǀoiƌàuŶeàdistƌiďutioŶàƌadialeà
(Nakamura, 1977 ; Muller & Pollard, 1977). DaŶsàlaàfiguƌeàϯ.ϯ,àl͛essaiŵàdeàdǇkeàdeàMaĐkenzie (Nord-

Est du Canada) présente une disposition sub-ƌadialeà autouƌà d͛uŶà ĐeŶtƌeà ŵagŵatiƋueà deà gƌaŶdeà
dimension mais sont subparallèles à distance car soumis à un champ de contrainte régional non 

perturbé. 

 

Figure 3.3 : Essaim de dykes de Mackenzie au Nord-Est du Canada daté de 1270 Ma (Bunger et al., 2013). 

 Les sills sont des intrusions planaires sub-horizontales. Leur épaisseur peut varier de 

ƋuelƋuesà ŵğtƌesà ăà ƋuelƋuesà dizaiŶesà d͛heĐtoŵğtƌes.à Cesà iŶtƌusioŶsà peuǀeŶtà ġtƌeà iƌƌĠguliğƌesà età
ƌeĐoupeŶtà loĐaleŵeŶtà lesà stƌuĐtuƌesà deà l͛eŶĐaissaŶtà ;dispositioŶà eŶà "saucer-shape", Polteau et al., 

2008).à L͛ĠǀolutioŶà d͛uŶà sillà peutà ġtƌeà dĠĐƌiteà eŶà deuǆà Ġtapesà :ϭͿà pƌopagatioŶà latĠƌaleà d͛uŶà sillà fiŶà
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taďulaiƌeà ;Fig.àϯ.ϰaͿ,àϮͿà iŶflatioŶàǀeƌtiĐaleàduàsillà ;Fig.à ϯ.ϰďͿ.à LeàŵagŵaàpeutàăàĐeà stadeàs͛iŶjeĐteƌà leà
loŶgàd͛uŶàplaŶàdeà faille normale ou inverse si cette faille est développée au bord du sill (Fig. 3.4c) 

(Wilson et al., 2016). 

 

Figure 3.4 : Passage d’uŶ sill d’uŶe pƌopagatioŶ hoƌizoŶtale à uŶe ĐƌoissaŶĐe ǀeƌtiĐale ;WilsoŶ et al., ϮϬϭϲͿ. 

 Les sills peuvent se présenter aussi bien en contexte de collision (Himalaya) (Searle, 1999), ou 

dans des environnements géologiques intra-plaques en contexte extensif (Norvège et Groenland) 

(Saunders et al., 1997 ; Tegner et al., 1998). De nombreux complexes magmatiques filoniens sont 

constitués à la fois de dykes et de sills (Fig. 3.5) (Best, 2003).  

 

Figure 3.5 : Intrusions de sills et de dykes dans un gneiss protérozoïque (Est du Groenland). Le sill initial est recoupé par 
les dykes. La photo est prise dans la direction parallèle à la marge. 
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b. Cone-sheets & ring dykes 

 CeƌtaiŶesà iŶtƌusioŶsà plaŶaiƌesà s͛eǆpƌiŵeŶtà ĐaƌtogƌaphiƋueŵeŶtà paƌà desà aŶŶeauǆ.à CeƌtaiŶesà
ont des pendages convergents vers le bas (cone-sheets), d͛autres sont opposés (ring dykes) (Fig. 3.6).  

 

Figure 3.6 : a) cone-sheets (Moreau et al., 1995) ; b) ring dyke (Best, 2003). 

 La formation de cone-sheets ou de ring-dykes est associée aux variations de pression du 

magma dans un réservoir situé en dessous (Anderson et al., 1937).  

áuàdĠďutàdeà l͛iŶtƌusioŶ,àĐeàƌĠseƌǀoiƌàŵagŵatiƋueàestàŶouƌƌiàpaƌà leàŵaŶteauàeŶàdessousàƋuià
subit une fusion et remonte sous forme de diapir (Fig. 3.7a, Doubre & Geoffroy, 2003). La pression du 

ŵagŵaà daŶsà laà ĐhaŵďƌeàŵagŵatiƋueà està ĠleǀĠe,à l͛eŶĐaissaŶtà eŶtƌeà laà ĐhaŵďƌeàŵagŵatiƋueà età laà
suƌfaĐeàestàsousàteŶsioŶ.àL͛augŵeŶtatioŶàdeàlaàpƌessioŶàduàŵagŵaàdaŶsàuŶeàĐhaŵďƌeàsphĠƌiƋueàouà
ellipsoïdale conduit au développement des injections de magmas (cone-sheets, Fig. 3.6a). Les 

ŵagŵasà s͛iŶjeĐteŶtà latĠƌaleŵeŶtà daŶsà lesà dǇkesà suiǀaŶtà laà diƌeĐtioŶà deà laà ĐoŶtƌaiŶteà pƌiŶĐipaleà
horizontale (σHͿ.à Plusà taƌd,à l͛aliŵeŶtatioŶàduàŵagŵaàeŶtƌeà leà ƌĠseƌǀoiƌàetà leàŵaŶteauà s͛aƌƌġteà ;Fig.à
3.7b), la pression dans la chambre magmatique diminue. Les fractures se développent par collapse 

dans la chambre (ring dyke, Fig. 3.6b).  

 

Figure 3.7 : Modğle ĐoŶĐeptuel d’aliŵeŶtatioŶ d’uŶ segŵeŶt ǀolĐaŶo-tectonique (Doubre & Geoffroy, 2003). A) stade de 
pression magmatique moyenne élevée dans le réservoir magmatique. Des dykes sont injectés latéralement et des cone-
sheets peuvent se former (non représentés). B) Stade de faible pression magmatique lié à une déconnection du réservoir 
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crustal au diapir mantellique. La pression dans le réservoir diminue et des ring-dykes se forment Des failles normales se 
développent parallèlement à la direction de la contrainte horizontale maximale en relation avec une permutation des 
contraintes principales. 

c. Possibilité d’injection de magma dans une faille 

 Les intrusions magmatiques ont a priori deux possibilités pour se propager : soit créer leur 

propres fractures soit utiliser les niveaux de faiblesses de la roche, que ce soient des fractures 

préexistantes ou des niveaux stratigraphiques. Par exemple, Gudmundsson & Brenner (2004) ont 

ŵoŶtƌĠàpaƌàl͛Ġtudeàd͛uŶàƌĠseauàdeàdǇkesàeŶàIslaŶdeàƋueàĐeƌtaiŶsàdǇkesàsoŶtàiŶjeĐtĠsàdaŶsàdes failles 

normales qui peuǀeŶtàƌejoueƌàeŶàiŶǀeƌseàsousàl͛effetàdeàlaàpƌessioŶàdeàfluide. 

 Laà possiďilitĠà Ƌu͛uŶeà failleà Ŷoƌŵale,à daŶsà uŶà sǇstğŵeà eǆteŶsifà ŵagŵatiƋue,à puisseà ġtƌeà
pendant son fonctionnement un conduit de magma, pose un grand nombre de problèmes 

mécaniques (cisaillement visqueux et non plus frictionnel) et introduit un champ de recherche 

nouveau. Dans le cadre de cette thèse (cf. §3.3), je montre que ce type de failles syn-magmatiques 

est pƌoďaďle,à età Ƌu͛ellesà peuǀeŶtà ĐoŶtƌôleƌà leà dĠǀeloppeŵeŶtà aŶoƌŵaleŵeŶtà ƌapideà ;LeŶoiƌà età al.,à
2003) des SDRs internes. DaŶsàleàĐadƌeàduàpƌojetàG‘IàMaƌgesàVolĐaŶiƋues,àl͛iŶjeĐtioŶàdeàŵagŵaàdaŶsà
une faille a déjà été approchée par des observations de terrain et par des expériences analogiques 

(Collet, 2014).  

áuàŶiǀeauàdeàlaàpĠŶiŶsuleàNuussuaƋàăàl͛OuestàduàGƌoeŶlaŶd,àun système de sills affleure sur 

une ligne N-S d͛uŶeàĐiŶƋuaŶtaiŶeàdeàkiloŵğtƌes (Fig. 3.8 et 3.9, localisation du sill est indiquée dans la 

figure 2.20).  

 

Figure 3.8 : AͿ Vue ϯD de l’iŶtƌusioŶ ŵoŶtƌaŶt uŶe foƌŵe eŶ "saucer shape". B) Photo au même endroit (Collet, 2014). La 
localisation de la photo est indiquée dans la figure 2.20. 

 Ces sills recoupent les formations sédimentaires crétacé-paléocène dans la partie sud de la 

péninsule. Localement ces sills ont une géométrie en "saucer-shape" (Polteau et al., 2008) (Fig. 3.8). 

Tous ces sills, qui pourraient former une seule grande intrusion, sont géographiquement localisés le 
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long de la faille normale bordière majeure (faille de Saqqaqdalen) qui limite le socle précambrien du 

bassin mesozoïque W-Groenland, faille réactivée lors de la formation de la marge volcanique (cf. 

Article 2). La direction moyenne des sills est N152E avec un pendage moyen de 17°. Proche de la 

faille le pendage des intrusions est plusàiŵpoƌtaŶtàjusƋu͛ăàϯϬ°. 

 Quand les intrusions longent la faille bordière, elles sont inclinées dans la même direction 

que la vergence de la faille (Fig. 3.9). Ces observations suggèrent que cette faille, érodée, est le 

conduit du magma qui a alimenté les sills (Collet, 2014).  

 

Figure 3.9 : Caƌte gĠologiƋue siŵplifiĠ de la pĠŶiŶsule de NuussuaƋ au Ŷiǀeau de l’iŶtƌusioŶ ;Collet, ϮϬϭϰͿ.  

 UŶeà ŵodĠlisatioŶà aŶalogiƋueà pƌĠliŵiŶaiƌeà d͛iŶjeĐtioŶà deà fluideà daŶsà uŶeà failleà aà ĠtĠà
également réalisée par Julien Collet (2014) à Rennes pour reproduire des injections de magma dans 

une faille active, afin de mieux comprendre les mécanismes qui favorisent cette mise en place. 

 Les expérimentations sont menées dans le dispositif expérimental mis au point par Galland 

(2004). Un moteur est fixé sur le piston pour tirer le bord libre d͛uŶeàboîte en plexiglass de 40 cm de 

long, 20.5 cm de large et profonde de 18 cm (Fig. 3.10). 



136 

 

 

Figure 3.10 : Schéma du dispositif expérimental. La discontinuité de vitesse est fixée au piston mobile. Elle permet de 
déformer le système frictionnel composé de ϭϬĐŵ d’uŶ ŵĠlaŶge de ϲϬ% poudƌe de siliĐe ;PSͿ et de ϰϬ% ŵiĐƌoďilles de 
ǀeƌƌe ;MBͿ. L’huile est iŶjeĐtĠe paƌ uŶe poŵpe ǀoluŵĠtƌiƋue, la pƌessioŶ de l’huile au poiŶt d’iŶjeĐtioŶ est eŶƌegistƌĠe 
par un capteur de pression en aval de la pompe. La flèche indique le sens de déplacement du piston. 

 Une discontinuité de vitesse située sous le modèle qui contrôle la localisation des premières 

failles. Laàďoîteàestàƌeŵplieàd͛uŶàŵĠlaŶgeàdeàpoudƌeàdeàsiliĐeà;ϲϬ%ͿàetàdeàŵiĐƌoďillesàdeàǀeƌƌeà;ϰϬ%Ϳà
couche par couche séparées par une fine couche de sable bleu qui sert de marqueur interne. Ces 

ŵaƌƋueuƌsà peƌŵetteŶtà d͛oďseƌǀeƌà lesà dĠfoƌŵatioŶsàplusà faĐileŵeŶt.à Laà ƋuaŶtitĠà deà poudƌeà ǀeƌsĠeà
dans le modèle à chaque étape de remplissage est pesée. Le mélange est ensuite compacté avec un 

ĐoŵpƌesseuƌàƋuiàfaitàǀiďƌeƌà leàfoŶdàdeà laàďoîte.àLaàǀiďƌatioŶàpeƌŵetàd͛oďteŶiƌà laàhauteuƌàdeàpoudƌeà
voulue, ce qui permet avec les pesées de poudre de contrôler parfaitement la densité de la poudre 

avant chaque expérience. La densité choisie dans toutes les expériences est de 1.2 g.cm-3 pour une 

hauteuƌàdeàpoudƌeàdeàϭϬàĐŵ.àL͛huileàestàiŶjeĐtĠeàgƌąĐeàăàuŶeàpoŵpeàpeƌŵettaŶtàd͛oďteŶiƌàuŶàdĠďità
constant par un trou de 1cm de diamètre percé au fond de la plaque basale de la boite. Un capteur 

de pression est iŶstallĠàdaŶsàleàĐiƌĐuitàd͛aliŵeŶtatioŶàeŶàhuileàeŶtƌeàlaàpoŵpeàetàleàpoiŶtàd͛iŶjeĐtioŶ.à
L͛huileàestàiŶjeĐtĠeàdaŶsàleàsǇstğŵeàeŶàŵouǀeŵeŶt.àL͛eǆpĠƌieŶĐeàestàstoppĠeàloƌsƋueàl͛huileàatteiŶtàlaà
surface. 

 La figure 3.11 montre les résultats principaux de cette étude. Le facteur essentiel semble être 

laàǀitesseàd͛eǆteŶsioŶàqui joue uŶàƌôleàiŵpoƌtaŶtàdaŶsàl͛utilisatioŶàdeàlaàfailleàaĐtiǀe.à 

 Pouƌà desà ǀitessesà d͛eǆteŶsioŶà faiďleà leà fluideà s͛iŶjeĐteà ăà laà ďaseà sousà foƌŵeà deà dǇke,à puisà
utilise les failles pour se propageƌ.à Pouƌà lesà ǀitessesà plusà iŵpoƌtaŶtesà laà gĠoŵĠtƌieà deà l͛iŶtƌusioŶà
seŵďleàdiƌeĐteŵeŶtàiŶflueŶĐĠeàeŶàpƌofoŶdeuƌàpaƌàlaàpƌĠseŶĐeàdeàfailles.àL͛iŶtƌusioŶàpaƌtàoďliƋueŵeŶtà
et dans certains cas, la faille principale est utilisée pendant son glissement. 
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Figure 3.11 Coupes et géométrie tridimensionnelle des expériences à débit de fluides constants (46,5 mL/min) avec vitesse de mouvement du piston différentes (0,005cm/min (a), 
Ϭ,ϬϮϱĐŵ/ŵiŶ ;ďͿ et Ϭ,ϭϱĐŵ/ŵiŶ ;ĐͿͿ. Pouƌ uŶe ǀitesse iŶfĠƌieuƌe à Ϭ.Ϭϰϱŵ/ŵiŶ, l’iŶtƌusioŶ se dĠǀeloppe d’aďoƌd ǀeƌtiĐaleŵeŶt puis change de direction utilisant les failles. Pour les 
vitesses supérieures à 0.045cm/min le filon se propage obliquement en profondeur. 

a b c 
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d. Segmentation des intrusions planaires 

 LaàgĠoŵĠtƌieàdesàiŶtƌusioŶsàdĠpeŶdàdeàlaàŶatuƌeàdeàl͛eŶĐaissaŶtàdaŶsàleƋuelàilsàseàŵetteŶtàeŶà
place. Dans la croûte supérieure fragile, les épontes des dykes sont généralement des plans 

ƌelatiǀeŵeŶtà ƌeĐtiligŶesà ;DelaŶeǇà &à Pollaƌd,à ϭϵϴϭͿà ŵaisà Đeà Ŷ͛està pasà le cas à petite échelle. La 

terminaison des dykes dans un matériau homogène fragile est souvent très fine (Gudmundsson, 

2002). Dans un matériau ductile, par exemple un granite partiellement cristallisé, les épontes des 

dykes présentent une géométrie complexe et les terminaisons ont une géométrie plus ou moins 

lobée (Hallot et al., 1996). 

 Les dykes sont dans la plupart des cas constitués par des segments disposés en échelons avec 

une segmentation soit dans un plan vertical soit dans un plan horizontal (Fig. 3.12, Delaney & Pollard, 

1981 ; Smith, 1987 ; Fossen, 2010). Les segments sont légèrement obliques par rapport à la direction 

d͛ouǀeƌtuƌeàŵoǇeŶŶeàduà filoŶà ;DelaŶeǇà&àPollaƌd,àϭϵϴϭͿàetà les zones de recouvrement entre deux 

segments sont très petites par rapport à leur longueur (Delaney & Pollard, 1981 ; Smith, 1987 ; 

Rothery, 1987). Tous les segments qui constituent un dyke correspondent à une même phase 

d͛iŶtƌusioŶ,àĐoŵŵeàeŶàtĠŵoigŶeŶtà les fissures disposées en échelon lors des éruptions volcaniques 

(Battaglia & Bachelery, 2003). 

a.  b.  

Figure 3.12 : a) Dyke basaltique segmenté intrudant dans un gabbro avec interaction mécanique des extrémités de 
segment observé sur le terrain au Groenland. b) Schéma illustƌaŶt la ŵise eŶ plaĐe d’uŶ dǇke en échelon (ici 
segmentation dans le plan horizontal) (Delaney & Pollard, 1981). L’interprétation en termes de réorientation des 
contraintes principales vers la surface topographique est difficilement acceptable Đaƌ gĠŶĠƌaleŵeŶt l’oƌieŶtatioŶ des 
contraintes principales est constante dans un milieu.  

 On observe trois types de segmentation de dykes : la segmentation en échelon, la 

segŵeŶtatioŶàpaƌtielleàd͛uŶeà fissuƌeàetà la segmentation complète (Fig. 3.13a). La segmentation de 

dykes peut être en relation avec une zone de cisaillement fragile-ductile (Ramsay, 1980) ou être en 

relation, pendant la rupture, avec un mécanisme de rupture en tension-cisaillement (Fig. 3.13b, 

Geoffroy & Angelier, 1995).àQuaŶdàleàŵagŵaàs͛iŶjeĐteàdaŶsàuŶàŵilieuàfƌagileàoùàσ1-σ3<4T, le dyke est 

vertical. Mais si 4T<σ1-σϯ<ϱ,ϲT,àlaàƌuptuƌeàs͛ouǀƌeàoďliƋueŵeŶtàpaƌàƌappoƌtàăàlaàĐoŶtƌaiŶteàeffeĐtiǀeà
σ3. Les plans de dykes en tension-cisaillement en régime extensif froment des plans conjugués, avec 

0.1m 
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une composante cisaillante non nulle sur chaque plan (inférieure en magnitude à 2T, donc 

globalement à 20 Mpa). L͛aŶgle entre les deux plans est inférieur à 45° (Geoffroy & Angelier, 1995).   

a.  

b.  

Figure 3.13 a) Trois types de segmentation de dykes b) Cercles de Mohr associés ;GeoffƌoǇ & AŶgelieƌ, ϭϵϵϱͿ. σ1 est la 
contrainte principale ŵaǆiŵale, σϯ est la ĐoŶtƌaiŶte principale minimale. T est la résistance en traction de la roche 

(GeoffƌoǇ & AŶgelieƌ, ϭϵϵϱͿ. IĐi l’aŶgle  est l’aŶgle de sĠpaƌatioŶ eŶtƌe les fƌaĐtuƌes, Ƌui est ŵĠĐaŶiƋueŵeŶt iŶfĠƌieuƌ à 
45°. 

3.1.2 Intrusions non-planaires 

Les intrusions non-planaires sont constituées de deux types distincts : 

 - les intrusions de grand volume associées aux centres intrusifs sous les volcans polygéniques  

 - les intrusions sub-planaires, laccolitiques et/ou irrégulières 

 Centres intrusifs 

 Les grandes provinces magmatiques sont généralement caractérisées par la présence de 

gƌaŶdsàĐoŵpleǆesàiŶtƌusifs,àĐoŵŵeàpaƌàeǆeŵpleàăàl͛EstàduàGƌoeŶlaŶdà;Fig.àϯ.ϭϰ,àBƌooks,àϮϬϭϭͿàouàauà
Sud-Estàdeàl͛áfƌiƋueà;Hastieàetàal.,àϮϬϭϭ). Les intrusions de grand volume ici sont des intrusions dont 

leàƌappoƌtàĠpaisseuƌ/loŶgueuƌàappƌoĐheàl͛uŶitĠàetàƋuiàsoŶtàĐoŶstituĠesàdeàŵagŵasàďasiƋuesàăàaĐides.à
Ces complexes intrusifs au sein de la croûte continentale sont souvent marqués par de fortes 
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anomalies de gravité sub-circulaires de forte intensité et des anomalies magnétiques circulaires 

(Hitchen & Ritchie, 1993 ; Chandrasekahr et al., 2002).  

 

Figure 3.14 Caƌte gĠologiƋue de KaŶgeƌdlugssuaƋ à l’Est du GƌoeŶlaŶd. Tƌois iŶtƌusioŶs de diffĠƌeŶtes ĐoŵpositioŶs 
chimiques se mettent en place de manière diachrone Ces trois intrusions ont des âges différents (Kangerdlugssuaq : 
46Ma, Skærgaard : 55Ma, Kap Edvard Holm : 48-49Ma (Brooks, 2011) et se mettent en place dans une croûte supérieure 
froide. 

 Le mode de mise en place de ces grands volumes de magma dans la croûte a été questionné 

par de nombreux chercheurs (Miller & Paterson, 1999; Petford & Clemens, 2000; He et al., 2009; 

Petronis et al., 2012). Trois modèles sont généralement proposés:  

 ϭͿà Lesà ŵagŵasà oŶtà uŶeà deŶsitĠà plusà faiďleà Ƌueà Đelleà desà ƌoĐhesà deà l͛eŶĐaissaŶtà età uŶà
contraste de viscosité relativement faible. Cette masse diapirique singulière remonte au travers de la 

croûte (Fig. 3.15a) (Ramberg, 1970) ; 

 2) Les magmas remontent via des fractures subverticales en profondeur au travers de la 

croûte, et sont mis en place en tant que corps tabulaires inclinés ou subhorizontaux. Ces processus 

sont souvent guidés par des structures préexistantes dans la croûte (Fig. 3.15b ; Corry, 1988).  

 ϯͿàLesàŵagŵasàƌeŵoŶteŶtàǀiaàdesàdǇkesàetàl͛espaĐeàestàĐƌĠĠàpar le fonctionnement de failles 

(Petford, 1996).  
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Figure 3.15 Exemples de mécanismes de la mise en place de centres intrusifs magmatiques en diapir ou par fracture 
(Lagarde et al., 1990). 

 Les centres intrusifs des rifts et des marges passives sont souvent associés 

géographiquement à un essaim de dykes (Fig. 3.7 ; Myers, 1980 ; Speight et al., 1982). Ils présentent 

desà duƌĠesà d͛aĐtiǀitĠà ĐoŶsidĠƌaďles,à peƌduƌaŶtà souǀeŶt longtemps après la déformation et 

l͛eǆteŶsioŶà;Fig.àϯ.ϭϰͿ.à 

 Laccolites 

 La notion de laccolite a été initialement définie par Gilbert (1877) suite à son étude des corps 

intrusifs des Monts de Henry, Utah, USA. Il imagine un magma qui remonte par une cheminée et qui 

s͛ĠtaleàauàŶiǀeauàd͛uŶàdôŵeàeŶàsuƌfaĐeà;Gilďeƌt,àϭϴϳϳͿ.à 

 Les laccolites sont des corps intrusifs mis en place à faible profondeur, typiquement quelques 

kilomètres (Johnson & Pollard, 1973). La dimension des laccolites est souvent réduite, avec une 

extension latérale de quelques kilomètres (Corry, 1988). Elle se caractérise par une surface basale 

horizontale et concordante avec leur encaissant. Les laccolites se présentent sous forme aplatie, en 

rappelant la géométrie d͛uŶàsillàĠpais,àouàeŶàfoƌŵeàdeàĐloĐhe.àIlsàpeuǀeŶtàĠgaleŵeŶtàaǀoiƌàuŶeàfoƌŵeà
asǇŵĠtƌiƋueàs͛ilsàsoŶtàiŶteƌƌoŵpusàpaƌàuŶeàfailleà;Fig.àϯ.ϭϲdͿ.àL͛Ġpaisseuƌàd͛uŶeàlaĐĐoliteà;TͿàestàliĠeàăà
sa dimension horizontale maximale (L) par une loi de puissance : T= 0.12*L0.88 (McCaffrey & Petford, 

1997).  
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Figure 3.16 : A, B, C ) SĐhĠŵa illustƌaŶt l’eŵplaĐeŵeŶt d’uŶe laccolite (Gilbert, 1877) ; a, b, c, d) Différentes géométries 
de laccolites (Román-Berdiel et al., 1995).  

 Gilbert (1877) a proposé que les laccolites étaient alimentées par des conduits en dessous du 

ĐeŶtƌeàdesà iŶtƌusioŶsà;Fig.àϯ.ϭϲàá,B,CͿ.àNĠaŶŵoiŶsàd͛apƌğsà l͛Ġtudeàdeà laàŵoƌphologieàdesàdǇkesàdesà
MoŶtsà d͛ádel,à U“á,à lesà dǇkesà d͛aliŵeŶtatioŶà soŶtà plutôtà situĠsà sur les bordures des laccolites 

devenant horizontaux pour alimenter les intrusions (Hyndman & Alt, 1987).  

 LaàgĠoŵĠtƌieàdesàlaĐĐolitesàƌĠsulteàdeàlaàsuƌƌeĐtioŶàd͛uŶàdôŵeàŵagŵatiƋueàƋuiàaĐĐoŵŵodeà
l͛iŶjeĐtioŶàdeàŵagŵaàsous-jacent. Lorsque le magma sous pression se met en place à une profondeur 

faible, il soulève son encaissant en forme de dôme (Gilbert, 1877 ; Jackson & Pollard, 1990). 

 CetteàgĠoŵĠtƌieàdesàlaĐĐolitesàdĠpeŶdàfoƌteŵeŶtàdeàlaàŶatuƌeàdeàl͛eŶĐaissaŶt,àeŶàpaƌtiĐulieƌà
de ses propriétés élastiques (JaĐksoŶà&àPollaƌd,àϭϵϵϬͿ,àetàdeà l͛ĠpaisseuƌàdeàƌoĐhesàeŶĐaissaŶtesàau-

dessusà deà l͛iŶtƌusioŶà ;‘oŵán-Beƌdielà età al.,à ϭϵϵϱͿ.à Plusà l͛Ġpaisseuƌà deà ƌoĐhesà eŶĐaissaŶtesà està
importante, plus le diamètre du laccolite est grand et moins la hauteur du laccolite est importante 

(Román-Berdiel et al., 1995).  

3.2 Les flexures crustales identifiées à terre au 

niveau des marges proximales 

Outre les SDRs internes du W-Groenland (cf. §2.1.2), il existe seulement trois grands sites 

identifiés où des flexures crustales sont exposées et ont été étudiées  : 

 La flexure de socle Est-Groenlandaise (étudiée dans ma thèse),à assoĐiĠeà ăà l͛ouǀeƌtuƌeà duà
Nord-Estàdeà l͛átlaŶtiƋue eŶtƌeà leàGƌoeŶlaŶdàetà l͛Euƌope et qui est située sous les laves des 

SDRs internes ; 

 Laà fleǆuƌeà duà Leďoŵďo,à assoĐiĠeà ăà l͛ouǀeƌtuƌeà duà ĐaŶalà duàMozaŵďiƋueà Ƌuià ƌĠsulteà deà laà
sĠpaƌatioŶàeŶtƌeàl͛áfƌiƋueàetàMadagasĐaƌàetàl͛áŶtaƌĐtique ; 
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 Laà fleǆuƌeà deà PaŶǀelà ;IŶdeͿ,à assoĐiĠeà ăà l͛ouǀeƌtuƌeà deà l͛OĐĠaŶà IŶdieŶà et qui résulte de la 

fƌagŵeŶtatioŶàdeàl͛EstàduàGoŶdǁaŶa. 

 Le mécanisme de ces flexures crustales reste encore énigmatique ďieŶà Ƌu͛elles s͛iŶtğgƌeŶtà
parfaitement dans laà gĠoŵĠtƌieàdeà laàpaƌtieà iŶteƌŶeàd͛uŶeàŵaƌgeàpassiǀeàǀolĐaŶiƋue.àCesà fleǆuƌes,à
détaillées ci-après, présentent des caractéristiques communes : failles à pendage vers le continent, 

associées avec des essaims de dykes parallèles à la flexure et systèmes dépendants d͛uŶeà joŶĐtioŶà
triple régionale (cf aussi Article 3) 

3.2.1 La flexure de Panvel (Inde) 

 Les trapps du Deccan recouvrent environ 1,5*106km2 (Fig. 3.17a) (Rao et al., 2015). Leur mise 

en place est datée à 65,5 +/- 1Ma (Collier et al., 2008). L͛esseŶtielàduàǀolume des laves se serait mis 

en place en moins de 1 Ma (Devey & Stephens, 1991; Gallet et al., 1989). Les basaltes des Seychelles 

ont une composition chimique et un âge identiques à celles aux basaltes du Deccan, de 66 Ma 

(Croxton et al., ϭϵϴϭͿàjusƋu͛ăàϲϰàMaà;DuŶĐaŶà&àHaƌgƌaǀes,àϭϵϵϬ ; Collier et al., 2008). On considère 

donc que les trapps du Deccan couvrent uŶeàzoŶeàĠteŶdueàjusƋu͛auàďassiŶàdesàMasĐaƌeigŶesà;Devey 

& Stephens, 1991 ; Storey, 1995).  

Après érosion, les trapps du Deccan ont une épaisseur conservée de 100 m dans la partie 

nord de la Province et Ƌuiàs͛Ġpaissit à environ 1500 m vers la côte ouest de l'Inde (Kaila, 1988).  

La flexure de Panvel se trouve au niveau de la côtĠàouestàdeàl͛IŶdeàetàestàĐaƌaĐtĠƌisĠeàpaƌàdesà
laǀesàďasaltiƋuesàpeŶĐhĠàǀeƌsàl͛Ouestà;Fig.àϯ.ϭϳď,àĐͿ.àLeàpeŶdageàdesàĐoulĠesàďasaltiƋuesàăàtƌaǀeƌsàlaà
fleǆuƌeàǀaƌieàdeàϰ°Eàăàϭϱ°Eàdeàl͛Estàăàl͛Ouestà;Fig.àϯ.ϭϱĐͿà;Dessaià&àBeƌtƌaŶd,àϭϵϵϱͿ.àDiffĠƌeŶtsàŵodğles 

ont été proposés pour expliquer la flexuration observée (Devey & Lightfoot, 1986 ; Dessai & Bertrand, 

1995 ; Sheth, 1998).  
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Figure 3.17 : a) Province basaltique du Deccan (Ju et al., 2016). b) Localisation de la flexure de Panvel (Sheth et al., 2014). 
c) Coupe E-W simplifiée à travers la flexure de Panvel, sans contraintes suƌ les ǀaƌiatioŶs d’Ġpaisseuƌ des laǀes ǀeƌs 
l’oĐĠaŶ  (Dessai & Bertrand, 1995). La localisation de la coupe se trouve dans la figure b.  

Devey & Lightfootà ;ϭϵϴϲͿà ĐoŶsidğƌeŶtà Ƌueà Đetteà fleǆuƌeà ƌĠsulteà pƌiŶĐipaleŵeŶtà d͛uŶà
soulèvement accompagné par le fonctionnement de failles normales et par la subsidence de la marge 

dueà ăà l͛iŶtƌoduĐtioŶà duàŵagŵa.à Dessaià&à BeƌtƌaŶdà ;ϭϵϵϱͿà pƌoposeŶtà ĠgaleŵeŶtà Ƌueà Đette flexure 

ƌĠsulteà duà foŶĐtioŶŶeŵeŶtà d͛uŶeà sĠƌieà deà faillesà Ŷoƌŵalesà ăà peŶdageà ǀeƌsà leà ĐoŶtiŶeŶtà ;Fig.à ϯ.ϭϴͿ,à
uŶeà idĠeà ƌepƌiseàpaƌà “hethà ;ϭϵϵϴͿ.àMaisà Đesà auteuƌsàŶ͛eǆpliƋueŶtàŶià laà ǀaƌiatioŶàdeà l͛Ġpaisseuƌàdesà
basaltes ni la relation entre ces failles et l͛eŵplaĐeŵeŶtàdesàďasaltes.àà 

 

Figure 3.18 Coupe W-E à travers la flexure de Panvel proposé par Dessai & Bertrand (1995). Remarque : il Ŷ’Ǉ a pas de 
croûte oĐĠaŶiƋue iŵŵĠdiateŵeŶt à l’Ouest du "Bombay high". 

W E 
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Un essaim de dykes (NPDS, Fig. 3.18a) orienté N-S est subparallèle à la flexure et à la côte. Le 

nombre de dykes augŵeŶteà eŶà appƌoĐhaŶtà l͛oĐĠaŶ.à Deuǆà gƌoupesà d͛iŶtƌusioŶsà oŶtà ĠtĠà ideŶtifiĠsà
(Dessai & Bertrand, 1995).  

- dykes doléritiques, les plus anciens. Ils présentent des pendages variés entre 60° à 80°, 

toujouƌsà ǀeƌsà l͛Està età desà Ġpaisseuƌsà ǀaƌiĠesà eŶtƌeà ϭà ăà ϯ m. Ils sont perpendiculaires aux coulées 

basaltiques. Ces coulées montrent un pendage de 5° Wàăàl͛EstàetàdesàpeŶdagesàǀaƌiĠsàeŶtƌeàϭϱ° W à 

ϯϬ°WàpƌğsàdeàlaàĐôte.àL͛iŶjeĐtioŶàdeàĐesàdǇkesàestàante-flexure car ils ont subi le même basculement 

que les coulées basaltiques (Dessai & Bertrand, 1995). 

- dykes alcalins, plus récents. Ils présentent une épaisseur moyenne de moins de 1 m et des 

pendages subverticaux. Certains dykes présentent une forme en échelon ou une forme en zig-zag. 

L͛iŶjeĐtioŶàduàŵagŵaàestàpost-flexure (Dessai & Bertrand, 1995). 

Ces essaims de dykes résultent d͛uŶe extension régionale E-W Đoŵpatiďleà aǀeĐà l͛aǆeà deà laà
fleǆuƌeàƋuiàestàdoŶĐàpƌoďaďleŵeŶtàd͛oƌigiŶeàteĐtoŶiƋue. Ce système est associé régionalement à un 

dispositifàdeàtƌoisàƌiftsàd͛aŶgleàd͛iŶteƌseĐtioŶàdeàϭϮϬ°à;Buƌkeà&àDeǁeǇ,àϭϵϳϯͿ.àLaàƌuptuƌeàĐoŶtiŶeŶtaleà
s͛estàdĠǀeloppĠeàleàloŶgàdeàdeux de ces rifts et le troisième rift a avorté. Ce rift avorté est le rift de 

Narmada (Fig. 3.17a) qui présente une direction ENE-WSW.  

͵.ʹ.ʹ La flexure du Lebombo ȋEst de l’AfriqueȌ 

 Des caractéristiques géologiques semblables ont été observées au niveau des flexures du 

Lebombo et de l͛EstàduàGƌoeŶlaŶd qui elles, exposent les structures au niveau de la croûte supérieure 

localisée sous les basaltes 

 LaàfleǆuƌeàduàLeďoŵďoàseàtƌouǀeàsuƌàlaàŵaƌgeàestàdeàl͛áfƌiƋue. La formation de cette marge 

est consécutive à la mise en place de la province magmatique du Karoo (Fig. 3.19). La province du 

Kaƌooà s͛ĠteŶdà suƌà l͛áfƌiƋueà austƌale,à ĐouǀƌaŶtà uŶeà suƌfaĐeà d͛eŶǀiƌoŶàϯ*ϭϬ6km2 (Eales et al., 1984). 

Elle représente la première activité volcanique liée au breakup précoce du Gondwana (cf . Article 3). 

La ŵajeuƌeàpaƌtieàduàŵagŵatisŵeàs͛estàmise en place entre 183 et 178 Ma (Jurassique inférieur à 

ŵoǇeŶͿ,àaǀeĐàuŶeàĐoŶtiŶuatioŶàjusƋu͛ăàϭϳϰàMaàau Sud de la flexure du Lebombo (Duncan et al., 1997 ; 

JouƌdaŶàetàal.,àϮϬϬϱͿ,àjusƋu͛auàdĠǀeloppeŵeŶtàdes prismes de SDRs dans la mer de Lazarev (König & 

Jokat, 2010). Son emplacement est contemporain de la mise en place de la Province de Ferra en 

Antarctique (Encarnaciόn et al., 1996 ; Zhang et al., 2003). LeàďƌeakupàdeàGoŶdǁaŶaàs͛estàiŶitiĠàăàϭϴϮà
MaàeŶtƌeàl͛áfƌiƋueàduà“udàetàl͛áŶtaƌtiƋueà;DuŶĐaŶàetàal.,àϭϵϵϳͿàetàs͛estàpƌopagĠàǀeƌsàl͛Est.àLeàďƌeakupà
daŶsàleàďassiŶàdeàWestà“oŵalieàĐoƌƌespoŶdàăàl͛aŶoŵalieàmagnétique M25n (153 Ma) (Eagles & König, 

2008 ; Davise et al., 2016). 

 UŶeà aŶoŵalieà gƌaǀiŵĠtƌiƋueà positiǀeà deà Bougueƌà jusƋu͛ăà ϵϬàŵgalà leà loŶgà deà laà fleǆuƌeà duà
Lebombo est interprétée comme liée à une croûte continentale hyper-étirée sous-jacente et/ou à la 

pƌĠseŶĐeàd͛uŶeàgƌaŶdeàƋuaŶtitĠàdeàďasaltesàd͛uŶeàdeŶsitĠàƌelatiǀeŵeŶtàĠleǀĠeà;DaƌƌaĐottà&àKleǇǁegt,à
1974). 
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 La flexure du Lebombo est associée à deux autres structures principales formant une jonction 

tƌipleà ;Fig.à ϯ.ϭϳͿ,à l͛essaiŵà deà dǇkesà d͛OkaǀaŶgoà ;OkaǀaŶgoà dǇkeà sǁaƌŵͿ,à età l͛essaim de dykes de 

Save-Limpopo (Save-Limpopo dyke swarm) (Reeves, 1978 ; Le Gall et al., 2002 ; Jourdan et al., 2004 ; 

Watkeys, 2002). Un centre magmatique mafique majeur est exposé prğsàdeà l͛iŶteƌseĐtioŶà;KlauseŶ, 

2009). 

 La séquence volcanique de Lebombo, d͛uŶeàĠpaisseuƌàǀaƌieàdeàϭ,ϱàăàϭϬàkŵ,às͛estàdĠposĠeàau-

dessus des roches arénacées de Karoo (Darracott & Kleywegt, 1974 ; Watkeys, 2002). Une séquence 

sĠdiŵeŶtaiƌeàd͛ągeàCƌĠtaĐĠ-Teƌtiaiƌeàs͛estàdĠposĠeàau-dessusàdeà laàsĠƋueŶĐeàǀolĐaŶiƋueàetàs͛ĠteŶdà
au travers de la plaine du Mozambique (Dingle & Scrutton, 1974). 

 Les laves du Lebombo peuvent être divisées en cinq formations, des plus anciennes aux plus 

récents (Bristow & Cox, 1984) : 1) néphelinites de Mashikiri (Bristow, 1984a) ; 2) basaltes de Letaba 

River (Bristow, 1984b) ; 3) basaltes de Sabie River (Cox & Bristow, 1984) ; 4) rhyodacite de Jozini et 

rhyolite de Mbuluzi (Cleverly et al., 1984), et 5) basaltes de Movene (Eales et al., 1984). 

 

 

Figure 3.19 : SĐhĠŵa illustƌaŶt l’ĠteŶdue des tƌapps du Kaƌoo en Afrique australe (gris claire) et les trois structures 
pƌiŶĐipales foƌŵaŶt uŶe joŶĐtioŶ tƌiple ;Hastie et al., ϮϬϭϰͿ. Les ϯ auƌĠoles ĐoƌƌespoŶdeŶt de l’iŶtĠƌieuƌe à l’eǆtĠƌieuƌ auǆ  
néphélinites, picrites, basaltes riches en Ti et basaltes pauvres en Ti. SLDS : essaim de dykes du Save-Limpopo. ODS : 
essaiŵ de dǇkes de l’OkaǀaŶgo. RRDS : Essaim de dykes du Rooi Rand. NLDS : essaim de dykes du Nord-Lebombo.  

LaàfleǆuƌeàduàLeďoŵďoàd͛uŶeàloŶgueuƌàd͛eŶǀiƌoŶàϳϬϬàkŵàetàd͛uŶeàlaƌgeuƌàĐoŵpƌiseàeŶtƌeàϮϬà
et 50 km se trouve le long de la bordure est du craton archéen de Kaapvaal (Watkey, 2002). Elle 

pƌĠseŶteàuŶàpeŶdageàǀeƌsàl͛EstàetàuŶeàoƌieŶtatioŶàN-S (Fig. 3.17) (Darracott, 1974). 

Au niveau de la flexure du Lebombo, les coulées de laves sont généralement plus basculées 

ƋueàlesàdǇkesà;Fig.àϯ.ϮϬͿ,àĐeàƋuiàiŶdiƋueàƋueàlaàĐƌoûteàaàsuďiàuŶeàfleǆuƌatioŶàaǀaŶtàl͛eŵplaĐeŵeŶtàdesà
dykes et que les dykes se sont mis en place lors de la flexuration crustale (Klausen, 2009).  
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Figure 3.20 : Rotations des dykes (courbe bleue) par rapport aux coulées de laves (+). Les points verts montrent des 
valeurs moyennes de rotation des coulées de laves (Klausen, 2009). B1 à R6 correspondent aux différents formations 
ďasaltiƋues à tƌaǀeƌs la fleǆuƌe de Leďoŵďo de l’Ouest à l’Est. Les ĐoulĠes de laǀe soŶt gĠŶĠƌaleŵeŶt plus ďasĐulĠes Ƌue 
les dykes. La variation périodique de la rotation des pôles de dyke autouƌ de l’aǆe de la fleǆuƌe est liée à la présence de 
failles. 

 Klausen (2009) a identifié quatre générations de dykes selon leurs compositions chimiques : 

un groupe de dykes felsique-mafiques (D3), et trois groupes de dykes mafiques (D1, 2, et 4). Ils 

trouvent que l͛Ġpaisseuƌ moyenne des dykes mafiques est de ~ 6 m et celle des dykes felsiques de ~ 

10 m. Cette épaisseur moyenne des dykes mafiques est identique à celle des dykes du Fjord de 

Tasiilaq ;ăà l͛EstàduàGƌoeŶlaŶd,àFig.àϯ.ϮϭͿ. Tous les dykes présentent un pendage moyen de 10° vers 

l͛Ouest augmentaŶtàǀeƌsàl͛Est, indiquant un basculement post-intrusif et une flexuration vers l͛Est.  

 Sur cette marge, la dilatation maximale (>30%) se trouve au niveau de la flexure de Lebombo 

elle-même. Elle diminue vers l͛Est (<10%) et vers l͛Ouest (<5%). Klausen (2009) suggère que cette 

diminution de nombre de dykes vers l͛oĐĠaŶ est un artéfact et que la densité de dykes devrait 

augmenter vers l͛oĐĠaŶ comme cela a été observé à l͛Est du Groenland (Klausen & Larsen, 2002).  

3.2.3 Marge proximale du Groenland Est 

 La formation de la marge Est du Groenland est associée à la mise en place de la province 

igŶĠeàdeàl͛átlaŶtiƋueàNoƌdà;NáIP,àNorth Atlantique Igneous Province) liée à une production total de 

magma de 107km3 (Eldholm & Grue, 1994 ; Holbrook et al., 2001). Laà ƌuptuƌeà fiŶaleàeŶtƌeà l͛Estàduà
GƌoeŶlaŶdàetàl͛EuƌopeàestàgĠŶĠƌaleŵeŶtàpƌoposĠeàĐoŵŵeàdatĠeàăàCϮϰƌà;ϱϱ-57Ma) (Brooks, 2011).  

 LaàzoŶeàĐôtiğƌeàdeàl͛EstàduàGƌoeŶlaŶdàeǆpose la partie la plus interne, érodée jusƋu͛auàsoĐleà
de la marge volcanique NE-Atlantique. Laà ďaseà desà laǀes,à ďasĐulĠesà ǀeƌsà l͛oĐĠaŶ, s͛oďseƌǀe 

localement. IĐiàeŶĐoƌeàleàsǇstğŵeàs͛oƌgaŶiseàsuiǀaŶtàuŶeàjoŶĐtioŶàtƌipleàdoŶtàleàpoiŶtàdeàĐoŶǀeƌgeŶĐeà
estàleàFjoƌdàdeàKaŶgeƌlussuaƋ,àŵaƌƋuĠàpaƌàd͛ĠŶoƌŵesàiŶtƌusioŶsàĐeŶtƌalesà;Figs. 3.21 et 3.26) : axe de 

Blosseville au nord avec SDRs internes exposés montrant une forte virgation vers Kangerlussuaq, côté 

SE Groenland linéaire et essaims de dykes paléogènes d͛Irlande, Ecosse et de Suduroy (îles Faeroes, 

Geoffroy et al., 2007).    

 Le long de la marge sud-est du Groenland où le socle précambrien est dénudé est exposé un 

système filonien (essentiellement des dykes) qui a une direction parallèle à la Đôte,àd͛uŶeà loŶgueuƌà
d͛eŶǀiƌoŶàϯ50 km. Klausen & Larsen (2002) ont classé ces dykes en trois groupes principaux, type I 

(les premiers), type II et type III, en fonction de leur âge de mise en place et leur pétrographie. Les 
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dykes les plus anciens sont caractérisés par un pendage moyen plus faible que celui des dykes plus 

récents, en relation avec la flexuration crustale syn-magmatique.  

1. Type I (premiers dykes, 61-54 Ma), de composition tholeiitique (Tegner et al., 1998). Ces 

dykes mafiques sont relativement gris et sombres. 1/3 de ces dykes se sont mis en place 

avant la flexuration. Ils présentent un pendage moyen plus faible (36-50°NW), et une 

épaisseur moyenne plus importante (7.7-4.2m) que les autres groupes. Ces dykes se seraient 

mis en place sub-verticalement avant la flexuration, ont subi une rotation crustale vers 

l͛oĐĠaŶ. 
2. Type II (54-47Ma), de composition intermédiaire. Une évolution temporelle remarquable est 

observée dans ce groupe de dykes. Ces dykes deviennent de plus en plus épais (de 1-2m à 

12-14 m) et sont de plus en plus mafiques avec le temps. Ils ont une épaisseur moyenne de 

3,9 m.  

3. Type III (38-35 Ma), de composition felsique ou alcalin. Ils sont pâles, altérés et ont souvent 

subi une érosion profonde. Ce groupe constitue 1Ϭ%àdeàl͛eŶseŵďleàdesàfiloŶs 

 Klausen (1999) a remarqué une légère rotation antihoraire de la direction des dykes au cours 

du temps. Globalement, la dilatation magmatique finie augŵeŶteà ǀeƌsà l͛oĐĠaŶà età l͛Ġpaisseuƌà desà
dǇkesàdiŵiŶueàǀeƌsàl͛oĐĠaŶ. 

 Trois grands centres magmatiques (Imilik, Agtertia, et Kangerlussuaq) se sont mis en place le 

long de la flexure d͛ągesà diffĠƌeŶtsà ;Iŵilikà ϱϰMa,à ágteƌtiaà ϰϵMa,à Đoŵpleǆeà d͛iŶtƌusioŶsà deà
Kangerlussuaq (de 55Ma à 46Ma) (cf. Fig. 3.14 et 3.21, Tegner et al., 2008 ; Brooks, 2011).  
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Figure 3.21 : Carte géologique le long de la marge Est-Groenlandaise (Klausen & Larsen, 2002). Les cercles orange 
correspondent aux trois centres intrusifs principaux (du Nord au Sud): Kangerlussuaq (46 Ma), Agtertia (49Ma), Imilik 
(56Ma) (Brooks, 2011). Les cadres verts correspondent aux zones étudiées pendant la mission de terrain en 2014 dans le 
cadre de ma thèse. Le schéma en bas à droite est une reconstruction schématique de la province basaltique de 
l’AtlaŶtiƋue Noƌd à ϱϲ Ma.  
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 Klausen & Larsen (2002) proposent que la déformation crustale est accommodée par des 

failles normales en domino à pendage vers le continent et par une dilatation magmatique par 

l͛iŶjeĐtioŶàdeàdǇkesà;Fig.àϯ.ϮϮͿ.à 

 

Figure 3.22 : Coupe simplifiée proposée par Klausen & Larsen (2002) illustrant la déformation crustale accommodée par 
la dilatation magmatique et des failles normales en domino à pendage vers le continent. 

 Les réservoirs magmatiques correspondant aux centre intrusifs contrôlent la croissance 

magmatique de la marge (y compris les SDRs sus-jacents) par propagation latérale du magma dans le 

réseau filonien (dykes et sills) (Callot et al., 2001 ; Callot & Geoffroy, 2004). Ces réservoirs ont 

souvent une durée de vie longue et ŵaƌƋueŶtà eŶà pƌofoŶdeuƌà laà pƌĠseŶĐeà d͛uŶà poiŶtà deà fusioŶà
mantellique (Geoffroy, 2005 ; Geoffroy et al., 2007), correspondant probablement à des hauts de 

cellules de convection à petite échelle au-dessus d͛uŶàŵaŶteauàĐhaudàĐoŶǀeĐtif, ici en bordure de 

craton (cf. §1.2.3, Fig. 3.23). Ces zones de fusion mantelliques sont probablement associées à des flux 

thermiques importants qui diminuent ou suppriment localement la résistance du manteau 

lithosphérique (cf. §1.1.4, Fig.àϯ.ϮϯͿ.àCesàpoiŶtsàŵousàƌhĠologiƋuesàdaŶsàl͛aǆe des marges volcaniques 

définissent leur segmentation initiale et le mécanisme même de la rupture continentale (Callot et al., 

2002; Gac & Geoffroy, 2009).  
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Figure 3.23 : Modèle de croissance magmatique et de segmentation des marges passives volcaniques proposé par 
Geoffroy (2005). 

3.3 Etude de la croûte infra-SDRs internes 

 Dans les trois cas de flexures crustales exposés ci-dessus, le système de rift se développe 

autouƌà d͛uŶeà joŶĐtioŶà tƌiple.à OŶ remarque aussi une évolution temporelle de la composition 

chimique des magmas, les magmas ultrabasiques à basiques marquant généralement le début des 

processus d͛eǆteŶsioŶ,àaǀeĐàaugŵeŶtatioŶ du volume des magmas rhyodacitiques quand les flexures 

sont plus évoluées. La flexuration crustale est syn-magmatique et syn-tectonique et le magma joue 

un rôle important dans la déformation crustale. 

 Les centres intrusifs crustaux semblent contrôler mécaniquement la fracturation hydraulique 

duàŵilieu,àetàdistƌiďueŶtà l͛eŶseŵďleàduàŵagŵaàdeà laàŵaƌge.àCesàĐeŶtƌesà iŶtƌusifsàetà lesà ƌeŵoŶtĠesà
diapiƌiƋuesàduàŵaŶteauàsituĠesàeŶàdessousàd͛euǆàsoŶtàlesàĠlĠŵeŶtsàĐlĠsàdeàlaàƌuptuƌeàlithosphĠƌiƋueà
des marges passives volcaniques qui est donc tridimensionnelle.  

 Plusieurs modèles ont été proposés pour expliquer les mécanismes de flexure crustale de la 

croûte supérieure (Devey & Lightfoot, 1986 ; Dessai & Bertrand, 1995 ; Sheth, 1998 ; Klausen, 2009). 

Klausen & Larsen (200ϮͿà suggğƌeŶtà Ƌueà laà dĠfoƌŵatioŶà Đƌustaleà d͛uŶeà ŵaƌgeà ǀolĐaŶiƋueà està
accommodée par ϮϬ%àd͛eǆteŶsioŶàteĐtoŶiƋueà;faillesàŶoƌŵalesͿ.àMaisàlesàpƌofilsàsisŵiƋuesàsuggèrent 

des amincissements tectoniques de la croûte supérieure de plus de 300% en relation directe avec la 

formation des SDRs (Fig. 2.31a,b, GeoffƌoǇàetàal.àϮϬϭϱͿ.àLaàdĠfoƌŵatioŶàĐƌustaleàfaiteàpaƌàl͛eǆteŶsioŶà
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tectonique est donc beaucoup plus importante, mais il faut la localiser correctement dans la croûte 

supérieure. 

 Les études sur ces flexures se sont focalisées essentiellement sur la géométrie des systèmes 

filoŶieŶs,àleàƌĠseauàdeàdǇkesàetàlaàƌelatioŶàeŶtƌeàleàƌĠseauàdeàdǇkesàetàlesàĐeŶtƌesàiŶtƌusifs.àToutàŶ͛està
pas compris sur le mode de déformation en extension syn-magmatique de cette croûte sous les SDRs 

internes: 

 L͛eǆpƌessioŶàdaŶsàlaàĐƌoûteàsupĠƌieuƌeàinfra-SDRs des failles majeures limitant les prismes de 

“D‘sà iŶteƌŶesà Ŷ͛està pasà ĐaƌaĐtĠƌisĠeà Ŷià lesà ƌelatioŶsà eŶtƌeà Đesà faillesà età leà système 

magmatique ; 

 La chronologie de mise en place entre sills éventuels, dykes et intrusions non-plaŶaiƌesàŶ͛està
pas non plus clairement définie ; 

 Plusà gĠŶĠƌaleŵeŶt,à l͛aĐĐoŵŵodatioŶà teĐtoŶiƋueà deà laà fleǆuƌatioŶà deà laà Đƌoûteà ƌigideà Ŷ͛està
pas comprise, en particulier en relation avec le plombage magmatique. 

 Dans le chapitre suivant,àapƌğsàaǀoiƌàŵoŶtƌĠàlesàoďseƌǀatioŶsàƋueàl͛oŶàpeutàfaiƌeàeŶàsisŵiƋueà
du milieu infra-SDRs, j͛eǆposeàlesàƌĠsultatsàdeàŶouǀeauǆàtƌaǀauǆàsuƌàlaàfleǆuƌeàEst-Groenlandaise. Ces 

nouvelles observations et mesures sont basées sur :1) Des données antérieures collectées lors de 

plusieurs missions de terrain entre 2002 et 2013 ; 2) Une nouvelle mission de terrain réalisée dans le 

ĐadƌeàdeàŵaàthğseàeŶàáoûtàϮϬϭϰàăàl͛EstàduàGƌoeŶlaŶdà;eŶtƌeàlesàlatitudesàϲϲ°Nàetàϲϳ N), associée à 

des observations direĐtes,àdesàŵesuƌesàdeàpeŶdageàd͛iŶtƌusioŶsàŵagŵatiƋuesàaiŶsiàƋueàdesàfoƌagesà
pour une analyse de fabrique ductile dans un site de gabbros ; 3) Un ensemble de photographies 

aĠƌieŶŶesà gĠoƌĠfĠƌeŶĐĠesà ƌĠalisĠesà duà ϭϮà auà ϭϱà eŶà “epteŵďƌeà ϮϬϭϰà ăà paƌtiƌà deà l͛aĠƌodrome de 

Kulusuk, par la société <Wings For SciencesTM>. 

3.3.1 Etude de profils sismiques  

 Base des SDRs et croûte infra-SDRs 

 Lesà“D‘sàiŶteƌŶesàsoŶtàĐaƌaĐtĠƌisĠsàpaƌàdesàƌĠfleĐteuƌsàfoƌtsàaƌƋuĠsàăàpeŶdageàǀeƌsàleàl͛oĐĠaŶà
s͛iŶteƌpƌĠtaŶtàĐoŵŵeàlesàĐoulĠesàde laves dans les profils sismiques (§1.3.2). Sous les SDRs internes 

et à la limite entre SDRs internes et externes, on observe des zones transparentes relativement 

homogènes qui correspondent à la croûte continentale supérieure (cf. §2.1.4). En sismique, la 

fabrique des laves basaltiques des SDRs peut montrer le système intrusif filonien des SDRs. C͛està leà
cas dans la figure 3.24, où on observe de nombreux réflecteurs inclinés à pendage vers le continent 

dans la partie basse des SDRs internes et/ou dans la croûte supérieure sous les SDRs. Ces réflecteurs 

sont très réflectifs et montrent un espacement régulier. Ces réflecteurs correspondent probablement 

aux dykes qui transmettent le magma pour alimenter les SDRs au-dessus.  
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Figure 3.24 Interprétation du profil sismique 39-TALUDϮϬϬϭ de la ŵaƌge NE de l’AƌgeŶtiŶe. La loĐalisatioŶ du pƌofil est 
indiquée dans la figure 2.31. La profondeur est enregidtrée en temps double (twt).  

 Failles contrôlant les SDRs internes 

 Des volcans sont parfois observables ăà l͛eǆtƌĠŵitĠà des prismes de SDRs internes, dans la 

prolongation des failles majeures (Fig. 3.25). Lesà ƌĠfleĐteuƌsàăà l͛iŶtĠƌieuƌàdeàĐesàǀolĐaŶs présentent  

une réflectivité et une continuité faibles. Dans le profil présenté dans la Fig. 3.25b, ils sont séparés 

d͛eŶǀiƌoŶà ϰϬà kŵà eŶtƌeà l͛uŶà età l͛autƌe,à Đeà Ƌuià ĐoƌƌespoŶdà ăà l͛espaĐeŵeŶtà desà “DRs internes. Les 

ƌĠfleĐteuƌsà ăà l͛iŶtĠƌieuƌà deà Đesà volcans présentent une faible réflectivité et sont discontinus. Ils 

montrent une hauteuƌàd͛eŶǀiƌoŶàϭ,ϱàkŵ par rapport au toit de basaltes etàuŶeàlaƌgeuƌàd͛eŶǀiƌoŶàϴàkŵ. 
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Plus en détail, en approchant de la failleàŵajeuƌeàăàl͛eǆtƌĠŵitĠàd͛uŶàpƌisŵeàdeà“D‘àiŶteƌŶe,à
on observe souvent des réflecteurs forts subparallèles ou faiblement inclinés par rapport à la faille 

majeure (Fig. 3.25a,c). Ces réflecteurs correspondent probablement à du magma circulant dans la 

zone de faille (cf . § 3.1.1).à Leà ŵagŵaà eŶà suƌpƌessioŶà ;Đf.à ϭ.ϭ.ϰͿà s͛iŶjeĐteà daŶsà lesà faillesà et en 

alimentant probablement sous forme de sills ou de laccolites le prisme volcanique (cf § 3.1.1 ; Fig. 

3.9). Le mécanisme de la formaion de ces volcans reste encore inconnu. Plusàd͛Ġtudeàetàd͛aŶalǇseà
sont nécessaire pour étudier la durée de vie de ces volcans et la relation avec la mise en place des 

SDRs internes.  
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a.  

UY1-4700 
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b.  

 

0228-0327 
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c.    

Figure 3.25 a) IŶteƌpƌĠtatioŶ d’uŶe paƌtie du pƌofil UYϭ-ϰϳϬϬ de la ŵaƌge de l’UƌuguaǇ. ďͿ Interprétation d’uŶe paƌtie du profil sismique 0228-0327 de la marge SE-brésilienne. c) 
IŶteƌpƌĠtatioŶ d’uŶe paƌtie du pƌofil INWϭ-4000 de la marge W-indienne. Les sédiments post-rift autour du volcan sont en onlap. La localisation de ces profils est indiquée dans la figure 
2.17. 

 

INW1-4000 
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3.3.2 Etude au SE du Groenland de l’accommodation de la flexuration 

syn-magmatique par le système intrusif 

Brooks (2011) et Klausen & Larsen (2002) montrent clairement que la flexure crustale du 

Groenland est la croûte supérieure injectée (par de nombreux dykes) située sous le premier SDR 

interne. Les laves affleurent localement au sud de Kangerlussuaq et les basaltes de SDRs recouvrent 

le socle précambrien au NE de Kangerlussuaq (carte géologique dans la Fig. 3.27).  

Pour étudier la manière dont la flexure crustale infra-SDRs accommode la déformation en 

extension pendant la mise en place du magma (intrusions et SDRs), j͛aiàesseŶtielleŵeŶtàĠtudiĠàdeux 

sitesà;sitesàϭàetàϮ,àFig.àϯ.ϮϳaͿ.àLeàgaďďƌoàIIàd͛IŵilikàestàdatĠàdeàϱϲ-49Ma (Brooks, 2011). Dans le Fjord 

de Poulsen, 17 carottes ont été prélevées au niveau de ce gabbro qui est cartographiquement situé 

entre le socle injecté et la base des SDRs internes (Fig. 3.27b), pour étudier sa fabrique par ASM 

(Anistropie de Susceptibilité Magnétique). Pour contraindre la géométrie du socle situé juste sous ce 

gabbro, j͛aià ĠtudiĠàuŶeà falaiseà iŶjeĐtĠeàdeàϯϳàdǇkes à partir de mesures en visée réalisées à partir 

d͛une annexe du bateau principal. L͛oďjeĐtifàĠtaitàdeàĐoŶfƌoŶteƌ la géométrie des dykes injectés dans 

le socle sous les SDRs avec la fabrique magmatique du gabbro pour comprendre le rôle potentiel de 

l͛aĐĐoŵŵodatioŶàdeàlaàflexuration de cette croûte supérieure par cette intrusion gabbroïque dont la 

géométrie d͛eŶseŵďle,àeŶàĐaƌte,àsemble laccolitique. 

 

Figure 3.26 : Photo aérienne montrant les trois îles (localisation dans la carte de la Fig. 3.27a, site 2).  

 Le chapelet des trois îles du site 2 (Figs. 3.26 et 3.27) forment un ensemble aligné du NW au 

SE et qui en position distale relativement à la marge émergée. Chacune de ces îles a une pétrologie 

différente. Du SW au NE, oŶàpasseàd͛uŶ socle flexuré méta-sédimentaire fortement injecté de dykes, 

à une intrusion micro-granitique et à une intrusion gabbroïque (Fig. 3.26). 

áuĐuŶeàdatatioŶàŶ͛estàdispoŶiďleàĐoŶĐeƌŶaŶtà les granites et les gabbros mais elles sont à la 

fois tiltées et recoupées par peu de dykes mafiques (aucun dans le cas du granite), ce qui suggèrent 

qu͛ellesàsoŶtàsǇŶ-flexures mais relativement tardives, donc mises en place à la fin de la formation du 

SDR.à“uƌàĐeàsite,àj͛aiàĠtudiĠàlaàgĠoŵĠtƌieàdesàdǇkes,àetàlaàstƌuĐtuƌeàpƌĠĐiseàdesàiŶtƌusioŶsàăàpaƌtiƌàdesà
photos prises soit sur place soit en avion pour comprendre la relation temporelle et spatiale de ces 

deux intrusions et pour étudier leur déformation par rapport à la flexuration de la croûte. Aucune 

ŵesuƌeàŶiàĠĐhaŶtilloŶŶageàŶ͛était possible sur place en raison de mauvaises conditions de mer et de 

glaces. 
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Figure 3.27 : a) Carte géologique de la marge sud-est du Groenland. Le gaďďƌo d’Iŵilik est datĠ de ϱϲ-ϰϵMa. La gƌaŶite d’Auluiaƌtik est datĠ de ϱϯ+/-5 Ma. La diorite de Nûk est datée de 36 
Ma (Brooks, 2011). b) Zoom sur le site 1. 
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 3.3.2.1. Dykes et flexuration dans la croûte supérieure infra-SDR 

 Sur le terrain, on observe clairement le contact très incliné « seaward » entre les basaltes et le socle 

précambrien situé en dessous (Fig. 3.28). A la fois socle et les basaltes sont fortement injectés de nombreux 

dykes de largeurs variées, de quelques décimètres à mètres avec sans doute des poches gabbroïques. Les 

dykes sont inclinés à pendage vers le continent et sont généralement sub-orthogonaux au contact, ce qui est 

cohérent avec les observations dans les profils sismiques (Fig. 3.24). La croûte montre une flexure vers le SE. 

Les coulées de laves dans ces basaltes ne sont pas facilement identifiables. Ces basaltes correspondent soit 

aux premières laves du prisme de SDR le plus interne, soit plus probablement à des trapps horizontaux qui 

précèdent les SDRs (cf. Geoffroy, 2005 et Fig. 1.35) 

 

   

a 

b 
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Figure 3.28 : a) Contact entre les basaltes et le socle précambrien sur la marge Est du Groenland. b) Zoom sur ce contact. c) 
Interprétation de la photo. Ces basaltes correspondent au premier prisme de SDRs internes ou les trapps. La localisation de la 
photo est indiquée dans la figure 3.27. Les dykes sont sub-peƌpeŶdiĐulaiƌes à la ďase des laǀes. L’aŶgle entre le top du socle et les 
dykes les plus basculés (cf. Fig. 3.46) est de 80°.Le contact laves/socle intrudé est incliné de 45° vers le SE. 

 Dykes de Poulsen Fjord 

 LaàfalaiseàĠtudiĠeàseàsitueàauàfoŶdàduàfjoƌdàdeàPoulseŶà;Fig.àϯ.ϮϳďͿ.àLeàŵagŵaàs͛iŶjeĐte dans le gneiss 

précambrien qui présente une fabrique ductile à pendage vers le SE (Fig. 3.29a et b).  

 Deux groupes de dykes sont observés :  

 1) un gƌoupeàdeàdǇkesàd͛uŶeàĐouleuƌàtƌğsà foŶĐĠe (Fig. 3.30). Très peu de joints de refroidissement 

sont observés. Ces dykes présentent souvent une segmentation partielle. Ils correspondent aux dykes du 

type I interprétés par Klausen & Larsen (2002) (cf. §3.2.3). Ces dykes basiques présentent des directions 

variées entre N005E à N104E et des pendages variés de 22° à 87°, dont 3 penchent vers le SE et le reste vers 

le NW (Fig. 3.31a). Leurs épaisseurs varient de dizaine de centimètres à 15m (Annexe 3). 

 2ͿàuŶàgƌoupeàdeàdǇkesàd͛uŶeàĐouleuƌàĐlaiƌeà;Fig.àϯ.ϯϬͿàdes directions variées entre N012E à N062E qui 

recoupent les précédents et montrent un pendage en général sub-vertical. Ils présentent une épaisseur 

relativement homogène de 1 +/- 0.5m (Annexe 3). Leurs joints de refroidissement sont très nets. Ces dykes 

mésocrates correspondent aux dykes du type II, d͛ągeàϱϰ-47 Ma, interprété par Klausen & Larsen (2002) (cf. 

§3.2.3). 

c 
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Figure 3.29 : a) 37 dykes étudiés dans le fjord de Poulsen (SE du Groenland). La localisation des dykes est indiquée dans la figure 
3.23b. b) Interprétation du système de dykes. Les dykes rouges correspondent aux dykes basiques et les dykes verts 
correspondent aux dykes à composition intermédiaires. 

  

a 

b 
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Figure 3.30 : Dykes basiques et acides injectés dans le gneiss précambrien.  

 Certains dykes cogénétiques présentent un dispositif « en X » aǀeĐàaǆeàd͛iŶteƌseĐtioŶàhoƌizoŶtalàet 

sont certainement des dykes conjugués (Fig. 3.31b), qui ont été injectés avec des pendages initiaux forts vers 

le SE ou le NW (avant rotation). Avec cette géométrie, ces dykes caractérisent une rupture en tension-

cisaillement sous un régime tectonique extensif et non décrochant (Geoffroy & Angelier, 1995). Ceci 

explique pourquoi certains de ces dykes tardifs présentent des pendages (forts) dans la direction SE (Figs. 

3.31a).  

a.  
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b.  

Figure 3.31 a) Diagramme de directions et de pendages des 37 dykes étudiés. Les mesures ont été faites in situ. b) Stéréogramme 
présentant les mesures de plans des dykes. Ce stéréogramme est eŶ pƌojeĐtioŶ d’hémisphère inférieur. Quelques photos de zoom 
suƌ les dǇkes se tƌouǀeŶt daŶs l’aŶŶeǆe  

 Dykes de Store Tindholm 

 J͛aià également aŶalǇsĠà eŶǀiƌoŶà ϰϭϬà filoŶsà suƌà l͛îleà deà “toƌeà TiŶdholŵà ;Fig.à ϯ.ϯϰaͿ, localisés 

géométriquement sous les granites et les gabbros de Svineryggen (site 2, Fig. 3.27). Ces dykes font partie du 

réseau filonien qui alimente des laves situées au-dessus et qui sont ici complètement érodées. La dilatation 

magmatique horizontale observée sur cette île est environ 80+/-10% (410 dykes observés présentant une 

largeur totale de 2000+/-250m) (Fig. 3.34a). Laà dilatatioŶà ǀeƌtiĐaleà Ŷeà s͛eǆĐğdeà pasà ϱ+/-5% (3 à 4 sills 

observés présentant une épaisseur totale de 20 à 40 m). Le pendage moyen de ces dykes est de 75°+/-1° 

généralement vers le Sud-Est.  

 

Figure 3.32 Distribution des pendages des dykes de Store Tindholm. 

 On remarque que les sills, d͛uŶeàĠpaisseuƌàŵoǇeŶŶeàd͛eŶǀiƌoŶàϭϬ m, sont toujours recoupés par les 

dykes (Fig. 3.34b) et sont donc précoces. Les sills, très mafiques, sont subhorizontaux ou montrent un 

peŶdageàfaiďleàǀeƌsàl͛oĐĠaŶà;Fig.à3.5 et 3.33). Ceci pourrait indiquer Ƌu͛ilsàaǀaieŶtàsouvent un pendage faible 
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(inférieur à 30°) à très faibles vers le continent avant la flexuration de la marge. Ilàpouƌƌaità s͛agiƌàdeàĐôŶeà
sheet (Fig. 3.6, cf. § 3.1.1) en relation avec les centres intrusifs plus internes, affleurant ou non.  

 

Figure 3.33 : Sill précoce recoupé par dykes tardifs. La localisation de la photo est indiquée dans la figure 3.33. 

 Les dykes observés sur cette île peuvent se diviser en deux familles : ceux d͛uŶàpeŶdageàŵoǇeŶàdeà
62°SE et les autres, subverticaux (Fig. 3.32). Dans la partie SE, 80% des dykes sont inclinés et dans la partie 

NW 80% des dykes sont subverticaux (Fig. 3.34b). Seulement 3 failles normales à pendage vers le continent 

sont identifiées au niveau de cette île. Ces failles à fort pendage contrastent avec les failles de faibles 

pendages observables à l͛iŶtĠƌieuƌà desà pƌisŵesà deà “D‘sà ăà l͛Ouest du Groenland (cf. Fig. 2.31b). Un dyke 

tardif rhyolitique de largeur 200 m seàtƌouǀeàăàl͛Ouestàdeàl͛île,àƌeĐoupĠàpaƌàquelques dykes de composition 

intermédiaire à acide inclinés. Ces dernières intrusions post-flexuration peuvent également correspondre à 

des éléments obliques en cone sheets du système périphérique deàl͛uŶeàdes intrusions centrales acides qui 

existent vers l͛iŶtĠƌieuƌàdeàlaàŵaƌgeà(Fig. 3.27). 
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Figure 3.34 : IŶteƌpƌĠtatioŶ du sǇstğŵe de dǇkes daŶs l’île de Stoƌe TiŶdholŵ ;la loĐalisatioŶ de l’île se tƌouǀe daŶs la figuƌe ϯ.ϮϳaͿ. Environ 410 dykes sont identifiables sur les photos. 
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Figure 3.35 : Segmentation, dilatation et cisaillement associé des dykes. La localisation de la photo est indiquée dans la figure 3.34a. 
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Figure 3.36 : Etude de la géométrie des dykes à partir de leur segmentation. La localisation de ces dykes est indiquée 
dans la figure 3.35. 

J͛aià ĠtudiĠà spĠĐifiƋueŵeŶtà lesà iŶteƌseĐtioŶsà eŶtƌeà dǇkesà ainsi que leur segmentation afin 

d͛oďteŶiƌàdes informations sur la déformation interne de cette croûte supérieure en dehors de la 

dilatation magmatique et des failles observées. 

Les dykes présentent souvent une segmentation imparfaite plus rarement complète. Cette 

segmentation peut indiquer une composante de cisaillement inverse ou normal dans le plan général 

du dyke (cf. § 3.1.1, Fig. 3.13) surtout lorsque ces dykes sont anciens et proches de la verticale (donc 

ont subi une rotation forte). L͛Ġtudeà deà laà dilatatioŶà desà dǇkesà ƌĠĐeŶtsà està paƌtiĐuliğƌement 

intéressante car ils décalent les dykes plus anciens. Tous les dykes récents (donc non basculés) à 

pendage apparent ǀeƌsà l͛oĐĠaŶàou vers le continent s͛ouǀƌeŶtàhoƌizoŶtalement malgré leur (légère) 

obliquité relativement à la verticale et sont associés à un cisaillement normal (Fig. 3.38b). Je conclus 

de ces observations Ƌu͛uŶà Ŷoŵďƌeà iŵpoƌtaŶtà d͛iŶtƌusioŶsà Ŷeà s͛està pasà iŶjeĐtĠà ǀeƌtiĐaleŵeŶtàŵaisà
formaient comme à Poulsen Fjord des couples de dykes en tension-cisaillement dont le plan de 

symétrie était vertical loƌsàdeàl͛iŶjeĐtioŶ, ce mécanisme se poursuivant tout au long de la flexuration. 

Chaque dyke du couple injecté était associé à une composante cisaillante normale. Lors de la 

fleǆuƌatioŶà pƌogƌessiǀe,à lesà dǇkesà ăà peŶdageà ǀeƌsà l͛oĐĠaŶà soŶtà deǀeŶusà ǀeƌtiĐauǆà età loƌsƋu͛ilsà oŶtà
dépassé cette verticale (devenant à pendage vers le continent,àl͛iŵageàduàĐisailleŵeŶtàs͛estàŵodifiĠeà
pour devenir inverse, cf. Fig. 3.36). 

Remarque :  

 Le fait que les dykes injectés soient en tension-cisaillement peut renseigner partiellement sur 

la magnitude des contraintes principales dans la croûte en flexuration car cela indique que le 

différentiel de contraintes principal ( g.z – 3) entre la pression lithostatique verticale et la 

contrainte minimale du milieu était compris entre 4T et 5,6 T, T étant la résistance en traction des 

roches (cf. 3.1.1).  

1m 
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Figure 3.37 : Recoupement de dykes montrant un cisaillement normal. La localisation des structures est indiquée dans la 
figure 3.35. 

 En dehors du nombre de dykes apparemment en tension cisaillement, un autre facteur est 

probablement intervenu dans le cisaillement interne des intrusions : dans une flexure rigide, les 

contraintes principales ne sont certainement pas horizontales ou verticales comme dans le modèle 

d͛áŶdeƌsoŶ. J͛aiàǀouluàtesteƌàĐetteàhǇpothğse.à 

 En utilisant « Ansys MultiphysicsTM 
», j͛aiàƌĠalisĠàuŶàŵodğleàpréliminaire très simple de flexure 

de poutre rigide (croûte précambrienne supérieure) soutenue par une pression à la base égale à 50% 

de la pression lithostatique (compensation isostatique partielle). Au-dessus de cette croûteàj͛aiàajoutĠà
un prisme de matériaux plus denses (SDR) et moins rigides. La seule force appliquée est le poids.  

 En dehors des effets de bord, le modèle montre clairement : 

- que les contraintes liées à la flexuration dominent nettement sur la pression 

lithostatique ; 

- que les contraintes ăàl͛eǆtƌĠŵitĠàdeàlaàpoutƌeàsoŶtàoďliƋuesàƌelatiǀeŵeŶtàăàlaàǀeƌtiĐaleàouà
ăàl͛hoƌizoŶtal ; 

- que la contrainte principale la plus importante est la contrainte horizontale ou 

oblique/sub-horizontale Ƌueàl͛oŶàsoitàeŶàeǆteŶsioŶà;paƌtieàsupĠƌieuƌeàdeàlaàĐƌoûteͿàouàeŶà
compression (partie inférieure de la croûte). 
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Figure 3.38 : A) modèle numérique 2D de la flexuration de la croûte supérieure après la mise en place du premier prisme 
de SDR. a) Condition initiale. Le premieƌ pƌisŵe de SDR d’Ġpaisseuƌ 4 km est au-dessus d’uŶe Đƌoûte supĠƌieuƌe d’uŶe 
profondeur de 10 kŵ et d’uŶe largeur de 40 km. Une pression est mise à la base de la croûte supérieure de 1,4*10

8 
Pa qui 

ne compense pas le poids de la croûte supérieure sans SDRs. On prend en compte un champ de pesanteur de g=9.8 m.s
-2

. 
Seule le bord gauche de la poutre est fixe, les autres sont libres. b) Modèle déformé (flexuré) avec le maillage utilisé. c) 
Répartition des contraintes principales. d) Déplacement en mètres. B) Fracturation en tension-cisaillement suivant la loi 
de Gƌiffith au Ŷiǀeau d’uŶe fleǆuƌe.  

 3.3.2.2. Le rôle des gabbros dans la flexuration crustale 

 A plusieurs endroits sur la marge, des gabbros affleurent au toit ou près du toit du socle, sous 

la base des SDRs. 

 Fjord de Poulsen ȋcomplexe d’)milikȌ 

La première intrusion gabbroïque étudiée se situe dans le fjord de Poulsen (Fig. 3.27b). 17 

carottes ont été prélevées au niveau de cette intrusion pour étudier la fabrique de ces gabbros par 

B 

d) 
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ASM. En raison des difficultésàd͛aĐĐğs,àlaàzoŶeàd͛ĠĐhaŶtilloŶnage était de faible superficie (inférieure 

à 0.5 km2). Dans cette zone les carottes ont été prélevées par paires (sauf un site), de la manière la 

plus homogène possible. Le gabbro est recoupé lui-même par des dykes mafiques de dimension 

moyenne métrique (sauf un dyke d͛Ġpaisseuƌàϳ m), de direction moyenne de N044E et de pendage 

moyen de 65° vers le NW (Fig. 3.39, Annexe 6). La susceptibilité magnétique moyenne de ces dykes, 

ŵesuƌĠeàsuƌàleàteƌƌaiŶàăàpaƌtiƌàd͛uŶàsusĐeptiŵğtƌeàportatif de haute résolution est de 117 +/- 2 *10-3 

S.I.  

 

Figure 3.39 : Stéréogramme des mesures de plans de dǇkes daŶs l’iŶtƌusioŶ gaďďƌoïque (hémisphère inférieure) 

L͛utilisatioŶà deà l͛á“Mà à partir de carottes orientées peƌŵetà d͛aĐĐĠdeƌà directement à la 

fabrique magnétique d͛uŶeà ƌoĐheà ouà d͛uŶeà paƌtieà deà sesà ŵiŶĠƌauǆà ŵagŶĠtiƋuesà ;e.g.à TaƌliŶgà &à
Hrouda, 1993). Cette technique a été utilisée à des fins structurales dans de nombreux contextes 

géodynamiques, et dans des faciès variés, aussi bien sédimentaires que volcaniques (Hrouda, 1982; 

Aubourg, 1990 ; Rochette et al., 1992; Bouchez, 1997 ;). En particulier, l͛á“Màs͛estàaǀĠƌĠeàtƌğsàutileà
pour la caractérisation des vecteurs écoulements desàlaǀes,àdǇkesàetàplutoŶs,àetàĐ͛estàpaƌàle biais de 

cette technique que j͛aiàĐheƌĐhĠàăàĐoŶtƌaiŶdƌe la fabrique du gabbro en relation avec la flexure.  

 L͛aĐƋuisitioŶà paƌà uŶà solideà d͛uŶà ŵoŵeŶtà ŵagŶĠtiƋueà diffĠƌeŶtà duà Đhaŵpà iŶduĐteuƌà
caractérise sa susceptibilité magnétique. Cette susceptibilité est rarement isotrope à l͛ĠĐhelleàd͛uŶà
ŵiŶĠƌalàetàaàfoƌtioƌiàd͛uŶeàƌoĐhe.àLa susceptibilité magnétique de la roche varie dans les directions de 

l͛espaĐeà età peutà ġtƌeà représentée par un tenseur, dont la représentation géométrique est un 

ellipsoïde. 

 On définit le tenseur de susceptibilité magnétique Kij paƌàl͛ĠƋuatioŶ : 

Kij = Mi / Hj=  (i,j = 1,2,3) 

LaàsusĐeptiďilitĠàKàs͛eǆpƌiŵeàpaƌàl͛aiŵaŶtatioŶàiŶduiteàMà;eŶàá.ŵ-1Ϳàd͛uŶàĠĐhaŶtilloŶàdeàƌoĐheàeŶàfoŶĐtioŶàd͛uŶà
champ inducteur H (en A.m-1). 
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Les axes principaux deàl͛anisotropie et leur intensité sont déduits de la diagonalisation de la 

ŵatƌiĐeàdeàsusĐeptiďilitĠ.àOŶàdĠfiŶitàl͛aǆeàdeàfaĐileàaiŵaŶtatioŶàKϭ,àl͛aǆeàdeàdiffiĐileàaiŵaŶtatioŶàKϯàetà
l͛aǆeàiŶteƌŵĠdiaiƌeàKϮ,àƋuiàĐoŵplğteàleàtƌiğdƌe.àSi le corps est isotrope, K est un scalaire. Mais dans le 

ĐasàgĠŶĠƌalàd͛uŶàĐoƌpsàăàteǆtuƌeàŵiŶĠƌalogiƋueàaŶisotƌope,àsaàsusĐeptiďilitĠàdĠpeŶdàdeàl͛oƌieŶtatioŶà
deàl͛ĠĐhaŶtilloŶàpaƌàƌappoƌtàăàlaàdiƌeĐtioŶàduàĐhaŵpàiŶduĐteuƌà;Fig.àϯ.ϰϬͿ.à 

 

Figure 3.40 : La mesure au susceptiŵğtƌe doŶŶe l’oƌieŶtatioŶ et l’iŶteŶsitĠ de ĐhaƋue aǆe de l’ellipsoïde par rapport au 
référentiel de la carotte de roche. Ces orientations sont ensuite ramenées au référentiel géographique grâce à 
l’oƌieŶtatioŶ de l’aǆe de la Đaƌotte ŵesuƌĠe suƌ le teƌƌaiŶ et ƌepoƌtĠes sur la carotte elle-même (flêche dans la figure, 
d’apƌğs Bouchez (2000)). 

 Une roche magmatique comme une roche sédimentaire ou métamorphique peut avoir une 

fabrique planaire et/ou linéaire plusàouàŵoiŶsàdisĐƌğteàăà l͛œilàŶu.àOŶàpeutàdĠĐƌiƌeà laà teǆtuƌeàd͛uŶeà
roche magmatique ou métamorphique par sa foliation, qui correspond au plan de distribution 

pƌĠfĠƌeŶtielà desà ŵiŶĠƌauǆà plaŶaiƌes,à età saà liŶĠatioŶ,à Ƌuià ĐoƌƌespoŶdà ăà l͛oƌieŶtatioŶà ŵoǇeŶŶeà desà
grands axes géométriques des phénocristaux (Fig. 3.41).  

 

Figure 3.41 : Diagramme schématique illustrant la notion de plan de foliation et la notion de direction de linéation 
magmatique (Geoffroy et al., 2002).  

La fabrique magmatique résulte de la disposition de marqueurs passifs (phénocristaux) dans 

un fluide visqueux en écoulement, au moment où ce fluide se refroidit et devient trop visqueux pour 
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s͛ĠĐouleƌàeŶàƌelatioŶàaǀeĐàuŶàgƌadieŶtàdeàpƌessioŶ (au moment de la transition visco-plastique). Ainsi, 

la fabrique magmatique de la roche peut indiquer la disposition des minéraux, ce qui nous aide à 

étudier la direction voire le sens du vecteur deàl͛écoulement lors de la mise en place du magma 

Callot et al. (2002) et Geoffroy et al. (2002) ont montré que dans les roches mafiques, 

souvent très ferromagnétiques (car contenant beaucoup de magnétite, primaire ou secondaire) il 

fallait se garder de considérer la linéation magnétique (K1) comme indicatrice de l͛oƌieŶtatioŶà
statistique des phénocristaux, sans contrôle indépendant. PaƌàĐoŶtƌe,àl͛aǆeàŵiŶiŵalàdeàsusceptibilité 

est un très bon proxy du pôle de la foliation magmatique.  

Les échantillons de gabbro présentent une susceptibilité Km de 0.15 – 56*10-3 SI et sont donc 

ferromagnétiques ;áŶŶeǆeàϰͿ.àL͛eŶseŵďleàestàĐalĐulĠàaǀeĐàuŶeàeƌƌeuƌàstaŶdaƌdàiŶfĠƌieuƌeàăàϭ%.à 

 

Figure 3.42 : RepƌĠseŶtatioŶ stĠƌĠogƌaphiƋue des ƌĠsultats de l’aŶalǇse de l’ASM des gaďďƌos de PoulseŶ à ďasse 
fréquence 976Hz. Les résultats complets se tƌouǀeŶt daŶs l’aŶŶeǆe ϰ.  

LesàƌĠsultatsàdeà l͛á“MàdesàĠĐhaŶtilloŶsàduàgaďďƌoàdeàPoulseŶàsoŶtà relativement bien réglés 

;Fig.à ϯ.ϰϮͿà ăà l͛eǆĐeptioŶà desà ĠĐhaŶtilloŶsà pƌĠleǀĠsà suƌà leà siteà Gϭϰ-1F1 (1F1A et 1F1B). Les axes K3 

(pôles de foliation) ont une orientation moyenne de N310 23N. Les axes intermédiaires K2 ont une 

orientation moyenne de N192 36S, et les axes maximum K1 (linéation) ont une orientation moyenne 

de N67 41E. 

Le paramètre de Jelinek (T) est le paramètre de forme de l'ellipsoïde usuellement utilisé (- 1 < 

T < 0 correspondant à un ellipsoïde linéaire et 0<T<1 à un ellipsoïde planaire) et P est le degré de 

d͛aŶisotƌopieà;variant de 1 à +∞). Les résultats montrent une fabrique plutôt planaire du gabbro et 

des degrés d'anisotropie en général peu importants (< 1,2) (Fig. 3.43). 
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Figure 3.43 : Diagƌaŵŵe pƌĠseŶtaŶt le degƌĠ d’aŶisotƌopie P eŶ foŶĐtion du paramètre de forme T des gabbros de 
Plousen. 

Les directions principales de la susceptibilité des gabbros sont en général présentées en 

projection stéréographique dans un hémisphère inférieur (Fig. 3.44). Le plan moyen (K1, K2) définit 

la foliation magnétique. Les plans de foliation des gabbros de Poulsen montrent une direction 

moyenne de N057E et un pendage moyen de 67° vers le SE.  

On remarque deux familles de foliation magnétique des gabbros : un groupe de direction N-S 

età l͛autƌeàd͛uŶeàdiƌeĐtioŶàNE-SW qui se recoupent suivant un axe NW-SE exactement orthogonal à 

l͛aǆeàdeàfleǆuƌatioŶàdeàlaàŵaƌge. Les deux groupes de plans présentent un pendage vers l͛Est ou le SE 

(Fig. 3.44).  

 

Figure 3.44 : Stéréogramme des mesures de plans de foliation des gabbros de Poulsen (hémisphère inférieure) 

 Cette foliation magnétique dispersée est liée à une fabrique magmatique du gabbro lors de 

sa mise en place car aucun cisaillement post-magmatique Ŷ͛estàoďseƌǀĠàin situ (Fig. 3.45). 
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Figure 3.45 : Gabbro échantillonné dans le fjord de Poulsen.  

 Les dykes étudies dans le fjord de Poulsen (§ 3.3.2.1) sont situés à proximité de ce site de 

gabbros (Fig. 3.27b) et structuralement sous le gabbro. Les mesures de ces dykes comme celles de 

ceux mesurés au travers du grabbro nous aident à contraindre la géométrie de la flexure des gabbros. 

Comparant les plans des dykes et les plans de foliation des gabbros on observe que leurs directions 

sont très proches, parallèles à la marge, y compris pour les dykes sécants aux gabbros (Fig. 3.46).  

 

 
Direction moyenne Pendage moyen 

Foliation des Gabbros N057E 67SE 

Dykes de Poulsen (basiques) N45,7E 55NW 

Dykes de Poulsen (intermédiaires) N37,5E 75NW 

Dykes sécants (basiques) N044E 65NW 

a 
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Figure 3.46 : a) Comparaison entre les plans des dykes de Poulsen, les plans de foliation des gabbros et les plans des 
dykes sécants.  b) Schéma simplifié illustrant la géométrie des dykes basiques de Poulsen, du gabbro de Poulsen et des 
dykes sécants au gabbro. La géométrie de laintrusion gabbroique est discutable. 

 Le contact laves/socle intrudé est incliné de 45° vers le SE (Fig. 3.28). Les dykes qui recoupent 

le gabbro sont tiltés vers leà“EàdeàϮϱ°à;peŶdageàdeàϲϱ°NWͿ.àJ͛eŶàĐoŶĐlueàƋueàleàgaďďƌoàs͛estàiŶjeĐtĠà
pendant la fleǆuƌatioŶàdeàlaàŵaƌgeàŵaisàƋu͛ilàfoƌŵaitàuŶeàiŶtƌusioŶàdaŶsàlesàlaǀesà;Fig.àϯ.ϮϳďͿàiŶĐliŶĠà
loƌsàdeàl͛iŶjeĐtioŶàdeàϮϮ°àǀeƌsàleà“Eà;Fig.àϯ.ϰϲďͿ. 

 Gabbros de Svineryggen 

 La seconde intrusion gabbroïque observée est celle, remarquable, de Svineryggen. Cette 

intrusion se situe au SE deà l͛aƌĐhipel de Store Tindholm (Fig. 3.27a). Ici encore il fut impossible de 

débarquer en raison des conditions de mer et des courants. Un seul dyke recoupe cette intrusion (Fig. 

3.47). Une enclave de gabbros est arrachée dans cette intrusion (Fig. 3.47). Ce dyke montre un 

cisaillement top vers le continent.  

b 
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Figure 3.47 : Intrusion tardive dans la paƌtie est de l’iŶtƌusioŶ gaďďƌoïque.  

 Dans cette intrusion, les gabbros ont non seulement une foliation magmatique très claire à 

pendage vers le SE de 30° (Fig. 3.48) mais ils présentent également une remarquable structure 

boudinée aĐƋuiseà ăà l͛état ductile (Fig. 3.48b). Les boudins de gabbro montrent une forme 

globalement symétrique même si des plans obliques pourraient faire penser à une fabrique S-C avec 

uŶàĐisailleŵeŶtàtopàǀeƌsàl͛oĐĠaŶ (Fig. 3.48b).  

 CetteàiŶtƌusioŶàs͛estàŵiseàeŶàplaĐeàpostĠƌieuƌeŵeŶtàăàl͛iŶjeĐtioŶàdesàdǇkesàoďseƌǀĠsàsuƌàl͛îleà
de Store Tindholm (cf. Fig. 3.34). Le boudinage implique un « layering » magmatique et est associé à 

un cisaillement pur que les gabbros ont subi pendant leur emplacement loƌsà d͛uŶà stadeà fiŶalà deà
déformation plastique à haute température (HT). La fabrique magmatique initiale avant étirement du 
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gabbro peut être liée à une séparation purement gravitationnelle des grains à la dynamique de 

l͛eŵplaĐeŵeŶtàduàŵagŵaà(Effet Bagnold surtout dans le cas des intrusions étroites) ou à l͛iŶjeĐtioŶà
deàŵagŵaàdiffĠƌeŶĐiĠàdaŶsàuŶeàŵasseàŵagŵatiƋueàƋuià l͛estàŵoiŶs (Barrière, 1976 ; Blumenfeld & 

Bouchez, 1988 ; Nicolas, 1992).  

 Dans une flexure, la zone extrados présente un étirement important (Fig. 3.38c). Le 

cisaillement pur observé dans les gabbros, dont la fabrique planaire semble dominante, peut être lié 

à une mise en place ăàl͛ĠtatàŵagŵatiƋueàăàl͛eǆtƌadosàde la flexure de croûte supérieure sous les SDRs, 

en cours de flexuration rapide. Je reviens sur ce point important dans les pages suivantes. 

 

 

Figure 3.48 : a) Photo aĠƌieŶŶe de l’iŶtƌusioŶ gaďďƌoïque. Les gabbros montrent un boudinage. Un dyke cisaillé à 
pendage vers le NW se tƌouǀe au SE de l’île. La loĐalisatioŶ de Đette iŶtƌusioŶ est iŶdiƋuĠe daŶs la figuƌe ϯ.Ϯϳa. ďͿ )ooŵ 
sur les gabbros boudinés. Les flèches blanches indiquent la position possible de plan S. Dans cette interprétation, que je 
ne privilégie pas a priori en raison de l’aďseŶĐe de ŵesuƌes diƌeĐtes, la foliation dominante correspondrait aux plans C et 
le cisaillement serait extensif top vers le SE. 

a 

Plan S ? 
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 3.3.2.3 Microgranites, flexure et faille majeure 

 L͛iŶtƌusioŶ granitique ŵiseàeŶàplaĐeàeŶtƌeàleàďloĐàiŶjeĐtĠàdeàdǇkesàsuƌàl͛îleàde Store Tindholm 

età l͛iŶtƌusioŶà gaďďƌoïque (Fig. 3.27a) présente un intérêt majeur, malgré la faible dimension de 

l͛affleuƌeŵent.àCetteàiŶtƌusioŶàŶ͛estàƌeĐoupĠeàpaƌàauĐuŶàdǇkeàďasaltiƋue (Fig. 3.49). De nombreuses 

enclaves de roche mafiques sont inclues dans cette intrusion. Ces enclaves ont des tailles variées 

entre 0,1 m à 30 m et montrent une forme angulaire. Cette intrusion présente une foliation marquée 

concordante avec celle des gabbros deàl͛îleàƋuiàseàtƌouǀeàdaŶsàlaàĐoŶtiŶuitĠà(cf. § 3.3.2.1.; Fig. 3.48), 

d͛uŶà peŶdageà deà 30-35° vers le SE. L͛eǆtƌĠŵitĠà supĠƌieuƌeà d͛uŶ dyke acide se situe au NW de 

l͛iŶtƌusioŶ, d͛uŶeàĠpaisseuƌàdeàϯϬ m au moins. Ce dyke contient de nombreuses xénolites mafiques et 

correspond clairement au système qui a alimenté le reste du magma acide. Ce dyke est incliné vers le 

NW de 70°.  

 

 

Figure 3.49 : a) Intrusion rhyolitique située entre le socle injecté de dǇkes et l’iŶtƌusioŶ gabbroÏque. ďͿ DĠtail d’iŶjeĐtioŶ 
de magma rhyolitique sous forte pression de fluide dans une enclave mafique. 

 Cette intrusion tardive dans la flexuration de la marge, et dont la foliation est concordante 

avec la surface supérieure flexurée du socle précambrien intrudé s͛estàŵiseàeŶàplaĐeàpƌoďaďleŵeŶtà
directement au toit du socle précambrien eŶàĐouƌsàdeàfleǆuƌatioŶ,àĐ͛est-à-dire lors de la formation du 

SDR interne. Le magma acide s͛està pƌoďaďleŵeŶtà iŶjeĐtĠà daŶsà la faille majeure à pendage vers le 

continent contrôlant la flexure des gneiss (Fig. 3.29). Leà dǇkeà està uŶeà iŶtƌusioŶà Ƌuià s͛està pƌopagĠeà

b 

a 
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dans cette faille mais qui est sans doute plus inclinée (Fig. 3.49). Dans le dyke, les xénolites sont 

allongées daŶsàleàplaŶàdeàl͛iŶtƌusioŶàetàsoŶtàfoƌteŵeŶtàbrechifiées (Fig. 3.50). 

 

Figure 3.50 : Dislocation des xénolites montrant un cisaillement normal vers le NW à l’Ġtat ŵagŵatiƋue. 

 On note une dislocation des xénolites ăà laà ďaseà deà l͛iŶtƌusioŶà justeàau-dessus du dyke qui 

pouƌƌaitàġtƌeàĐoŵpatiďleàaǀeĐàuŶàjeuàĐisailleŵeŶtàŶoƌŵalàǀeƌsàleàNWàăàl͛ĠtatàŵagŵatiƋue.àLa faille a 

servi de conduit magmatique, et leàŵagŵaàs͛estàiŶjeĐtĠàtƌğsàpƌoďaďleŵeŶtàeŶtƌeàlesàgŶeissàetàlaàďaseà
des SDRs sous forme d͛uŶe laccolite (Fig. 3.51). Un point impoƌtaŶtàestà l͛ĠǀideŶĐeàen dehors de la 

zone de cisaillement d͛uŶeà dĠfoƌŵatioŶà iŶteƌŶeà ăà l͛Ġtatà ŵagŵatiƋueà daŶsà leà ŵĠlaŶgeà ŵagŵaà
acide/xénolites gabbroïques qui semble en relation avec la flexuration de la marge (Fig. 3.49). La 

photo (Fig. 3.51, localisée dans la Fig. 3.27a) ŵoŶtƌeàƋueà leà jusàaĐideàs͛estàen effet injecté dans les 

xénolites mafiques par extension (fracture en tension) dans le plan de foliation dominant à pendage 

vers le SE. Cela signifie que comme dans le gabbro, ŵaisà iĐià ăà l͛Ġtatà supƌa-solidus il y a une 

déformation en extension à l͛eǆtƌadosàdeàlaàfleǆuƌe,àdaŶsàlaàdiƌeĐtioŶàdeàfleǆuƌatioŶ de la marge.  

 

Figure 3.51 Mécanisme possible de la mise en place du magma acide.  
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3.3.3 Conclusion et modèle proposé  

 D͛apƌğsàces études directes de la croûte supérieure infra-“D‘àăàl͛EstàduàGƌoeŶlaŶdàun modèle 

schématique illustrant la déformation au niveau de la marge SE du Groenland est proposé 

concernant la déformation flexurale duàpƌeŵieƌàpƌisŵeàdeà“D‘s,à l͛aĐĐoŵŵodatioŶàdeàlaàfleǆuƌatioŶà
crustale le magmatisme et la différenciation du magma dans un réservoir magmatique dans la croûte 

inférieure pendant le développement des prismes de SDRs internes (Fig. 3.52).  

1) Au Paléocène, la lithosphère du Groenland a sans doute été recouverte par des trapps 

analogues à ceux exposés dans la Province Ignée des Iles Britanniques et aux Faeroes 

(notamment dans l͛Ileàdeà“uduƌoǇ,àĐf.àGeoffƌoǇ,àϭϵϵϰͿ doŶtàl͛ĠpaisseuƌàpeutàatteiŶdƌeàϮϬϬϬŵ. 

La croûte est dilatée par des dykes mafiques qui s͛oƌgaŶiseŶtàeŶàessaiŵsàautouƌàdeàĐeŶtƌesà
magmatiques qui ponctuent la future marge. Sur la côte du SE GroeŶlaŶd,à l͛eǆteŶsioŶà està
NW-SE. Ces dykes sont en tension pure (verticaux) ou en tension-cisaillement (conjugués, 

aǀeĐàpeŶdagesàfoƌtsàpeŶdaŶtàl͛iŶjeĐtioŶͿ.àLes dykes en tension puƌeàŶ͛aĐĐoŵmodeŶtàƋu͛uŶeà
dilatation horizontale de la croûte. Mais les dykes en tension-cisaillement accommodent non 

seulement une dilatation horizontale mais aussi une extension tectonique, avec allongement 

horizontal et raccourcissement vertical, au même titre que des failles normales conjuguées. 

2) La flexuration initiale de la croûte supérieure est accommodée à distance par la présence de 

failles de détachement majeures à pendage vers le continent etàpaƌà l͛iŶjeĐtioŶàĐoŶtiŶueàdeà
dykes en tension-cisaillement. Nous ne savons pas si ces failles sont déjà magmatiques au 

début de l͛histoiƌeàdeàlaàŵaƌge,àŵaisàl͛esseŶtielàdesàlaǀesàdesà“D‘sàestàŶouƌƌiàpaƌàlesàdǇkes, 

par injection latérale à partir des centres magmatiques. Le volume de magma intrudé et 

extrudé ne cesse de croître et la flexuration commence à induire des contraintes très forte 

d͛eǆtƌados,à Ƌuià soŶtà oďliƋuesà ƌelatiǀeŵeŶtà au référentiel andersonien. Ainsi des intrusions 

peuǀeŶtàĐeƌtaiŶeŵeŶtàs͛iŶjeĐteƌàoďliƋueŵeŶtàƌelatiǀeŵeŶtàăàlaàǀeƌtiĐaleàetàauàplaŶàhoƌizoŶtalà
à ce stade. Des sills précoces dans la flexuration servent probablement à accommoder la 

fleǆuƌatioŶàŵaisàŶousàŶ͛aǀoŶsàpasàpuàleàdĠŵoŶtƌeƌàdeàŵaŶiğƌeàsǇstĠŵatiƋue. 

3) La flexure à son stade mature est associée à des injections de magma globalement plus 

différenciés. IlàestàpossiďleàƋu͛uŶàƌĠseƌǀoiƌàexiste sous le footwall des détachements au toit 

de la croûte ductile en accord avec le modèle de Quirk et al. (2014). Les magmas terminaux 

(mafiques mais surtout acides) sont injectés syn-tectoniquement dans les failles de 

détachement à pendage vers le continent. Ces failles sont des "failles magmatiques" comme 

le suggéraient les données sismiques. Ces magmas se mettent en place sous forme de 

laccolithes entre la croûte supérieure et la base des trapps. Ces intrusions participent, ăàl͛Ġtatà
magmatique, au relâchement des fortes teŶsioŶsàd͛eǆtƌados.à 
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Figure 3.52 : Modèle schématique illustrant la déformation de la croûte supérieure suivant la construction de la marge E-
groenlandaise. a) Emplacement des trapps au-dessus de la croûte supérieure. b) Flexuration de la croûte supérieure. Le 
premier prisme de SDR interne s’est ŵis eŶ plaĐe. UŶs iŶtƌusioŶ gabbroïque s’est ŵise eŶtƌe la Đƌoûte et les SDRs. Le 
ŵagŵa ŵafiƋue s’iŶjeĐte probablement dans une faille existant. Le magma acide se différencie près du toit du magma 
basique (cf. §Fig. 1.18). Le ŵagŵa aĐide s’iŶjeĐte pƌoďaďleŵeŶt daŶs la ŵġŵe faille Ƌue le ŵagŵa ŵafiƋue. Remarque : 
Pour simplifier le modèle, les dykes conjugués ne soŶt pas illustƌĠs. Il est possiďle aussi Ƌue les ŵagŵas s’iŶjeĐtaŶt daŶs 
uŶe faille ŵagŵatiƋue s’aĐĐuŵuleŶt au-dessus de la croûte supérieure en formant un volcan (cf. §3.3.1).  
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 ápƌğsàaǀoiƌàdisĐutĠàdeàlaàstƌuĐtuƌeàdesàŵaƌgesàǀolĐaŶiƋuesàăàl͛ĠĐhelleàdeàlaàĐƌoûteàsupĠƌieuƌeà
ăàpaƌtiƌàd͛oďseƌǀaďles,àjeàŵ͛adƌesse dans ce chapitre à la problématique plus générale de la rupture 

syn-magmatique de la lithosphère continentale. 

 Comme jeàl͛ai rappelé dans le chapitre 1.3.1, les marges dites hyper-étirées avec exhumation 

du manteau lithosphérique ne sont pas associées à des volumes conséquents de magmatisme syn-

eǆteŶsioŶ,àďieŶàƋueàĐeàpoiŶtàsoitàdisĐutĠàdaŶsàĐeƌtaiŶsàĐas,àeŶàeǆtƌġŵeàfiŶàd͛ĠǀolutioŶà;Merle et al., 

2009).  

 CepeŶdaŶtàĐeƌtaiŶsàauteuƌsàtieŶŶeŶtàăàĠteŶdƌeàleàŵodğleàdeàĐeàtǇpeàdeàŵaƌgesàăàl͛eŶseŵďleà
desàŵaƌgesàpassiǀesàeŶàĐoŶsidĠƌaŶtàƋueàlesà“D‘sàsoŶtàl͛eǆpƌessioŶàfiŶaleàdeàlaàƌuptuƌeàlithosphĠƌiƋueà
avec exhumation du manteau (Péron-Pinvidic et al., 2013). Ces auteurs se basent notamment sur 

l͛eǆeŵpleàdeà laàŵaƌgeàǀolĐaŶiƋueàdeàVøring où un rift sédimentaire assoĐiĠàăàdeà l͛hǇpeƌ-extension 

(Osmundsen & Ebbing, 2008) se situe en position interne relativement au système de SDRs internes, 

qui se développent sur un haut bathymétrique (Vøring High). 

 DaŶsàl͛aƌtiĐleàϮàĐi-dessous, soumis à Basin Research, je montre les points suivants : 

1) Dans le cas NE-átlaŶtiƋueà l͛hǇpeƌ-extension est ancienne (autour de la limite J-K) et la 

lithosphère est rééquilibrée thermiquement avant la mise en place des trapps et des 

SDRs ; elle est donc non seulement relativement épaisse et froide, mais le fait que la 

ĐƌoûteàĐoŶtiŶeŶtaleàsoitàŵiŶĐeàl͛aàƌeŶdue rhéologiquement dure (cf. §1.1.1) et donc non 

déformable. Ceci explique que la nouvelle période de forte extension, syn-magmatique, à 

l͛EoĐğŶeà soità loĐalisĠeà eŶà dehoƌsà deà laà zoŶeà d͛aŵiŶĐisseŵeŶtà sǇŶ-sédimentaire. Je 

montre que le modèle développé par Péron-Pinvidic est très discutable.  

2) Jeà ŵoŶtƌeà ĠgaleŵeŶt,à ăà paƌtiƌà deà l͛eǆeŵpleà deà ϰà ŵaƌgesà ;W-Groenland, Inde-Laxmi, 

Vøring et Møre), que la géométrie finie des transitions continent-océan peut être 

Đoŵpleǆeàăàl͛ĠĐhelleàdeàlaàĐƌoûteàloƌsƋu͛uŶàƌiftàsĠdiŵeŶtaiƌeàpƌĠĐğdeàlaàfoƌŵatioŶàd͛uŶeà
marge volcanique. Les failles majeures en détachement qui contrôlent la géométrie du 

rift et celles de la marge, sont à pendages opposés. Ce dispositif tend à isoler un bloc 

continental latéral (« bloc L ») qui est le hanging-wall de ces systèmes diachrones. Je 

montre que la géométrie finale dĠpeŶdàdeà laà ƋuaŶtitĠà d͛eǆteŶsioŶà suďieà loƌsàduà stadeà
syn-sédimentaire ainsi que du délai entre les deux extensions majeures des systèmes 

sédimentaires et magmatiques 

Magmatic ocean-continent transitions 

Guan, H., Geoffroy, L., Gernigon, L., Chauvet, F., Grigné, C. and Werner Ph. 

Abstract 

Continental extension may, or may not, be coeval with significant mantle melting, leading to 

the formation of distinct types of passive margins (respectively magma-poor or volcanic), 

with distinct crustal structures. Especially in inter-cratonic mobile areas, magmatic breakup 

and development of volcanic passive margins (VPMs) may postdate the early development of 

a non-magmatic continental rift system. The time-span between the amagmatic and the 
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magmatic systems may be relatively short or, conversely, long (tens of millions years). Such 

evolution is often associated with a significant apparent asymmetry in the wideness of 

conjugate VPMs. In this paper, we attempt to re-interpret the structure of three paired VPMs 

which developed close to, but separately from, a previous amagmatic aborted rift system. 

Due to opposite dips in major crustal detachment faults accommodating extension from 

sedimentary to volcanic stages, those composite margins tend to individualize a fault-

dissected continental block (here designed as L-Block) along one of the conjugate margins. In 

addition to the amount and distribution of amagmatic extension, the time-span between 

amagmatic and magmatic extension exerts a major structural and rheological control on the 

final structure of the ocean-continent transitions. The finite margin geometry may be 

erroneously interpreted as resulting from a continuous process from hyperextension to the 

final magmatic breakup. However, the early syn-sedimentary extension appears, in many 

cases, to be low-rate or episodic. Consequently, the VPM final breakup of the lithosphere 

may shift away from the original amagmatic stretched area to the rifted margin. 

 

1. Introduction 

 Studies of passive margins, whatever exposed or offshore located, have pointed out their 

bulk asymmetry (e.g. Manatschal, 2004; Brune et al., 2014). Those studies were mainly focused on 

passive margins for which lithospheric extension is not associated with significant volumes of melting 

(͚non-volcanic͛ or ͚amagmatic͛ or ͚ŵagŵa-pooƌ͛) here designed as NVPMs. NVPMs usually show no 

(or very minor) syn-rift magmatism in the crust. Some melt could eventually be trapped within the 

lithospheric mantle but do not influence the crustal architecture dramatically (e.g. Müntener & 

Hermann, 2001). Following Wernicke͛s concepts (1985), NVPMs asymmetry is generally interpreted 

as the result of a simple shear model of plate breakup associated with the development of a trans-

lithospheric detachment fault or shear zone (e.g. Lister et al., 1986; Lavier & Manatschal, 2006). At 

NVPMs, extreme thinning associated with rolling-hinge detachment development could be 

associated with the exhumation of serpentinised lithosphere mantle (Boillot et al., 1980).  

 By contrast, continental breakup associated with huge mantle melting does not clearly show 

such features (e.g. Skogseid et al., 2000; Menzies et al., 2002). VPMs (Fig. 1)have been described as 

relating to distinct deformation pattern and processes of continental breakup (e.g. Geoffroy, 2001, 

2005; Franke et al., 2013; Quirk et al., 2014; Geoffroy et al., 2015). In deep seismic reflection profiles, 

those margins do not show any evidence of exhumed mantle (e.g. Zalán, 2013; Clerc et al., 2015; 

Paton et al., 2017). Sometimes, similar VPMs could develop at the edges of aborted sedimentary rift 

systems, i.e. domains which were already affected by moderate to significant amagmatic extension 

before the surface expression of intense magmatic activity. Assuming a NPVMs scenario, Peron-

Pinvidic et al. (2013), followed by Peron-Pinvidic & Osmundsen (2016) and Peron-Pinvidic & 

Osmundsen (2018), proposed to integrate both pre-magmatic rift systems and breakup related 

volcanism within a conventional and unique hyperextended, and highly asymmetric rifted system 

controlled by detachment faulting. In this model, the breakup related magmatism is simply regarded 

as the natural ultimate result of a continuum crustal and lithospheric deformation.  
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 Considering those views and recent controversies about the differences or similarities 

between NVPMs and VPMs (Gernigon et al., 2015; Osmundsen et al., 2016; Theissen-Krah et al., 2017; 

Zastrozhnov et al., 2018), we think that there is a need to clarify and redefine the nature and 

concepts of rifted margin and ocean-continent transition (OCT) when sedimentary rifts and basins 

are closely related in time or/and space with distal VPMs. In this paper, we first (1) recall the main 

characteristics of VPMs, (2) discuss both the symmetry and the definition of OCTs at the scale of 

thermal lithosphere, and (3) develop a different interpretation of polyphased rifted and distinct 

VPMs based on three case examples.  

 
2. SDR(seaward dipping reflectors) wedges, faults and high velocity crust at VPMs 

 Interpretations of SDRs across VPMs (Fig. 1) have led to recent advances in passive margin 

studies (Planke et al., 2000; Stica et al., 2014; Geoffroy et al., 2015; Paton et al., 2017; Abdelmalak et 

al., 2018; McDermott et al., 2018). At VPMs, SDRs form thick wedges of seaward dipping subaerial 

volcanic flows emplaced at the ocean-continent transition (e.g. Hinz, 1981; Planke et al., 2000). One 

must distinguish between inner SDRs, which develop over the necked parts of VPMs associated with 

a strong Moho slope (e.g. Geoffroy, 2005; Fig. 1), and outer SDRs which develop over a gently dipping 

to flat-lying Moho, outward from the syn-magmatic necking zone (Planke et al., 2000; Franke et al., 

2010; Geoffroy et al., 2015; Paton et al., 2017). Isostatic models were proposed for similar basaltic 

wedges of Mio-Pliocene age dipping towards the active rift zone in Iceland (e.g. Pálmason, 1980). 

Those models were extended to SDR wedges located at VPMs (e.g. Mutter, 1985; Buck, 2017; 

Hjartarson et al., 2017). However, some authors early pointed out the striking analogy in seismic 

reflection profiles, between SDRs and syn-sedimentary rollover that developed over large crustal-

scale detachment faults (e.g. Gibson & Love, 1989; Tard et al., 1991). New insights on VPMs 

formation came from a detailed field investigation of onshore exposed SDRs and their underlying 

dyke injected crust (Geoffroy et al., 1998, 2001; Brooks,2011; Abdelmalak et al., 2015, 2017), 

followed by convergent interpretations of recent long offset seismic reflection data extending down 

to Moho depths (e.g. Rey et al., 2008; Stica et al., 2014; Quirk et al., 2014; Zalán, 2015; Pindell et al., 

2014; Clerc et al., 2015; Geoffroy et al., 2015; Paton et al., 2017; McDermott et al., 2018). Those 

seismic data confirm that inner SDRs develop syn-tectonically within the continental thinned and 

stretched area of many VPMs (Fig. 1). This conveniently explains the local contamination of inner SDR 

mafic magma by continental crust (e.g. Larsen et al., 1998; Saunders et al., 1997, 1999; Meyer et al., 

2007; Abdelmalak et al., 2016), ruling out the classic interpretation of SDRs as a diagnostic of oceanic 

crust domains (e.g. Mutter et al., 1982). Continentward dipping detachment faults bounding inner 

SDRs appear to accommodate significant upper and syn-crustal thinning and stretching in the 

magmatic necking zone. In addition, SDRs formation is contemporaneous with horizontal magma 

dilatation associated with huge dyking controlled by localized crustal magma reservoirs (Bromann-

Klausen & Larsen, 2002; Callot & Geoffroy, 2004). Convergent observations suggest that sub-inner 

SDRs detachment faults root on top of a ductile and layered middle or lower continental crust 

(Geoffroy et al., 2015; Clerc et al., 2015). This lower crust displays high-Vp (P wave velocities), in 

possible connection with large volumes of intruded mafic magma, mainly injected as sills (White et 

al., 2008). A synthetic model for conjugate VPMs has already been proposed (Fig. 1; Geoffroy, 2010; 
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Geoffroy et al., 2015), showing strong contrasts with the shear models proposed for NVPMs (Brun & 

Beslier, 1996; Reston et al., 1996; Lavier & Manatschal, 2006).  

 

Figure 1. Conceptual model for conjugate VPMs at their initial stage of development (inner SDR stage; modified from 

Geoffroy, 2010, and Geoffroy et al., 2015). The outward dip of major detachment faults controlling inner SDRs 

development is explained by two possible mechanisms: mechanical coupling of the upper crust with oceanward flowing 

lower crust (Brun & Beslier, 1996;Gac&Geoffroy, 2004; Huismanns & Beaumont, 2011) and/or continentward gravity 

collapse of the upper continental crust away from the exhumed lower crust, in a way similar to post-collisional tectonics 

(Tirel et al., 2008; Geoffroy, 2010). The C-Block has firstly been defined by Geoffroy (2010), and mechanically reproduced 

by Geoffroy et al. (2015). It is the common footwall of the continentward dipping detachment faults from each conjugate 

volcanic passive margin.  

3. Symmetry at conjugate VPMs 

 Seismic refraction profiles suggest that the wideness of the stretched and thinned 

continental crust at conjugate VPMs may be different than those illustrated in Figure 1. In the NE-

Atlantic, such is the case for the SE-Greenland/Hatton (Fig. 2a and 2b; White & Smith, 2009; Funck et 

al., 2016) and the NE-Greenland/Norwegian conjugate VPMs (Voss & Jokat, 2007; Mjelde et al., 2005; 

Funck et al., 2016).  

 The degree and origin of asymmetry at VPMs depend on how the ocean-continent transition 

is defined. One should distinguish the continent-ocean boundary (COB) from the ocean-continent 

transition (OCT). The COB at VPMs is the location of the earliest MORB (mid-ocean ridge basalts)-

type oceanic crust except if the MORB basalt overlaps the continental crust, provided it may be 

clearly identified (e.g. Eagles et al., 2015). Like NVPMs, the COB at VPMs should represent the true 

locus of continental lithosphere breakup. The OCT is interpreted as a transitional domain consisted of 

extremely thinned and stretched continental lithosphere bounding the COB inward. In deep seismic 

surveys, true oceanic crust is often marked by a clear Moho showing a constant crustal thickness (on 

average 6-7km) including sub-horizontal lava flows in the uppermost section (Karson et al., 2002). 

The symmetry of VPMs depends on both the true location of the COB and on the wideness of the 

OCT on both margins. In this context, the time and space occurrence of the lithospheric extension 

which led to continental breakup must be considered carefully. Particularly, one should consider if 
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amagmatic continental extension predated the onset of syn-magmatic extension in a continuum of 

tectonic and lithospheric evolution (e.g. Gernigon et al., 2014; Theissen-Krah et al., 2017). As seen 

hereafter (section3.b), this crucial issue cannot always be resolved by the study of crust thickness 

variations alone.  

a) Asymmetry and continent-ocean boundary location 

 In the NE-Atlantic (Fig. 2a), it is acknowledged that magnetic anomaly 24 marks the earliest 

oceanic accretion (Talwani & Eldholm, 1977; Gaina et al., 2009). Considering this to be exact, the 

conjugate VPMs display a moderate asymmetry, associated with different Moho slopes in the 

necking area of each paired margin (Fig. 2b, box1).  

 This slight asymmetry (e.g. Smith et al., 2005) appears to be correlated to a thinner 

continental crust east of Greenland before syn-magmatic Paleocene-Eocene extension. Although 

shallow sedimentary basins predating the Aptian are proposed to exist immediately along shore SE-

Greenland and in the outer Hatton Basin (Gerlings et al., 2017), most of the inherited attenuated 

crust and main sedimentary basin developed in a broad area extending between Hatton Bank 

andBritish Islands (Fig. 2a). Crust thickness variations in the Hatton-Rockall area appear to be related 

to Mesozoic thinning and stretching (Fig. 2b; O͛‘eillǇà età al.,à ϭϵϵϲ;à Moƌeǁoodà età al.,à ϮϬϬϱ). As 

elsewhere in the NE-Atlantic, the continental lithosphere was involved in a complex tectonic history 

including large-scale wrench tectonics during the Paleozoic (Ziegler, 1989; Chenin et al., 2015) 

followed, during the Mesozoic, by distinct stages of lithosphere stretching and thinning in E-W to 

NW-“EàdiƌeĐtioŶsà;e.g.à“kogseid,àϭϵϵϰ;àO͛‘eillǇàetàal.,àϭϵϵϴ;àDoƌĠàetàal.,àϭϵϵϵ;àKiŵďellàetàal.,àϮϬϬϰͿ.àItà
is generally acknowledged that the latest stages of amagmatic extension, which occurred here at the 

very end of the Jurassic until the earliest Cretaceous, were also the most vigorous, in terms of 

lithosphere thinning (Brekke, 2000; Scheck-Wenderoth et al., 2007, Faleide et al., 2008, Osmundsen 

& Ebbing, 2008). This period was responsible for extreme crust reduction along a rift system 

extending from Rockall, to the south, to Lofoten to the north (Doré et al., 1999; Faleide et al., 2008, 

Osmundsen & Ebbing, 2008; Færseth, 2012; Lundin & Doré, 2011). Within the Hatton-Rockall area 

(Fig. 2) the estimated thinning factors reached a maximum of 6, probably associated, with 

serpentinization of the underlying and locally exhumed ŵaŶtleà;O͛‘eillǇàetàal.,àϭϵϵ8, Joppen & White, 

1990). This extension lasted around 30Ma but never reached the breakup stage (i.e. oceanic crust 

accretion). In the Hatton-Rockall area (Fig. 2), this major event was likely followed by thermal 

subsidence throughout the Cretaceous until the Cenozoic syn-magmatic extension which led to 

continental breakup and accretion of oceanic lithosphere.  

 In the NE-Atlantic, the precise age of early oceanic crust is debatable, especially to the south 

of the Greenland-Iceland-Faroe-Ridge (GIFR, Fig. 2a). Erroneous interpretation of the earliest 

magnetic anomalies chrons may have huge consequences on the degree of asymmetry of conjugate 

VPMs (Fig. 2b). Outer-SDRs are recognized off the SE-Greenland margin, extending to magnetic 

anomaly chron22 (e.g. Dahl-Jensen et al., 1997). However, the linear magnetic anomalies observed 

above the SDRs are not necessarily diagnostic of true oceanic crust, at least in the way seafloor 

oceanic crust and spreading are usually defined (e.g. Karson et al., 2002). It must be noted that SDRs 

have never been identified in active oceanic ridges, deep drillings of oceanic crust or ophiolitic 
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complexes, whatever the rate of spreading. In oceanic domains, linear magnetic anomalies should 

solely be considered as a diagnostic of extrusions emplaced in a sub-symmetrical magma accretion 

context, the way VPMs also develop (Geoffroy et al., 2015). Seismic refraction data also show that 

Moho beneath the SE-Greenland outer SDRs is abnormal both in depth and slope (Fig. 2b; Holbrook 

et al., 2001; Hooper et al., 2003; Funck et al., 2016). Assuming that those outer SDRs emplaced 

alternatively in a continent-derived transitional area, this would not only extend the continental 

domain seaward but also increase the degree of asymmetry of the conjugate VPMs (Fig. 2b, box2).  

b) The general issue of passive margin (lithospheric) definition 

 Recent studies have claimed that the magmatism at the COB in the NE-Atlantic and 

elsewhere, was the simple result of a very long period of extreme thinning and stretching of the 

continental lithosphere, succeeding in final syn-magmatic breakup (e.g. Peron-Pinvidic et al., 2013; 

Peron-Pinvidic & Osmundsen, 2016, 2018). Those authors promote a classic model of continental 

lithosphere extension mostly derived from decades of geophysical and geological observations 

carried out along the Iberia-Newfoundl and NVPMs and/or derived from the inverted Jurassic and 

fossil passive margins from the Alps (e.g. Manatschal, 2004). According to Peron-Pinvidic et al. (2013), 

the thick NE-Atlantic Cretaceous basins, formerly considered as thermal post-rift, following the Late 

Jurassic-Early Cretaceous extension, should be interpreted as a syn-tectonic sag-type basin overlying 

an exhumed and serpentinized mantle.àáĐĐoƌdiŶgàtoàthisàŵodel,àaà͞ŵagŵatiĐàpulse͟,àĐoƌƌespoŶdiŶgà
to our distinct VPMs would be responsible for the final lithosphere breakup. This evolutionary model 

for the NE-Atlantic was formerly established for the Vøring margin (Fig. 2a), which was previously 

considered by many authoƌsàasàtheàaƌĐhetǇpeàofà͞ǀolĐaŶiĐàƌiftedàŵaƌgiŶs͟,àiŶĐludiŶgàiŶàtheiƌàstƌuĐtuƌeà
the nearby Mesozoic rift system (Skogseid et al., 2000; Zastrozhnov et al., 2018). However, Geoffroy 

(2001), Gernigon et al. (2014) and Theissen-Krah et al. (2017) pointed out the potential 

misconception in doing so. Off Norway, the major Mesozoic rift (with hyper-extended crust) is 

effectively very close (and parallel) to the Møre and Vøring VPMs. The buoyant volcanic plateau 

interpreted as a continental basement (Vøring High; Mjelde et al., 2005) divides the Mid-Mesozoic 

rift from the VPM. Further south, a similar rift system (e.g. Rockall Trough) is located 500km away 

from the Hatton VPM, and can hardly be considered as belonging to the same extensional system 

(Fig. 2a and 2b; e.g. White et al., 1987; White & McKenzie, 1988). Following the concepts of Peron-

Pinvidic et al. (2013), this would make the conjugate margins unusually wide and highly asymmetric 

(Fig. 2b, box3). 
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Figure 2. a. Bathymetric map of the NE-Atlantic with location of the studied profiles. Superposed in purple is the area of 

finite  thinning factor exceeding 4 (continental crust reduction down to 7 km, excluding magma addition) in the Late 

Jurassic/Early Cretaceous rift system, and in red the extension of SDRs (schematic). b. Crustal section and seismic 

velocities from SE-Greenland to Hatton at C21 (from Funck et al., 2016). Lower boxes 1, 2 and 3 refer to conjugate passive 

margins according to different hypotheses on margin definition (see text). 

 We performed a simple but robust thermal model of lithosphere thickness of the Hatton-

Greenland paired VPMs with time, from 130 Ma to 63 Ma (earliest Paleocene) (Fig. 3). In this model, 

we considered that the major lithosphere thinning occurred during the Late Jurassic-Early Cretaceous 

extension and that most of the finite crust thinning before the Paleocene was related to this period. 

Although this extension lasted approximately 30 Myrs, we considered it as instantaneous, pure shear 

and depth-independent, in accordance with the McKenzie (1978) model. Note that a more realistic 

lower extension-rate or depth-dependent thinning would strengthen our conclusions by increasing 

the depth of the initial lithosphere-asthenosphere boundary (LAB). Therefore, the initial LAB 

isotherm was solely controlled by the  thinning ratio inferred from crust thickness, considering a 

reference crust thickness of 35 km. 
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 The 2D heat diffusion equation was solved in a Cartesian frame (1599×300 km) with a finite 

difference method, using a resolution of 1.5 km in the horizontal and vertical directions. An explicit 

forward difference scheme was used for the time evolution, with a time-step of 10 kyrs. We used an 

isotropic thermal conductivity k=3 W.m-1 .K-1, a specific heat capacity cp=1200 J.kg-1.K-1 and a density 

ρ=3300 kg.m-3. Decreasing the thermal conductivity to k=2 W.m-1 .K-1 or increasing the bottom 

temperature to 1400°C, would lower the depth of the 1300°C isotherm after 67 Myrs by a maximum 

of 22 km and 16 km respectively. Increasing the thermal conductivity, decreasing the bottom 

temperature or adding internal radioactive heat would all deepen the final isotherm. 

 We show that the NE-Atlantic lithosphere, at the time of the early magma emplacement, had 

a thickness exceeding 100km (Fig. 3). The main variation in thermal lithosphere thickness was 

between the cold and underformed Greenland craton and the lithosphere to the east, which was 

reactivated throughout the Phanerozoic. To the East, the plate shows more variations in crust 

thickness than in lithosphere thermal thickness.  

 

Figure 3.NE-Atlantic thermal lithosphere thickening with time from Greenland to Hatton, starting from 130Ma to 

immediately before the onset of Tertiary mantle melting (63 Ma). The initial 1300°C isotherm takes into consideration 

instantaneous thinning due to extension (McKenzie, 1978) at 130 Ma, which is considered as a convenient upper-bound 

for the results. The thickness of the post-Caledonian continental crust is considered to be 32 km (Cloetingh et al., 2010). 

Taking into account an initial 25 km in thickness would only shift the thermal boundary layer downward, thus making the 

lithosphere still stronger. The thermal lithosphere thickness is inverted from a simple 1D diffusion model excluding any 

lateral heat diffusion. Black arrow: area of Eocene breakup. Red line: continental crust. 

 Many factors control the strength of continental lithosphere (e.g. Burov, 2011). A thermally 

equilibrated continental lithosphere with thin crust is much more difficult to extend due to a lower 

quartz/olivine ratio (e.g. Kusznir & Park, 1987). Although not fully equilibrated, the Paleocene NW-

Europe lithosphere thus had strongly integrated strength, due to extreme silicic crust reduction in 

places (Fig. 2b). Noà͞ǁholeàlithospheƌeàfailuƌe͟àcould be expected for such thermally re-equilibrated 

lithosphere with thin continental crust. The Greenland craton, albeit with a thicker crust, was too old 

and thus too cold to be extended. It appears from observation and modelling that renewed 

stretching and thinning of the plate focused preferentially within the lithosphere bearing the 

(relatively) thicker crust and the most significant lateral variation in lithosphere thickness, i.e. along 

Greenland (black arrow; Fig. 3). This is in favor of mechanisms involving 3D edge-convection (e.g. 

NW SE 
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King & Anderson, 1998) as independently suggested by 3D model of VPMs formation (Callot et al., 

2002). 

 This robust rheological evidence suggests that the NE-Atlantic volcanic margin asymmetry is 

limited to the area with syn-rift magmatism (excluding box3 from Fig. 2) and that the degree of VPM 

asymmetry solely depends on the consideration, or not, of outer SDRs as overlying continent-derived 

lower crust (Fig. 2b, boxes1 and 2).  

4. Crustal structure of polyphased VPMs 

A similar disposition of continentward dipping faults exists at both facing VPMs (Fig. 1). No 

evidence is met from crust sections down to the Moho of any trans-lithospheric decoupling, coeval 

with magmatic continental breakup. However, like in the NE-Atlantic (see above) continental 

breakup and VPM edification may occur within suture lines of inter-cratonic areas which experienced 

long-term unsuccessful stages of amagmatic extension before syn-magmatic breakup (Fig. 2; Chenin 

et al. 2015Ϳ.à IŶĐludiŶgà thoseà ƌifts,à theà Đƌustalà stƌuĐtuƌeà ofà thoseà ͞polyphased ŵaƌgiŶs͟à shouldà
theoretically be more complex than the conceptual representations for each type presented so far. 

We hereafter present three case studies illustrating this complexity.  

4.1The W-Greenland margin 

 The W-Greenland margin (Figs. 4a and 4b) is another case example of polyphased extension 

being first amagmatic and becoming fully magmatic. From NW-Disko Island to Svartenhuk, clear 

inner SDRs developed from Paleocene to Eocene and are presently largely exposed onshore 

(Geoffroy et al., 1998, 2001; Chauvet et al., submitted). The amagmatic stage corresponds to the 

development of a Cretaceous continental rift within Baffin Bay, from Disko Bay to Melville Bay (Fig. 

4a; Whittaker et al., 1997; Schenk, 2011) associated with moderate lithosphere thinning and 

stretching (Gregersen et al., 2013). Though the kinematic of this margin is complex and could be 

influenced by the Ungava transfer system, the stretching direction in Svartenhuk segment is clearly 

orthogonal to the extensional axis and shows no obliquity (Abdelmalak et al., 2018). South of the 

Ungava transfer system, significant lithosphere thinning and stretching occurred in the Labrador Sea 

with possibly mantle exhumation (e.g. Chian & Louden, 1994). Further north, the Baffin Bay Mesozoic 

sedimentary basin is bounded everywhere over the Greenland basement by a major dislocation 

dipping seaward, often adopting a bayonet-shape, and dominantly trending NNW-SSE (Figs. 4a and 

4b). Because no extension is evidenced in its footwall, this fault is best interpreted as the break-away 

of the Mesozoic extensional system (Fig. 4c).  

 In Baffin Bay, the extension was discontinuous with time during Cretaceous (Gregersen et al., 

2013). The most important pulse in stretching probably occurred during the Albian until, possibly, the 

lower Campanian (e.g. Chalmers et al., 1999; Dam et al., 2009). The syn-sedimentary pattern of 

normal faults and associated tilted blocks show that this early extension trended close to N-S in the 

Nuussuaq-Svartenhuk area (Abdelmalak, 2010), in possible connection with a rift-rift-rift (RRR) triple 

junction. It was followed by a stage of thermal subsidence and sag basin formation. A later pulse of 

stretching occurred during the Maastrichtian in the NE-SW trend, predated the onset of regional 

volcanism during the Paleocene. To the east of the W-Greenland VPM, the mid-Paleocene volcanic 
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traps (could be considered as inner SDRs, Fig. 4b) overlying the exposed W-Greenland Mesozoic basin 

were not affected by any significant tectonic stretching or thinning (Fig. 4b). Considering the nearby 

Greenland crustal thickness (~40km in average; Steffen et al., 2017) and the thinnest crust at the 

most distal part of the sedimentary basin (Chalmers et al., 1999), the crustal thinning factor  

associated with finite Mesozoic extension did not exceed 1.7 before the onset of magmatism. This 

estimate does not take into account possible dilatation of the basement lower crust by mafic sills 

(Geoffroy et al., 2015). However, it is comparable to the maximum ~2.3 crustal thinning deduced 

further north in the amagmatic Melville Bay (Fig. 4a) combining the EIGEN-6C4 gravity model (Steffen 

et al., 2017) to seismic refraction data (Altenbernd et al., 2014). The conspicuous W-Greenland 

(Disko-Svartenhuk) inner SDRs developed during the Paleocene-Eocene period. It represents the 

most proximal part of the VPM system which certainly extends far offshore (Fig. 4a). Both 

sedimentary and volcanic development of this VPM is controlled by a major syn-magmatic crustal 

scale continentward dipping detachment fault, the Arfertuarssuk Fault (Figure 4c and 4d; Geoffroy et 

al., 2001). The inner SDR is dissected by a number of syn-constructional faults and is clearly 

associated with important tectonic stretching and thinning, in addition to magma dilatation through 

dyking (Geoffroy et al., 2001; Abdelmalak et al., 2012).  

 Geologically, the W-Greenland innermost SDR developed significantly to the west of the 

exposed sedimentary basin and the associated border faults (Figs. 4b and 4c). The syn-magmatic 

Paleocene-Eocene extensional strain field has thus shifted seaward of the main Late-Jurassic/Early-

Cretaceous basin. The true extent of the sedimentary basin beneath the inner SDRs is unknown but 

the pattern reflects at least a narrowing of the lithosphere necking zone with time (Figure 4c).In 

addition, the pattern of major faults and hanging wall structure differed dramatically from the 

sedimentary to the magmatic stage. The sedimentary basin border fault dipping seawards, is steep 

(e.g. Abdelmalak, 2010), and its footwall is cross-cut by seaward dipping synthetic faults bounding 

rotated rigid blocks (Fig. 4c; Abdelmalak, 2010). The SDR bounding fault is continentward, listric, and 

the tectonized hangingwall is flexed as a rollover anticline over the fault (Fig. 4c). The distance 

between the sedimentary basin border fault and the SDR-bounding detachment fault varies along 

strike, from approximately 100 km to the south, to 50 km to the north, isolating a clear upper crustal 

block (Fig. 4c). Due to seaward rigid rotation, the dip of Cretaceous faults beneath the SDR is thought 

to be almost vertical. 
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Figure 4.a. Bathymetric map of the Labrador-Baffin area with overprint of Cretaceous sedimentary basins and 

Palaeocene/Eocene basalts. b. Geological map of the Svartenhuk-Disko area (Abdelmalak et al., 2012). c. Cross-section 

(composite section including profiles A, B, and C in figure 4b) across the Svartenhuk peninsula. d. Enlargement of the 

Eocene-dated formation located along the Arfertuarssuk fault. 

4.2 The Laxmi system 

 In the west of India (Figs. 5a and 5b), the aborted Laxmi volcanic rift (e.g. Calvès et al., 2011; 

Misƌaàetà al.,à ϮϬϭϱ;àNeŵčokàetà al.,àϮϬϭϲͿàpƌedatedà theàpost-Deccan breakup of the Arabian Sea in-

between the Seychelles and the Laxmi ridges (Figs. 5a and 5b). Earliest ocean floor accretion in the 

Arabian Sea is thought to have occurred during Paleocene (Chron 28n), postdating the Deccan Traps 

(Fig. 5b; Naini & Talwani, 1982; Devey & Stephens, 1991; Collier et al., 2008). East of the Arabian Sea, 

the Laxmi basin clearly shows a pair of conjugate VPMs showing both inner and outer SDRs and a C-

BloĐkà;Figuƌeàϭ;àe.g.àKƌishŶaàetàal.,àϮϬϬϲ;àGuaŶàetàal.,àϮϬϭϲ;àNeŵčokàetàal.,àϮϬϭϲͿ.àWeàƌeeǀaluatedàtheà
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crustal structure of this basin using the ION GeophǇsiĐalà IŶdia“PáN™à loŶg-offset seismic reflection 

database (Guan et al., 2016). 

 The Laxmi VPM developed at the top of a continental crust which was apparently previously 

thinned and stretched before the onset of SDR-related volcanism (Roberts, 2008). On both sides of 

the Laxmi basin, respectively the inner part of the Laxmi Ridge ;Fig.àϱď;àGuaŶàetàal.,àϮϬϭϲ;àNeŵčokàetà
al., 2016) and the sub-Deccan traps crust on the western Indian margin (31.5 km; Kaila et al., 1981), 

the Moho is clearly imaged and no significant syn-magmatic stretching/thinning appears to exist. 

Considering the continental crustal thickness of both the two sides and the uncertainties on Moho 

depths, we tentatively infer a pre-magmatic crustal thinning factor of 2.5 +/-1. 

 

Figure 5. a. The Laxmi basin in the framework of the Indian Ocean; b. Physiography of the Laxmi basin from free-air 

gravity (WGM2012, http://bgi.omp.obs-mip.fr/) and location of Fig. 5c line drawing; c. Interpretation of the eastern part 

of the ION Geophysical IndiaSPAN™ϰϬϬϬ, eŶlaƌged. IŶ gƌeeŶ: postulated CƌetaĐeous sediŵeŶts, ďƌoǁŶ: inner SDR wedges 

in the Laxmi basin, pink: post-SDRs basalts (mainly), possibly corresponding to Deccan traps. Available Vp values are 

shown in the basin (from Naini & Talwani, 1982). 
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 Of particular interest is the identification in the eastern Laxmi basin (ION Geophysical 

IŶdia“PáN™ lines 4000 and 5000), of a rollover anticline structure with strong disrupted reflections, 

developed over a prominent westward dipping (i.e. seaward dipping) detachment fault (Fig. 5c). This 

structure has been previously interpreted as SDRs wedges (Misra et al., 2015). However, basing 

ourselves on existing P-wave velocities not exceeding 4.4 km/s (Fig. 5c;Naini&Talwani, 1982), this 

wedge is probably constituted of sill-intruded sediments. A similar interpretation arose from distinct 

seismic data to the south of the studied profiles (Roberts, 2008). The age of this half-graben basin is 

unknown but clearly predates the inner SDRs emplacement. Together with the inner SDRs, the basin 

is also covered by post-SDR reflective layers of possible volcanic nature, passing laterally seawards to 

transparent seismic facies (clays? volcanoclastics?) (Fig. 5c). Roberts et al. (2008) interpreted those 

highly reflective layers as possibly representing basalts from the Cretaceous-Tertiary transition 

Deccan traps. Incidentally, this interpretation would suggest that the Laxmi paired VPMs are related 

to a mantle melting event occurring before the onset of the Deccan-Seychelles LIP (see also Calvès et 

al., 2011). This would strongly challenge the timing of the Deccan plume hypothesis. In any case, our 

postulated sedimentary basin appears to be pre-Tertiary. During the Mesozoic, the nearby Indian 

basement is actually known to have experienced continental rifting along or across inherited 

Precambrian trends (e.g. Biswas, 1999; Sheth, 1999). For example, rifting along the NNW-SSE 

Dharwar trend (i.e. parallel to the western coast of India) resulted in sedimentation in the Cambay 

rift system from the Early Cretaceous (Biswas, 1982) or from the Late Cretaceous (Tewari et al., 1995). 

 The East LaǆŵiàŵaƌgiŶ͛sàgeoŵetƌǇà isà thusàtheàĐoŵďiŶatioŶàofà tǁoàsuĐĐessiǀeà ;possiďlǇàpƌe-

Deccan) extensional events associated with major faults with opposite dips (Fig. 5c). Like for the W-

Greenland margin, the upper plate of the syn-magmatic continentward dipping fault system 

associated with inner SDRs is also the upper plate of the seaward dipping syn-sedimentary 

detachment fault. 

4.3 The Vøring and Møre Margins 

 Like for the Hatton VPM, the Norwegian VPMs developed away from, but much closer to the 

hyperextended NE-Atlantic Mesozoic proto-rift (Fig. 2a). As elsewhere in the NE-Atlantic and Baffin 

Bay system, syn-magmatic (syn-SDRs) extension was Paleocene to Eocene in age (e.g. Skogseid et al., 

1992; Mjelde et al., 2001; Gernigon et al., 2015; Schiffer et al., 2018). Like elsewhere in the NE-

Atlantic (section 2.a), this breakup occurred within a previously stretched and thinned continental 

crust which experienced major wrench and extensional tectonic events (Ziegler, 1989; Doré et al., 

1999; Skogseid et al., 2000; Mosar et al., 2002). However, to the north of the GIFR (Fig. 2a), a distinct 

characteristic of North American-Eurasia plate separation is that rifting occurred along the inherited 

Caledonian lithosphere. This lithosphere is intrinsically weaker, as suggested by lower Te (effective 

elastic thickness) values compared to Greenland-Baltica Archean/Proterozoic lithospheres (e.g. Pé

rez-Guissinyé & Watts, 2005). Gravitational continental crust thinning affected a broad area during 

the end of the Silurian and early Devonian (Voss & Jokat, 2009; Osmundsen & Andersen, 2001). 

Onshore and offshore observations from NE-Greenland and Norway suggest that some lithosphere 

stretching and thinning phases occurred during the Permo-Triassic and Jurassic within a diffuse rift 

system between Norway and Greenland (Brekke et al. 2001; Osmundsen et al. 2002; Müller et al. 

2005; Hamann et al. 2005 ; Guarnieri et al., 2017). Like for the Rockall Trough (Fig. 2a) the most 



200 

 

significant stretching and thinning in Vøring and Møre rifts (Fig. 6a) occurred at the very end of the 

Jurassic and Early Cretaceous (Ziegler, 1988; Lundin & Doré 1997; Roberts et al. 1999; Shannon et al., 

1999; Zastrozhnov et al., 2018), with extreme crust reduction locally (Osmundsen et al., 2002; Funck 

et al., 2016; Maystrenko et al., 2017). However, in both of those rifts, Moho depth and P-waves 

velocities with depth (Funck et al., 2016; Fig. 6b) strongly question the generalized exhumation of the 

lithospheric mantle as recently suggested (Peron-Pinvidic et al., 2013; Osmundsen et al., 2016; 

Peron-Pinvidic & Osmundsen, 2016, 2018). A 6.2 to 6.4 km.s-1 layer is indeed observable beneath the 

oldest sediments (including Devonian-Carboniferous?) suggesting the existence of a continental 

basement, non-serpentinized mantle (Fig. 6b). The following Cretaceous period was mainly 

associated with thermal subsidence with, in most places, a clear unconformity of the Lower 

Cretaceous over the syn-rift Late Jurassic/Earliest Cretaceous sediments (Brekke, 2000; Osmundsen 

et al., 2002). However, some renewed minor extension locally occurred during the Cretaceous, 

notably during the Aptian-Albian (Lundin & Doré, 1997;Zastrozhnov et al., 2018). A clear exception is 

the Gjallar Ridge, a NNE-SSW trending Late Cretaceous doming structure located to the east of the 

Vøring High (Fig. 6a). Combining seismic and core-log data, Ren et al. (1998) and Gernigon et al. 

(2003, 2004) pointed out that extension developed here during the Upper Cretaceous (e.g. Mid-

Campanian to Maastrichtian), some 10 to 15 Myrs before the Paleocene-Eocene extension. 

Significantly, the major syn-sedimentary faults associated with this extension are of detachment 

types, and dip seawards (Gernigon et al., 2004). Most of them root at relatively shallow levels (c.a. 8 

km beneath sea bottom), along an apparent decoupling level within the lower Cretaceous. 

Interestingly, this system seems to be correlated to deeper and apparently steeper brittle structures 

(still dipping oceanwards) which developed at the top of the dome-shaped ͞T-ƌefleĐtioŶ͟ (Gernigon 

et al., 2003, 2004; Abdelmalak et al., 2017). This T-reflection corresponds to the top of a high velocity 

lower continental crust (HVLC) with velocities between 7.2 and 7.4 km.s-1 (Fig. 6b, Gernigon et al., 

2004; Funck et al., 2016). This HVLC with small vertical velocity gradients, is common in NE-Atlantic 

and elsewhere and could represent the ductile middle crust (LC1 in Fig. 1) identified by Clerc et al. 

(2015) and Geoffroy et al. (2015), corresponding to a probable mafic magma intruded lower 

continental crust (White et al., 2008; Geoffroy et al., 2015). Beneath the Vøring and Møre margins, 

this HVLC largely extends seaward and continentward away from the upper section with SDRs. The 

HVLC is clearly in congruent association, in the upper crustal section, with evidences of mafic magma 

over-productivity, during the Tertiary. Seaward, a thick mafic crust of uncertain nature is located 

beneath the Norway and Lofoten basins (Funck et al., 2016) and, continentward, a pervasive Tertiary 

mafic sill system cross-cut the Cretaceous of the Vøring basin (Fig. 6a; Osmundsen & Ebbing, 2008). A 

comparable onshore exposed sill system is injected in the post-rift Cretaceous basin of NE-Greenland, 

overlying a high velocity lower continental crust (Schlindwein & Jokat, 1999).  

 The Vøring and Møre VPMs also developed outward from the previous rift and are similar to 

the previous case examples. However, the evolution of those two systems differs in two aspects: (1) 

the amount of pre-VPM crustal thinning and, (2) the large time-span between the major amagmatic 

extension and syn-magmatic stretching/thinning. At the scale of the Vøring and Møre sedimentary 

rifts, the westward dipping faults have probably consisted in the break-away of the major (and 

aborted) detachment fault systems reaching down to the brittle-ductile crust interface or down to 

the Moho (Osmundsen & Ebbing, 2008) during the Late Jurassic/Early Cretaceous extension. The 
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basin was subsequently infilled during the thermal subsidence of the narrow Cretaceous rift and the 

VPMs are formed further seawards.  

 

Figure 6. a,b. Schematic interpreted cross sections of the Vøring and Møre rifts and nearby VPMs. Interpretation of Møre 

Basin is from Theissen-Krah et al. (2017). Interpretation of the Vøring Basin is from Tsikalas et al. (2008) with updated 

interpretation of the Cretaceous and Tertiary according to Zastrozhnov et al., (2018). c. Vøring crustal scale 

interpretation from seismic refraction data (reproduced from Funck et al., 2016). 

5. Discussion 

 VPMs development and consecutive plate breakup with syn-magmatic lithosphere thinning 

and stretching clearly occur without any previous amagmatic stretching and thinning. It is well 

documented in the South Atlantic (e.g. Blaich et al., 2013; Heine et al., 2013; Stica et al., 2014; Clerc 

et al., 2015) and in the W-Aden Gulf (Leroy et al., 2010).Diffuse amagmatic continental extension 

may locally exist ďefoƌeàŵaŶtleàŵeltiŶgà ;d͛áĐƌeŵoŶtàetà al.,àϮϬϬϱ;à FƌaŶkeàetà al.,à ϮϬϬϲ;à LeƌoǇàetà al.,à
2010; Watremez et al., 2011; Brune & Autin, 2013) but the narrow and ancient rifts were mostly 

associated with small lithosphere thinning and/or developed in trends highly oblique to the final 

VPMs. 

 We investigated in this paper four cases for which the rifted system combines the structure 

of an ancient and extinct sedimentary rifts sub-parallel to more distal and younger VPMs. In those 

cases, a bulk crustal asymmetry of conjugate VPMs may exist, in clear relation with pre-magmatic (or 

pre-breakup) across-strike gradient in crust thickness (Fig. 2b). This asymmetry is marked, notably, by 

unequal wideness of the crustal domains with outer SDRs, relatively to the locus of final oceanic 

breakup (Fig. 2b). The origin of this asymmetry is certainly rheological, in relation with across-strike 

variations in lower-crust thickness at the time of the syn-magmatic rupturing. 
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 In both the W-Greenland and Laxmi cases, syn-sedimentary extension did not exceed 120% 

and there was apparently a small timespan between the last pulse of syn-sedimentary extension and 

the earlier stage of syn-volcanic extension. In those cases (Fig. 7a), a particular upper crustal 

structure developed over time with the individualization of a buoyant upper crustal block, hereafter 

called L-Block (L for Lateral), bounded by diachronic detachment faults with opposite dips, dying out, 

when observable, along the brittle crust/ductile crust transition zone. This whaleback shape upper 

crustal block is about 60-75 km and 120 km wide in the W-Greenland and Laxmi Basins (Fig. 4c, 5c).  

 The basin structure within the L-Block is probably very complex with former syn-sedimentary 

seaward dipping normal faults being rotated to the vertical or, even, to invert dip directions (Fig. 4c), 

being a geometric consequence of the seaward crustal flexure related to the inner SDR wedges. In 

both W-Greenland and Laxmi, the whaleback is post-tectonically eroded, suggesting, in addition to 

the general subaerial setting of lavas from inner SDRs, that this L-Block, as defined, was buoyant and 

uplifted throughout VPM development (Fig. 7a). 

 The L-Block as defined above should be distinguished from the H-Block introduced by Lavier 

& Manatschal (2006), which is associated with amagmatic to poorly magmatic systems. The H-Block 

develops during an initial stretching stage, where pure shear dominates lithosphere deformation 

(Lavier & Manatschal, 2006). It is interpreted as the common hangingwall of two synchronous high-

angle faults dipping seawards. A change from lithospheric pure shear to simple shear is accompanied 

with the development of a major detachment fault developing from one of the initial conjugate fault 

bounding the H-Block (Lavier & Manatschal, 2006). This block becomes part of the narrow passive 

margin located at the upper plate of the major trans-lithospheric detachment fault which generally 

exhume the lithosphere mantle. Contrary to the H-Block, the L-Block forms in a diachronous way, in 

relation with a flip-flop of the extensional faults from the sedimentary to the volcanic stage. It also 

coincides with the concept of marginal plateau earlier defined by Lister et al. (1986). 

 In the Vøring and Møre cases (Fig. 6a), further south in the NE-Atlantic (Figs. 2a and 2b), 

significant extension occurred much before the conjugate VPM development. The Norway rifted 

margins are distinct from those of W-Greenland and Laxmi because of the time-span between major 

pre-magmatic extension and syn-magmatic breakup and the amount of pre-magmatic extension 

which is up to 500% (Fig. 6b; Tsikalas et al., 2008). However, we suggest that an L-Block remnant may 

still be distinguished in those systems although highly dilacerated due to hyperextension (Fig. 7b). 

The Late Cretaceous collapse-like extension associated with the Gjallar dome east of the Vøring High 

is highly interesting in this context. The transient dome-related Cretaceous fault system at the 

seaǁaƌdàedgeàofàtheàVøƌiŶgàBasiŶàteŶdsàtoàiŶdiǀidualizeàaàǇouŶgeƌàaŶdàŶaƌƌoǁeƌà͚seĐoŶdaƌǇ͛ L-Block 

individualized within the major block (Fig. 6a) with, finally, an overall structure similar to that 

proposed for the W-Greenland and Laxmi cases. 
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Figure 7. Ocean-continent transition when magmatic breakup follows non-magmatic rifting. a. moderate pre-magmatic 

extension and short time-span between the sedimentary stage and VPM formation. SR1: syn-rift sediments, SR2: syn-rift 

volcanics, PR: post-rift sediments; b. hyperextended amagmatic rift and long delay between SR1 and SR2. PR1 relates to 

post-SR1 and pre-SR2 post-rift sediments due to initial thermal subsidence and PR2 to post-breakup (post-SR2) thermal 

subsidence. HVLC: high-velocity lower crust (injected and inherited lower continental crust).  

 In each of the studied cases, the final structure of the VPM depends on the amount and 

timing of syn-sedimentary extension regarding the magmatic breakup, due to distinctive tectonic 

processes from the sedimentary to the volcanic stages. When the time-span between syn-

sedimentary and syn-volcanic extension is short (e.g. Laxmi Basin and W-Greenland, Fig. 4c and 5c), 

the L-Block, is not only narrow but remains buoyant (Figs. 4c, 5c and 7a) suggesting strong thermal 

gradients and no significant thermal re-equilibration.  

 When the time-span between syn-sedimentary extension and syn-magmatic reactivation is 

large (Vøring case, Fig. 6b), the L-Block is wider, dissected and suffers from thermal subsidence. Such 

amagmatic stretching/thinning is generally associated with moderate rates of extension (about 10-15 

to 10-16 s-1) with, consecutively, moderate thermal gradients (Kusznir & Park, 1987) and significant 

lateral heat dissipation (Alvarez et al., 1984; England & Thompson, 1984). Whatever the amount of 

initial thinning, renewed extension along a pre-thinned lithosphere and after a long stage of thermal 

re-equilibration (Fig. 3) means reactivating a stronger lithosphere due to a low ratio between the 

inherited silicic crust to the total lithosphere thickness (e.g. Steckler & Ten Brink, 1986; Kusznir & 

Park, 1987). In such cases VPMs will tend to develop away from the initial and cooling rift axis. It is a 

common observation that the innermost SDRs at VPMs develop seaward of a thick ribbon of 

continental crust (i.e. more preserved from pre-magmatic extension) and are thus associated with a 

more deformable and buoyant continental lithosphere.  

 Thus, the Peron-Pinvidic et al. (2013) model appears to us to be in contradiction with the 

established fact that, in the NE Atlantic as elsewhere, the VPM-related mantle melting event is not 

confined to the COB but is generalized to the OCT and thus cannot be considered as a localized 

magma pulse at the end of hyperextension. The VPM-related magmatism in the NE Atlantic is part of 
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a large igneous province (LIP), the products of which were emitted at very high rates during the 

Paleocene (> 1 km3/yr, i.e. exceeding the rate of magma production in the world oceanic ridge 

system; Eldholm & Grue, 1994). Both intrusions and sub-aerial lava extrusions are encountered 

through or over very large areas, including former Paleozoic and Mesozoic rift systems and 

unextended basement (e.g. non-rift related). There was a time-focusing of this regional magma 

production along the VPMs during the Eocene, when SDRs began to form during lithosphere necking. 

For comparison purpose, it should be noticed again that there is no evidence of demonstrated syn-

tectonic volcanism of Jurassic age in the Alps margins or associated with the syn-rift sedimentary 

formations of the Iberia-Newfoundland margins, apart from very small volumes of alkaline volcanics 

(Jagoutz et al., 2007). However, in the pre-Tertiary NE-Atlantic realm, significant volcanism during the 

Late Carboniferous-Permian was documented (Neumann et al., 2004) as well as, occasionally during 

the Jurassic at the North Sea triple junction (Hendrie et al., 1993). More generally, the Peron-Pinvidic 

et al. (2013) model is purely crustal and not lithospheric. It involves very low rates of extension, as 

well as continuous (albeit migrating) stretching and thinning spanning over a 200 Myrs period (if one 

considers the Triassic to be the beginning of significant lithosphere extension in the NE-Atlantic). 

6. Conclusion 

a. There should be no straight forward comparison between VPMs and NVPMs margins. Both 

kinds of margins are associated with extreme lithosphere stretching and thinning, but at crustal scale 

NVPMs are isovolumic and highly asymmetric. In contrast, VPMs develop coeval with huge mantle 

melting and magmatic inflation. They consecutively increase in volume during syn-magmatic 

extension and SDRs formation (Geoffroy et al., 2015).The conjugated VPMs could have distinct 

wideness and crust thickness, depending on the effect of tectonic inheritance (this paper), but they 

do not show any tectonic asymmetry (continentward dipping detachments on both sides). 

 b. Continental breakup may involve several long and discontinuous periods of lithospheric 

thinning and stretching, especially in mobile inter-cratonic areas. The breakup and onset of oceanic-

type lithosphere is often facilitated by syn-magmatic stretching and thinning, i.e. by the development 

of paired VPMs which develop away (seaward) from ancient rift systems. 

 c. One cannot understand or evaluate the processes of lithosphere extension at crustal scale 

only, especially regarding multistage extension. For simple rheological reasons, the amount of 

lithosphere tectonic thinning at each stage, and the time-span between each thinning episode, exert 

a first-order control on the localization of the breakup-related passive margins. Time-dependent 

thermal re-equilibration associated with crustal thinning makes the lithosphere stronger and unable 

to stretch again or to breakup. This naturally shifts any new deformation to areas where the crust is 

thicker.  

 d. Detailed structure of ocean-continent transitions illustrates the early development of 

upper crustal (L-Block) or whole crustalà ͞ďloĐks͟à ;H-Block and C-Block) of distinct origins in 

association with synchronous or diachronous fault patterns. Our study defines the marginal plateaus 

or L-Blocks as being an early characteristic feature of composite VPMs ocean-continent transitions. 

Whatever their tectonic meaning, all of those blocks consist in less extended and stretched areas 



Chapitre IV. Du rift sédimentaire à la marge volcanique 

205 

 

forming buoyant and shallow or subaerial plateaus at the time of lithosphere breakup and early 

oceanic spreading. 
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 Dans cette partie, je présente sous forme d͛un avant-pƌojetàd͛aƌtiĐleàsĐieŶtifiƋueà (Article 3) 

uŶeàƌĠfleǆioŶàsuƌàlaàplaĐeàduàŵagŵatisŵeàdaŶsàlaàƌuptuƌeàd͛uŶàsupercontinent, la Pangée, à partir de 

l͛eǆeŵpleàdesàplusieuƌsàsǇstğŵesàassoĐiĠs à une LIP et à une rupture continentale locale. 

 La fragmentation de la Pangée est associée à la formation de nombreuses provinces 

magmatiques. Les marges passives formées lors de cette fragmentation sont de deux types : 

magmatiques, en relation avec une fusion mantellique très importante (LIP) ou non magmatique. 

Dans un article récent de synthèse publié à Gondwana Research, Buiter et Torsvik (2014) font une 

ĐoŵpilatioŶàdesàdoŶŶĠesàeǆistaŶtesàăàl͛ĠĐhelleàdeàlaàPaŶgĠeàetàĐoŶĐlueŶtàƋueàsiàlesàzoŶesàdeàƌuptuƌe 

soŶtà fƌĠƋueŵŵeŶtà assoĐiĠesà auǆà gƌaŶdesà pƌoǀiŶĐesà ŵagŵatiƋuesà ;LIPsͿ,à l͛eǆteŶsioŶà ĐoŶtiŶeŶtaleà
précède bien souvent la mise en place de ces provinces. Pour eux, les panaches mantelliques sont 

attirés dans les zones en amincissement lithosphérique. 

 Oƌàl͛aƌtiĐleàϮàpƌĠseŶtĠàpƌĠĐĠdeŵŵeŶtàaàŵisàl͛aĐĐeŶtàsuƌàleàfaitàƋue,àdaŶsàl͛átlaŶtiƋueàNE,àpaƌà
exemple, qui est un des meilleurs sites où une extension continentale précède le magmatisme 

régional, le délai entre cette extension et le début du magmatisme était suffisant pour avoir 

ƌĠĠƋuiliďƌĠà theƌŵiƋueŵeŶtà laà lithosphğƌeà ĐoŶtiŶeŶtale.à J͛aià ĠgaleŵeŶtà ŵoŶtƌĠà daŶsà leà Đhapitƌeà Ià
;ƌhĠologieàdeàlaàlithosphğƌeͿ,àaiŶsiàƋueàdaŶsàl͛aƌtiĐleàϮ,àƋu͛uŶeàlithosphğƌeàĐoŶtiŶeŶtaleàpƌĠ-amincie, 

d͛Ġpaisseuƌà« normale » (associée à uŶàgƌadieŶtàgĠotheƌŵiƋueàdeàlithosphğƌeàăàl͛ĠƋuiliďƌeàtheƌŵiƋueͿà
ĠtaitàplusàƌigideàƋu͛uŶeàlithosphğƌeàăàĠpaisseuƌàdeàĐƌoûteàŶoƌŵale.à 

DaŶs l’aƌtiĐle III pƌĠseŶtĠ Đi-dessous, je montre que : 

1) Une extension continentale peut exister avant la mise en place des LIPs ; néanmoins, cette 

extension peut être ancienne relativement à la mise en place des trapps (ex : NE-Atlantique) 

et donc la mise en place des trapps ne peut être directement corrélée à cette extension; par 

ailleurs, la direction des rifts ante-trapps peut être oblique à sub-perpendiculaire à la future 

direction des marges (ex : Atlantique Sud, Inde) et donc les contraintes aux limites du 

système, qui contrôlent la déformation associée à la rupture lithosphérique finale sont 

distinctes de celles des rifts précoces. Les rifts précoces peuvent ou peuvent ne pas suivre 

l͛hĠƌitageàteĐtoŶiƋueàaŶĐieŶ,àpaƌàĐoŶtƌeàdaŶsàpƌesƋueàtousàlesàĐasàĠtudiĠsàlesàŵaƌgesàsuiǀeŶtà
les anciennes sutures orogéniques. 

 

2) Tousà lesà poiŶtsà deà ƌuptuƌeà duà supeƌĐoŶtiŶeŶtà soŶtà pƌĠĐĠdĠsà d͛une province magmatique 

associée à un système de contraintes principales minimales concentriques (systèmes RRR, 

matérialisés par des essaims de dykes). Les contraintes aux limites du système ne 

s͛appliƋueŶtàdoŶĐàpasàăàĐeàstadeàouàsoŶtàŵasƋuĠesàpaƌàleàĐhaŵpàde contrainte gravitationnel 

radial associé à un manteau asthénosphérique dynamique qui soulève la lithosphère 

continentale sous la province de trapps ; 

3) De manière inédite, je propose que les marges passives volcaniques (donc la rupture 

continentale est syn-ŵagŵatiƋueͿàseƌǀeŶtàd͛iŶitiateuƌàăàlaàƌuptuƌeàŶoŶ-magmatique (marges 

non volcaniques) ; le break-upà aà teŶdaŶĐeà ăà seà pƌopageƌà suiǀaŶtà l͛aǆeà desà sǇstğŵesà
magmatiques, avec un contrôle important des failles transformantes dans la séparation des 

domaines magmatiques et non magmatiques et dans le retard possible de la propagation 
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;ǀoiƌàaussiàKoopŵaŶàetàal.,àϮϬϭϰďͿ.àNĠaŶŵoiŶsà ilà fautàġtƌeà tƌğsàpƌudeŶtàsuƌà l͛ĠǀaluatioŶàdeà
l͛ągeà desà ƌuptuƌesà ĐoŶtiŶeŶtalesà Đaƌà ĐoŶsidĠƌeƌà lesà “D‘sà eǆteƌŶesà Đoŵŵeà assoĐiĠsà ăà
l͛eǆteŶsioŶàĐoŶtiŶeŶtaleàultiŵeà;áƌtiĐleàϭͿàĐhaŶgeàƌadiĐaleŵeŶtàl͛appƌĠĐiatioŶàdesàągesàetàdesà
domaines classiquement associés à la croûte océanique.  

4) FiŶaleŵeŶt,àilàappaƌaitàplusàĐoŶĐeǀaďleàƋu͛ăàl͛ĠĐhelleàd͛uŶàsupeƌ-continent, ce soit le modèle 

d͛isoleŵeŶtà d͛uŶà ŵanteau chaud (en relation avec la dynamique des subductions qui 

eŶĐadƌeŶtàĐeàsupeƌĐoŶtiŶeŶtͿ,àƋuiàpƌiŵeàsuƌà l͛hǇpothğseàdesàpaŶaĐhesàpƌofoŶdsàsuĐĐessifs.à
Tout se passe comme si le supercontinent se trouvait sur un manteau isolé chaud et 

dynamique avec des cellules de convection dont la géométrie conditionne les zones de 

ƌuptuƌe.à Lesà doŶŶĠesà pĠtƌologiƋuesà ƋuiàŵoŶtƌeŶt,à ăà l͛ĠĐhelleà deà laà PaŶgĠe,à laà diŵiŶutioŶà
pƌogƌessiǀeà auà Đouƌsà duà teŵpsà deà laà teŵpĠƌatuƌeà poteŶtielleà duàŵaŶteauà ăà l͛oƌigiŶeà desà
différentes LIPs qui apparaissent vont exactement dans ce sens (Ganne et al., 2016). 
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Abstract 

The fragmentation of Pangea is associated with the emplacement of large igneous provinces 

(LIPs). The passive margins formed during this fragmentation are of two types: volcanic 

margins relating to the fusion of enormous volumes of mantle-derived magma, and non-

volcanic margins with no significant syn-rift magmatism. Recent research points out that 

continental extension often precedes the emplacement of LIPs. They suggest that plume 

materials are drawn by pre-thinned continental lithosphere and trigger the final continental 

breakup. In this paper, through a compilation of available previous dating data 

corresponding to five LIPs (Central Atlantic Magmatic Province-CAMP, Karoo igneous 

province, The Parana – Etendaka province, Deccan province and Afar Igneous Province), 

which took place successively during the fragmentation of Pangea, relevant continental 

breakups, pre-magmatic continental extensions and volcanic and non-volcanic margins, we 

find that the pre-magmatic rift basins are of diverse orientations (parallel or oblique) with 

respect to the final continental breakup and the interval between pre-magmatic continental 

extension and the emplacement of LIPs can be various between 5 Ma to more than 90 Ma 

which is long enough for the geothermal reequilibration of continental lithosphere. We also 

noticed that a triple junction formed by former mobile belts could always be identified 

within the extent of the LIPs. Continental breakup took place usually between conjugate 

volcanic margins and then, propagates between non-volcanic margins along former sutures. 
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Large transform faults could be identified as a geographical barrier between volcanic and 

non-volcanic passive margins.  

 

1. Introduction: what governs continental break-up? 

 The mechanisms responsible for plate tectonics have been linked to different stages of the 

supercontinent cycle (Worsley et al., 1982; Storey, 1995; Tackley, 2000; Keppie, 2015). Two major 

processes are classically considered as end-members to explain the breakup of a supercontinent: 

eitheƌà hoƌizoŶtalà eǆteŶsioŶalà foƌĐesà aĐtà atà theà lateƌalà ďouŶdaƌiesà ofà theà sǇsteŵà ;͞passiǀe͟à ƌiftiŶgà
model) (e.g. Forsyth & Uyeda, 1975; McKenzie, 1978), or the dynamics of the sub-lithospheric mantle 

indirectly trigger the lithospheƌeà ƌuptuƌiŶgà ;͞aĐtiǀe͟à ƌiftiŶgà ŵodelͿà ;e.g.à Buƌkeà &à DeǁeǇ,à ϭϵϳϯ;à
Fleitout et al., 1986; Hill, 1991).    

 In the passive rifting model, far-field forces control the breakup of a supercontinent (e.g. 

Forsyth & Uyeda, 1975; Lithgow-Bertelloni & Richards, 1998). Following sudden stretching of a 

continent, the underlying mantle passively rises and may finally melt through adiabatic 

decompression. The amount of melt directly depends on the potential temperature of the mantle 

(White & McKenzie, 1989). A 1280°C potential temperature gives rise to amagmatic extension and a 

post-rupturing oceanic lithosphere with a 6 km in thickness oceanic crust whereas more elevated 

temperatures enhance mantle melting during continental extension with edification of volcanic 

passive margins associated with nearby thick post-breakup oceanic crust (McKenzie & Bickle, 1988; 

White & McKenzie, 1989). In this model, as suggested by many authors, the final breakup of 

continents is governed by forces which control the movement and the interaction of lithospheric 

plates, including plate boundary forces (slab pull, ridge push, slab roll-back, and collisional resistance), 

and frictional forces exerted by the convecting mantle on continental lithosphere bottom (e.g. 

Forsyth & Uyeda, 1975; White & McKenzie, 1989; Ziegler, 1993).  

 Conversely,à otheƌà authoƌsà suppoƌtà ŵoƌeà ͚aĐtiǀe͛à ŵodelà iŶà ǁhiĐh,à theàŵajoƌà foƌĐeà ĐausiŶgà
extension being indirectly consecutive to a positive temperature anomaly beneath continental 

lithosphere (e.g. Morgan, 1971; Richards et al., 1989; Campbell & Griffiths, 1990; Courtillot et al., 

1999; Condie, 2001). This thermal anomaly is proposed to be related to several possible heat sources. 

A possible one is the rise of a hot mantle plume. Hot plumes rising from the core-mantle boundary 

ĐouldàiŵpaĐtàaŶdàspƌeadàlateƌallǇàatàtheàďaseàofàĐoŶtiŶeŶtalàlithospheƌe,àadoptiŶgàaà͚ŵushƌooŵ͛àtǇpeà
͚head͛à;Caŵpďellàetàal.,àϭϵϴϵ;à‘iĐhaƌdsàetàal.,àϭϵϴϵͿ.àThisà ͚pluŵeàhead͛àǁouldàďothàeƌodeàtheƌŵallǇà
the lithosphere bottom, thus creating ridge-push-like forces and increase potential gravitational 

energy through a dynamical push on the continental lithosphere, both effects concurring to regional 

doŵiŶgàaŶdàĐƌaĐkiŶgà ;Hillàetàal.,àϭϵϵϮ;àd͛áĐƌeŵoŶtàetàal.,àϮϬϬϯͿ.àEaƌlǇàǁidespƌeadàdeĐoŵpƌessioŶalà
melting at the base of continental lithosphere would be responsible for the genesis of the large 

volume of pre-rift and syn-rift basaltic magma, forming the LIPs. It should be noticed that localized 

hot spots in this plume model can be considered as the residualà ͚tails͛àoƌàŵagŵatiĐàĐoŶduitàofà theà
ĐooliŶgàaŶdàfƌeeziŶgà͚pluŵeàhead͛à;e.g.àCaŵpďellàetàal.,àϭϵϴϵ;àHillàetàal.,àϭϵϵϮ;àCouƌtillotàetàal.,àϭϵϵϵͿ.à
In this model, continental rifting commonly follows the extrusion of flood basalt volcanism adopting, 
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at early stages, a typical rift-rift-rift (RRR) pattern (Burke & Dewey, 1973), implying a radial pattern of 

maximum principal stress and concentric minimum stress. 

 The deep plume model was supported by isotopic and trace elements suggesting that LIP 

magma originated from melting of an undepleted deep mantle reservoir (Allègre & Turcotte, 1986). 

Basing on the diversity of chemical data from oceanic ridges (e.g. Saunders et al., 1988; Mougel et al., 

2014) and LIPs (e.g. Arndt et al., 1993), some authors proposed that the active upwelling of hot 

mantle material can be activated by a stagnant slab at the depth of mantle transition zone (Zhao et 

al., 2009) or a slab break-off (Santosh et al., 2011; Petersen et al., 2018). Numerical modeling shows 

that a down-going slab will induce a convective circulation process in the upper mantle. Then 

consecutively, the interactions between the convective circulation of the upper mantle and the deep 

dehydration of the stagnant or break-off slab can lead to the upwelling of a plume-like material 

containing hot and wet asthenospheric materials from the mantle transition zone (Zhao et al., 2009; 

Merle, 2011; Santosh et al., 2012; Petersen et al., 2018). In addition, gravitational deviatoric stresses 

inherent to lithosphere with thickened crusts at young orogenic belts, as well as those developing at 

the crest of domes developed above upwelling mantle convection cells could also induce a rifting, 

should such stresses interfere with plate boundary forces or frictional forces at the base of 

lithosphere (Bott, 1993; Ziegler & Cloetingh, 2004). More recently, some authors propose another 

source for the positive thermal anomaly underneath the continental lithosphere. They suggest that 

insulating supercontinents could generate an increase on the temperature of the sub-continental 

lithospheric mantle, and then cause the development of small-scale convecting systems under the 

ĐoŶtiŶeŶt,àǁhiĐhàĐouldàeǀeŶtuallǇàleadàtoàfiŶalàďƌeakupà;e.g.àO͛Neillàetàal., 2009; Ganne et al., 2016).  

 Together with those active and passive rifting models, numerous studies aim at combining 

the two mechanisms (e.g. Ziegler & Cloetingh, 2004). Among those models, those promoting an 

active-type destabilization of the asthenosphere during a passive mode extension are the most 

evolved (e.g. Keen & Boutilier, 1995).  

The rupture of supercontinents such like Pangea (Fig. 1) often links to pre-existing zones of 

weakness in the continental lithosphere (e.g. Raval & Veeraswamy, 2003), like irregular ancient 

sutures (e.g. Gray et al., 2008). The rupture is often marked by three rifts at angles of about 120° to 

each other, two of which evolving as a plate boundary with passive margins and the third becoming a 

failed arm (Burke & Dewey, 1973) (Fig. 1). In many margins, continental breakup occurs with LIP 

emplacement and syn-rift sedimentary basins existing before the main pulse of volcanism (Buiter & 

Torsvik, 2014; Guan et al., in press). 
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Figure 1. Reconstruction of Pangea at Early Jurassic time (205Ma). Continental breakups follow triple junctions which are 
mainly developed along ancient orogenic sutures. Positions of the ancient sutures are from Biswas, 1999, Karlstrom et al., 
2001, Gray et al., 2008, and Buiter & Torsvik, 2014.  

 

In this study, we review the temporal and spatial relationships between LIP-related 

magmatism and the different types of breakup, magmatic or non-magmatic, at the scale of a 

supercontinent, the Pangea, basing ourselves on plate kinematics and bibliography, aiming to 

question at the supercontinent scale the initial role of mantle melting and the way that continental 

breakup propagates. Two types of passive margins are observed during the dispersal of Pangea (e.g. 

White et al., 1992; Geoffroy, 2005): those associated with huge mantle melting during extension 

(Volcanic Passive Margins, VPMs) and those related with non-significant or none syn-rift magmatism 

(Non-Volcanic or Sedimentary Passive Margins, NVPMs).  

 

2. Methodology 

 The pre-breakup configuration of Pangea during Early Jurassic (200Ma) is used as the starting 

point to trace the tectonic evolution of supercontinent fragmentation in space and time. The plate 

tectonic model described in this paper is based on G-plate (https://www.gplates.org/), which is 

software designed for the interactive visualization of plate-tectonics, offering a combination of 

interactive plate-tectonic reconstruction, geographic information, system functionality and raster 

data visualization (Cannon et al., 2014). In this program, the geological frame of reference used is 

absolute reference frames including hotspot reference frames (relative to stationary or slow-moving 

https://www.gplates.org/
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mantle plumes that rise up through the mantle) and paleomagnetic reference frames (Torsvik & 

Smethurst, 1999) (relative to the average location of the Earth's magnetic north pole over millions of 

years). Each plate is composed of a finite list of time-dependent, shape-changing plate margins, and 

each margin moves independently all with different Euler poles through time (Boyden et al., 2011; 

Gurnis et al., 2012). This program allows manipulating plate-tectonic reconstructions and 

georeferencing data through geological time since the Jurassic time (200 Ma) with an interval of 1 Ma.  

 Acknowledged from previous published data, we focused on mapping 1) pre-existing sutures 

(Precambrian to Mesozoic orogenic mobile belts), 2) syn-rift sedimentary basins due to the last pre-

LIP continental extensional phase within the extent of studied LIPs, 2) successive eruptions of LIPs 

(their positions and limits), 2) relevant continental/oceanic crust boundaries (COB), 3) the extent of 

identified SDRs and magnetic anomalies at early stage of oceanizasion and 4) nearby major transform 

faults between VPMs and NVPMs. It should be noticed that the COB at volcanic passive margins is 

here defined as the seaward limit of outer SDRs.  

 Data from five large igneous magmatic provinces (Central Atlantic, Karoo-Ferrar, Parana-

Etendaka, Deccan, and Afar) are compiled in the frame of fragmentation of the Pangea and will be 

reviewed in detail in this paper to perceive the relation between the emplacement of LIPs and the 

post-LIP nearby development of volcanic or non-volcanic passive margins.  

3. Chronology and typology of Pangea rupturing 

 3.1. CAMP (Central Atlantic Magmatic Province) and sequential breakup of North 

America from Africa and South America  

 

Figure 2. Paleogeographic reconstruction of Pangea at early Jurassic time (~200 Ma) showing the emplacement of CAMP 
traps. Ib: Iberia. GL: Greenland. 

 The disintegration of Pangea was initiated by the opening of the Central Atlantic Ocean, 

which follows the early emplacement of one of the largest Mesozoic continental LIPs, the CAMP (Fig. 

2; e.g. Bertrand, 1991; Wilson, 1997; Marzoli et al., 1999; Font et al., 2015).  
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 Along the North American and Moroccan margin, Triassic basins formed within the 

Appalachian orogeny (Swanson, 1986). Most basins trend NNE to NE, i.e. parallel to the future 

margins. Those basins characterize a pre-magmatic (i.e. pre-CAMP) extensional phase but related 

lithosphere stretching and thinning was low (Fig. 11, Table 1; e.g. Medina, 1991; Olsen, 1997; 

Withjack et al., 1998; Leleu et al., 2016). 

 The CAMP magmatic event began during the Jurassic, nowadays marked onshore after 

erosion by conspicuous mafic dike swarms observed along eastern North America, northern South 

America, West Africa and Iberia (e.g. Wilson, 1997; Olsen, 1997; Withjack et al., 1998; Le Roy & Piqué, 

2001). Some related planar intrusions occur within still a wider domain, well beyond the Central 

Atlantic rift zone, e.g. northward through northwestern France, eastward in Mali and Algeria and 

southward in central Brazil (e.g. Bertrand, 1991; Caroff et al., 1995; Marzoli et al., 1999; McHone, 

2000).  

 Despite some divergences in the age of basalts, many authors agree that the main pulse of 

magmatism took place between 204 Ma and 196 Ma, with extrusion covering an area of at least 2,5 × 

106 km2 (e.g. Olsen et al., 1996; Marzoli et al., 1999; Courtillot et al., 1999; McHone, 2000). Following 

trap emplacement, magmatic break-up occurred between North-America and W-Africa, with 

development of conjugate volcanic passive margins. Those margins are identified along the U.S. East 

Coast and West African margins. The U.S. East-Coast margin is typically characterized by thick SDRs 

wedges and a high velocity lower crust with P-waves exceeding 7.5 km/sec (Keen & Potter, 1995; 

Talwani & Abreu, 2000). To the south, part of this VPM is probably subducted beneath the Antilles 

arc (De Lepinay, PhD thesis, 2016). This latter subducted margin was probably conjugated with the 

Guinea-Demerara Plateau in which large packages of westward dipping SDRs have been identified 

(Fig. 3; Reuber et al., 2016). At this time there is no evidence of VPMs along W-Africa to the north of 

Guinea, which would be the conjugate of the East-Coast margin, due possibly to a lack of deep 

seismic surveys. However, onshore CAMP-related magmatism is evidenced along shore Ivory and 

Mauritania (Chabou et al., 2010; Biari, PhD thesis, 2015).  
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Figure 3. Paleogeographic reconstruction at 157 Ma showing possibly north-eastward breakup propagation in Central 
Atlantic Ocean. U.S. EC: U.S. East Coast volcanic passive margin. NS: Nova Scotia non-volcanic passive margin. NFL: 
Newfoundland non-volcanic passive margin. Ib: Iberia non-volcanic passive margin. MM: Maroc non-volcanic passive 
margin. GM: Guinea volcanic passive margin. DM: Demarara volcanic passive margin. ECMA: East Coast Magnetic 
Anomaly. WACMA: West African Coast Magnetic Anomaly. CFZ: Canary Fracture Zone. NAFZ: Newfoundland-Azores 
Fracture Zone. 

 Off U.S. East Coast, the first identified magnetic anomaly, the East Coast Magnetic Anomaly 

(ECMA, 190 Ma; Sibuet et al., 2012) is strong and continuous extending from Georgia to Nova Scotia 

(Fig. 3). The ocean-continent transition is probably located oceanward the ECMA (Behn & Lin, 2000; 

Roeser et al., 2002; Klingelhoefer et al., 2016). To the south, the ECMA may be related to the wide 

and thick SDRs off U.S. East Coast (Keen & Potter, 1995; Talwani & Abreu, 2000). Its magnitude 

progressively decreases to the north until its disappearance in the northeastern segment of the Nova 

Scotia margin (Funck et al., 2004; Klingelhoefer et al., 2016). A second magnetic anomaly, offshore 

the ECMA, the Blake Spur Magnetic Anomaly (BSMA), would relate to oceanic crust. The oldest 

oceanic crust drilled east of the BSMA gave an age of 165 Ma at DSDP 534 (Labail et al., 2009). To the 

north of the Canary Island Fracture Zone (CFZ) and the Atlantis fracture zone (Fig. 3),the paired Nova 

Scotia and Moroccan margins have been classified as non-volcanic margin (Fig. 3) with the existence 

of exhumed and highly serpentinized mantle (Funck et al., 2004; Biari et al., 2015). They are 

associated with salt basins, which in some studies have been considered as diagnostic of this type of 

margins (Unternehr et al., 2010; Moulin et al., 2010). However, it should be reminded that thick salt 

covers SDRs to the south of the Red Sea (Davison & Dailly, 2009; Mohriak & Le Roy, 2012). On the 

NW-African margin, the prominent magnetic anomaly called West African Coast Magnetic Anomaly 

(WACMA) is thought to be coeval with the northern ECMA (Fig. 3) and the ocean-continent boundary 
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is located immediately seaward. To the south of the Moroccan margin, the WACMA is located closer 

to the continent than to the north and is characterized by higher amplitudes (Klingelhoefer et al., 

2016). Further north, the conjugated Newfoundland-Iberia margins are thought to be non-volcanic 

margins with mantle exhumation and the breakup between them was suggested to occur not before 

M5r (~133 Ma) (Bronner et al., 2011).  

To summarize, in Central Atlantic, intercratonic initial weak continental extension occurred 

between North-America and Africa along the Panafrican suture (Buiter & Torsvik, 2014). This was 

followed by huge CAMP magmatism with the development of a RRR volcanic rift system centered 

between North America, Africa and South America plates, ending with VPM-associated breakup 

parallel to the suture. To the North of the Canary Fault, breakup was amagmatic and the 

oceanization probably started later (this is certain to the north of the NFL-Azores Transform), 

suggesting a northward propagation (Fig. 3). The Canary transform fault and the Newfoundland 

transform fault are geographical barriers between the VPMs and NVPMs, implying that the 

distribution of magmatism along the margins is strongly controlled by these transform faults.     

 3.2. Karoo igneous province and Gondwana early breakup events 

 There are evidences for a major extensional phase ;͚Kaƌoo͛àƌiftiŶgͿàduring the Permo-Triassic 

period in Eastern Africa, such as the NE-SW (nowadays) trending Ruhuhu rift of Tanzania (Fig. 11, 

Table 1). A thickness varying from > 1400 m to >4000 m is recorded during this period (Kreuser, 1995; 

Macgregor, 2015).  

Figure 4. Paleogeographic reconstruction of Pangea at early Jurassic time (183 Ma) showing the emplacement of Karoo 
traps. A RRR triple junction locates in the middle of Karoo traps. Ib: Iberia. GL: Greenland. ODS: Okavango dyke swarm. 
SLDS: Sabi-Limpopo dyke swarm. LDS: Lebombo dyke swarm. 

 Post-dating this initial amagmatic extension, the Karoo-Ferrar flood basalts emplaced 

covering a broad area (3*106 km2) (Fig. 4). They are thought to be extruded during a short period, at 

183+/-1 Ma (e.g. Duncan et al., 1997; Jourdan et al., 2005). Those Mesozoic traps are observed 

everywhere in the dislocated W-Gondwana, such as in South Africa, Antarctica, East India, Australia, 

western India and Madagascar (e.g. Storey, 1995; Courtillot et al., 1999). The trap province is 
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genetically associated with a RRR triple junction characterized by major -however diachronous- dyke 

swarms located to the west of the Mozambique onshore depression, which correspond to pre-

existing lithospheric discontinuities (Fig. 4, Table 1; e.g. Brooman-Klausen, PhD thesis, 2009; Le Gall 

et al., 2002; Jourdan et al., 2006).  

 Continental breakup occurred magmatically with VPM development between South Africa 

and Antarctica, immediately following the emplacement of the Karoo flood basalts (Fig. 5) (Duncan et 

al. 1997). Magmatism along VPMs lasted up to 174 Ma, with conjugate SDRs development in the 

Lazarev Sea and also offshore Mozambique (Jourdan et al., 2007; König & Jokat, 2010). There are 

doubts on the nature of the thinned crust (Cox, 1992; Watts, 2001) located eastward the Lebombo 

and Sabi-Limpopo dyke swarms and syn-magmatic crustal flexures (Klausen, 2009). N-S Africa drift 

regarding Antarctica began at 163 Ma (thus dating the consequent continental breakup), leading to 

the opening of the Mozambique Basin (Cox, 1992).  

 In Mozambique basin, magnetic modelling suggests the emplacement of reversed polarized 

SDRs between M42 and M40 (168.5-166.8 Ma), and the onset of oceanic crust at M38 (165 Ma) (Fig. 

5, Mueller & Jokat, 2017). Northward, in the West Somali Basin, the oldest detected ocean magnetic 

anomaly is dated 153-150.5 Ma (M25n, M22) (Eagles & König, 2008; Phethean et al., 2016; Davis et 

al., 2016). The West Somali Basin appears to be a non-volcanic margin and it is separated from the 

Mozambique volcanic margins by a >1200 km long transform fault, the Davie Fracture Zone (e.g. 

Coffin & Rabinowitz, 1988; Eagle & König, 2008; Sauter et al., 2018). Seafloor spreading stopped in 

Aptian time (~120 Ma) in the West Somali Basin, with a split of the breakup system between India 

and Madagascar and between East-Antartica and Australia (Davis et al., 2016; Sauter et al., 2018). 

IND/MAD plate moved away from EAN/AUS plate in a counter-clockwise motion at about 130-128 

Ma (Williams et al., 2013; Davis et al., 2016).  

  

Figure 5. Paleogeographic reconstruction at 150 Ma showing the north-eastward breakup propagation from Mozambique 
Basin to West Somalia Basin. NMM: Northern Mozambique volcanic passive margin. EAM: East Antarctica volcanic 
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passive margin. SSM: South Somalia non-volcanic passive margin and Northern Madagascar non-volcanic passive margin. 
DFZ: Davie Fracture Zone. MB: Mozambique Basin. WSB: West Somalia Basin. Ma: Madagascar.  

Highlights from W-Gondwana evolution are as follows: (1) a major and broad Permo-Triassic 

pre-magmatic continental extensional period is followed, approximately 40Myrs later (Table 1), by 

the Karoo Trapps which is associated with a RRR triple junction linking to pre-existing sutures; (2) 

despite the iŶĐeƌtitudeàoŶàtheàeǆaĐtà;oƌàtƌueͿà loĐatioŶàofàtheàMozaŵďiƋueàBasiŶ͛sàwestern VPM, to 

the east of the Lebombo flexure, syn-magmatic breakup probably occurred along two of the RRR 

junction, with the third one aborting; (3) oceanic accretion began at the south and then continued to 

the north, i.e. from the Mozambique Basin to the West Somalia Basin; (4) a transform fault (DFZ) 

divides the syn-magmatic breakup domain from the later amagmatic breakup.    

 3.3. The Parana – Etendaka province and South America-Africa rupturing 

 The eastern margin of South America and the western margin of Africa have been extensively 

explored (e.g. Franke et al., 2007; Franke, 2013; Blaich et al., 2009, 2013; Koopmann et al., 2014a,b; 

Collier et al., 2017). The formation of those margins results from the breakup of western Gondwana 

in Lower Cretaceous time (Moulin et al., 2010). A number of pre-magmatic basins whose axes are 

mainly oriented transversal to the present passive margins are observed both in South America and 

Africa, such as the Colorado Basin, Salado Basin and Punta del Este Basin relating to a Permo-Triassic 

extension with a moderate continental extension rate (Fig. 7 and 11, Table 1; Maslanyj et al., 1992; 

Max et al., 1999). Colorado and Salado Basins can be regarded as failed rift arms extending west from 

the triple junction, which is also related to pre-existing orogenic belts, along the incipient South 

Pangean rift that latterly led to the opening of the South Atlantic (Fig. 11; Max et al., 1999).  

 

Figure 6. Paleogeographic reconstruction at Early Cretaceous time (134 Ma) showing the emplacement of Parana-
Etendeka traps. GL: Greenland. 

 The South Atlantic oceanic opening is coeval or postdates (depending on the latitude) the 

outburst of the Paraná-Etendeka mantle melting event. After erosion, the initial traps cover about 

1.5-2 × 106 km2 (Fig. 6) with a major volcanic pulse dated between 134 and 132 Ma (e.g. Stewart et 
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al., 1996; Wigand et al., 2004; Stica et al., 2014). The southern part of South Atlantic shows a volcanic 

passive margin system, characterized by the presence of series of thick inner and outer SDRs that 

extend from Argentina to Rio Grande Transform (RGT) in Brazil. Most generally, the earliest post-rift 

sedimentary formations are Aptian in age in the S-Atlantic South of the RGT (Abreu et al., 1997; 

Mohriak et al., 2002; Blaich et al., 2013; Stica et al., 2014). Both scarce available datations of SDR 

basalts (Stica et al., 2014) and the pattern of early linear magnetic anomalies (often correlated with 

SDRs) suggest a northwards propagating syn-magmatic break-up from Argentina to RGT (Fig. 7; 

Moulin et al., 2010; Heine et al., 2013; Stica et al., 2014; Koopmann et al., 2014a).  

North of the RGT, in the central segment of S-Atlantic Ocean, the conjugate Brazilian-Angola 

margins are considered as poorly- or non-volcanic passive margins combining hyper-extended 

continental crust, exhumed and serpentinized subcontinental mantle (at least offshore Angola) and a 

significant thickness of Aptian salt (e.g. Karner et al., 2003; Zalán et al., 2011) interpreted, in Angola, 

as part of a buoyant sag basin overlying the exhumed mantle (Unternehr et al., 2010). Moulin et al 

(2010) proposed that the oceanic breakup within this S-Atlantic central segment correspond to the 

Aptian/Albian boundary at 112 Ma. Because of the badly defined salt limits in the northern part of 

the central segment, a lack of well data and the Cretaceous Magnetic Quiet Zone (118-84 Ma, 

Berggren et al., 1985), the time-span between oceanic breakup to the North of the RGT and the one 

occurring to its immediate south (Pelotas margin) is still an open question (Moulin et al., 2010; 

Koopmann et al., 2014a; Stica et al., 2014). It should be noted that all dating of the earliest oceanic 

accretion should take into account not the magnetic anomalies solely but the true extent of oceanic 

crust regarding outer SDRs domains (Geoffroy et al., 2015; Geoffroy et al., submitted). 

 

Figure 7. Paleogeographic reconstruction at 106 Ma showing the northward breakup propagation in South Atlantic Ocean. 
AFFZ: Agilhas-Falkland Fracture Zone. RGFZ: Rio Grande Fracture Zone. SB: Salado Basin. CB: Colorado Basin. PEB: Punta 
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del Este Basin. SB: Santos Basin. AM: Argentina volcanic passive margin. UM: Uruguay volcanic passive margin. SBM: 
Southern Brazilian volcanic passive margin. SWAM: SW-African volcanic passive margin. AM: Angola non-volcanic passive 
margin. BNM: Brazilian non-volcanic passive margin.  

 The South Atlantic area thus shows that, in its evolution (1) a pre-magmatic stage of diffuse 

extension indicates diverse directions (Fig. 11), (2) traps associated with a triple junction cover large 

areas, immediately followed by continental breakup (mostly not following pre-magmatic rift trends) 

and (3) syn-magmatic breakup, propagated northwards, with an abrupt termination of VPMs at the 

RGF and continued as non-magmatic to the north of RGF after a stagnation delay (e.g. Koopmann et 

al., 2014b).   

 3.4 Deccan province and related breakup events 

 The Deccan Large Igneous Province occupies an area of about 1.5×106 km2 (Fig. 8) (e.g. White 

& McKenzie, 1989; Sheth, 1999; Raval & Veeraswamy, 2000; Rao et al., 2015). The major volcanic 

pulse of Deccan traps possibly occurred in less than 1 Ma at 65.5+/-1 Ma (e.g. Devey & Stephens, 

1991; Collier et al., 2008). Granites and mafic dykes from Seychelles are related to the Deccan trap 

event, being largely offset by opening along the Gop rift, and later Carlsberg ridge in the Arabian Sea 

(Devey & Stephens, 1991; Storey, 1995; Talwani & Reif, 1998) (Fig. 9).  

 

Figure 8. Paleogeographic reconstruction at Late Cretaceous time (65 Ma) showing the emplacement of Deccan traps. Ma: 
Madagascar. Sey/Lax: Seychelles and Laxmi continent. GR: Gop Rift. KB: Kutch Basin. CB: Cambay Basin. NR: Narmada 
Rift. 

 Along the Western Indian Margin, extensional pre-Deccan basins have been observed, such 

as the Cambay Basin (Early Cretaceous, trending W-E), the Kutch basin (rift initiated during the Late 

Triassic and trending NE-SW), and the Narmada-Zone Rift (Late Cretaceous, trending SW-NE) (Fig. 8) 

(Biswas, 1982, 1987). The axes of those extensional systems are of diverse orientations and form a 

triple junction at the proximity of Cambay (Fig. 8). Most of them follow Precambrian orogenic trends 

(Biswas, 1982; Mitra et al., 1983). 
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 To the west of India, syn-magmatic breakup accompanied (or, may be proceeded?) and 

followed the Deccan traps emplacement but in a complex way. A magmatic breakup firstly 

attempted in the Laxmi Basin immediately west of India was followed by a successful one in the 

Arabian Sea, at C28 (63 Ma) (Collier et al., 2008). 

 In the Laxmi Basin, conjugate SDR wedges have been identified on both close to the Western 

Indian Margin and to the east of a continental ridge, the Laxmi Ridge. Those SDRs mark an aborted 

syn-magmatic rift system with evidences of early oceanic breakup in the north, propagating 

southward (Calvès et al., 2011; Misra et al., 2015; Guan et al., 2016). Bernard & Munschy (2000) 

proposed that the final stage of northward propagation of the now fossilized Mascarene Basin (Fig. 9; 

oceanic accretion between 86 Ma -A34- and 59 Ma -A27j-) was synchronized with the southward and 

transient opening of the Laxmi Basin. Ocean expansion moved to Arabian Sea during the Paleocene, 

between W-Laxmi Ridge and Seychelles plateau (Fig. 9) (Collier et al., 2008; Calvès et al., 2011). W-

Laxmi basement ridge is bounded either by a volcanic passive margin with SDR packages dipping to 

theà“Wà;KƌishŶaàetàal.,àϮϬϬϲ;àCollieƌàetàal.,àϮϬϬϴͿàoƌàaàtƌaŶsfoƌŵàfault,àdepeŶdiŶgàupoŶàtheàŵaƌgiŶ͛s 

orientation regarding the kinematic vector (Misra et al., 2014). The Eastern Seychelles margin is the 

conjugate volcanic passive margin. SDRs offshore Seychelles were erupted during C28n (~63 Ma, 

Collier et al., 2008) and the seafloor spreading along Carlsberg Ridge between the Seychelles and 

Laxmi Ridge began either at C27n (62 Ma, Collier et al., 2008) or later (Miles et al., 1998).  

In the western Arabian Sea, the Arabia-India relative motion is taken up by the Owen 

Fracture Zone (OFZ) at Miocene (Fournier et al., 2010). To the west of OFZ, in the eastern part of Gulf 

of Aden, the oldest identified magnetic anomaly is anomaly 6 (19.7 Ma, Fournier et al., 2010), or 5d 

(17.6 Ma, Le Roy et al., 2004) and the seafloor spreading propagates westwards. The northeastern 

Gulf of Aden margin is thought to be a non-volcanic margin with exhumed serpentinized mantle at 

the ocean-continent boundary (Autin et al., 2010).  
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Figure 9. Paleogeographic reconstruction at 14 Ma. Carlsberg ridge is taken over by Owen Fracture Zone. In Gulf of Aden, 
the first magnetic anomaly identified is anomaly 6 (19.7 Ma, Fournier et al., 2010) and the breakup propagates 
westwards. CR: Cambay Rift. KR: Kutch Rift. NR: Narmada Rift. LB: Laxmi Basin. MB: Mascarenes Basin. WSB: West 
Somalia Basin. OFZ: Owen Fracture Zone. MFZ: Mauritius Fracture Zone. VFZ: Vishnu Fracture Zone. ESM: East Seychelles 
volcanic passive margin. PVM: Pakistan volcanic passive margin. WLM: West Laxmi volcanic passive margin. ONVM: 
Oman non-volcanic passive margin. 

 To summarize, this case example illustrates the same sequence of events as previous, with a 

weakly pre-extended inter-cratonic area suddenly covered with traps, ending with syn-volcanic 

breakup. A triple junction locates within the extent of the Deccan traps but the final syn-magmatic 

breakup occurred elsewhere. Additionally, this example shows a strong instability in the breakup 

process with a westward ridge jump from Laxmi Basin to Arabian Sea. Also, no evidence of northward 

propagation is demonstrated within the Arabian Sea itself. Thus, albeit very delayed at the OFZ 

barrier, the amagmatic (to the east) Aden Gulf breakup could be interpreted as the westward 

propagation of Carlsberg Ridge, with a clear reorientation towards the Afar area thermally weakened 

lithosphere, possibly acting as an attractor (Manighetti et al., 1997).  

a. The Afar LIP and seafloor propagation in the Red Sea 

During the Mesozoic, the basin subsidence in the NE Africa region was principally controlled by 

two major separate rifting events. The first rifting event occurred during the Kimmeridgian-Berriasian, 

and was followed by a period of thermal subsidence before a second phase of rifting during the 

Hauterivian-Barremian (Ellis et al., 1996). Subsurface data demonstrate that the Mesozoic rifting 

event are associated with the NW-SE trending fault system (Fig. 10) and the thickness of the 

sedimentary succession in the Mesozoic basins is between 1.8 and 3 km in the western parts and 4–6 

km in the east parts of Yemen (As-Saruri et al., 2010). These Mesozoic basins were reactivated during 

the Tertiary rifting (Granath, 2001; Bellahsen et al., 2006).  

Continental flood volcanism in Afro-Arabia extends over an area of at least 0.6*106 km2, 

stretching from southwestern Ethiopia through Eritrea and Djibouti to Yemen, with a total volume 

estimated of about 0.36*106 km3 (e.g. Mohr, 1983; Coulié et al., 2003; Audin et al., 2004). The 

separation of the Arabian Peninsula from Africa was controlled by a an archetypal RRR system, 

constituted by the southern Red Sea rift, the Gulf of Aden rift and the Main Ethiopian Rift (MER) 

(Fig.10; McKenzie et al., 1970; Hammond et al., 2011). Based on previously published 40Ar/39Ar data, 

basaltic and rhyolitic flood volcanism occurred from ∼45 Ma to present (Ebinger et al., 1993), with a 

greatest eruption rate at around 30 Ma (Ukstins et al., 2002; Audin et al., 2004; Kieffer et al., 2004).  
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Figure 10. Paleogeographic reconstruction at Oligocene time (30 Ma) showing the emplacement of Afar traps centered at 
the triple junction of the Red Sea Rift, the Gulf of Aden Rift and the Main Ethiopian Rift. 

 In Oligocene time, the Arabian plate began to separate from the African plate due to the 

creation of two divergent basins, the Red Sea to the west and the Gulf of Aden to the east. In the 

Gulf of Aden, the oceanic spreading started in the eastern part at 19-17 Ma to the east of the Owen 

Fracture Zone (see also section 3.4, Le Roy et al., 2004; Fournier et al., 2010) and propagated 

southwestwards (Audin et al., 2004). The rifting along the Red Sea shows the transition from 

continental rifting to the NW to incipient seafloor spreading to the SE. This rifting commenced ~26 

Ma ago (e.g. Menzies et al., 1997; Omar & Steckler, 1995) and synchronizes the earliest syn-rift 

volcanism (Ukstins et al., 2002). The initiation of seafloor spreading began at ~4 Ma (Girdler & Styles, 

1974), propagating northwestwards (Steckler & ten Brink, 1986; Ligi et al., 2012; Gallacher et al., 

2019).  

 Although no evidence for the presence of offshore SDRs or thick proto-oceanic magmatic 

crust along the Red Sea has been published, the southern Red Sea margin are suggested to be 

volcanic passive margins with the developing of proto-SDRs type volcanism (Bastow & Keir, 2011). 

However, in the central and northern part, the hyper-extented continental crust and the possible 

presence of sub-salt exhumed mantle strongly implies the development of non-volcanic passive 

margins (Colombo et al., 2014; Stockli & Bosworth, 2019). The eastward dipping detachment faults 

which locate in the central part of the Red Sea can be considered as the major geographical barrier 

between the volcanic and non-volcanic passive margins. 
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Figure 11. Afar LIP centered at the triple junction of the Red Sea Rift, the Gulf of Aden Rift and the Main Ethiopian rift. 
Onshore Miocene volcanisms correspond probably to proto-SDRs forming before the subsidence of the immergence of 
the continent ocean transition (Bastow & Keir, 2011). Owen FZ: Owen Fracture Zone. AVM : Afra volcanic passive margin. 
NRNVM: Northern Red Sea non-volcanic passive margin. 

 In this case, pre-magmatic NW-SE trending Mesozoic syn-rift basins display an oblique 

extension axis with respect to the syn-volcanic opening of the Gulf of Aden. Continental breakup is 

preceded by the emplacement of a large igneous province and the volcanic activities are still active 

today in the Afar zone. However, different from the former examples, the seafloor spreading first 

occurred between non-volcanic passive margins in the Gulf of Aden and latterly propagated towards 

the Afar triple junction. This propagation probably triggered the extension in the Afar zone and finally 

induced the breakup between volcanic passive margins. In the Red Sea, the seafloor propagates 

northwards with the possible presence of exhumed mantle in the northern part. We suggest that the 

seafloor spreading in the Gulf of Aden is in the continuum tectonic scenario with the oceanization 

started in the Arabian basin as previous mentioned in the Deccan case. The propagation is possibly 

attracted by the positive thermal sub-lithospheric anomaly which acted as a soft point beneath the 

Afar zone.  

 

4. Discussion: 

 We reviewed in this paper five LIPs which occurred successively during the dispersal of 

Pangea. In all mentioned igneous provinces, a continental extension, displayed by the setting up of a 

series of syn-rift sedimentary basins with diverse orientations (Fig. 11), parallel (ex. CAMP), 



232 

 

transversal (ex. Parana-Etendeka Igneous Province) or oblique (ex. Karoo, Deccan and Afar Igneous 

Provinces) with respect to the future syn-LIP magmatic breakup, took place before the onset of the 

LIP-related volcanic activities. The interval between continental amagmatic rifting and the magmatic 

stage could be various, from several million years (CAMP, Deccan Igneous Province) to more than 90 

Ma (Afar LIP) (Table 1), which is enough for the thermal reequilibration of the continental lithosphere 

(Guan et al., 2019, in press). This indicates that the force leading to the pre-magmatic continental 

extension and the one that generates the syn-LIP breakup are of different directions or/and origins.  

Table1 Summary of the last pre-magmatic rifting, LIP emplacement, SDRs ages and the age of the first identified 
magnetic anomaly between related non-volcanic passive margins in selected plates.  

Studied 
LIPs 

Last pre-magmatic rifting 
period (Ma) 

LIP emplacement 
(Ma) 

SDRs age 
(Ma) 

Primordial seafloor 
spreading 

between NVPMs (Ma) 

CAMP 225.1-201.71 204-1966 19011 13316 

Karoo 238.9-222.92 184-1827 168-16612 153-150,517 
Parana-

Etendeka 165-1353 134-1328 133-12713 11218 

Deccan 98.9-75?4 66,5-64,59 6314 17-19,719 

Afar 136-1255 31-2010 
2.58-

present15 
 1: Le Roy & Piqué, 2001. 2: Kreuser, 1995; Macgregor, 2015. 3: Maslanyj et al., 1992; Max et al., 1999; Franke et al., 2006. 4: Biswas, 1982, 

1987; Sheth, 1999. 5: Ellis et al., 1996 ; Bellahsen et al., 2006; Le Roy et al., 2010. 6: Olsen et al., 1996; Marzoli et al., 1999; Courtillot et al., 

1999; McHone, 2000. 7 : Duncan et al., 1997; Jourdan et al., 2005. 8: Stica et al., 2014. 9 : Devey & Stephens, 1991 ; Collier et al., 2018. 10 : 

Ukstins et al., 2002; Audin et al., 2004; Kieffer et al., 2004. 11 : Keen & Potter, 1995 ; Talwani & Abreu, 2000; Sibuet et al., 2012. 12: Mueller 

& Jokat, 2017. 13: Moulin et al., 2010; Stica et al., 2014; Koopmann et al., 2014a. 14 : Collier et al., 2008. 15 :Bastow & Keir, 2011. 16: 

Bronner et al., 2011. 17: Eagles & König, 2008; Sauter et al., 2018. 18: Moulin et al., 2010. 19 : Le Roy et al., 2004; Fournier et al., 2010.  

 Continental breakup often follows a major volcanic pulse demonstrated by the emplacement 

of basaltic traps indicating a minor or non-extensional phase (Coffin & Eldholm, 1994; Courtillot et al., 

1999). Figure 11 shows that all LIPs are associated with a triple junction which links to earlier 

orogenic sutures. Nevertheless, the final continental breakup could follow this triple junction (ex. 

CAMP, South Atlantic, Afar) or develop along a neighboring ancient suture (ex. Karoo, Deccan).In 

general, VPMs are characterized by SDR wedges emplaced symmetrically (Blaich et al., 2013) or 

asymmetrically (Becker et al., 2016) in a sub-aerial environment on both margins, marking a high syn-

volcanic extensional rate period (Geoffroy, 2005). The primordial oceanization begins in general 

between VPMs and propagates towards NVPMs, with a geographical barrier between them 

expressed by major transform faults. 
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Figure 11. Distribution of last pre-LIP syn-rift basins, LIPs, relevant triple junctions and breakup limits superimposing on 
the reconstruction of the Pangea at 205 Ma.  

 Conversely, the seafloor spreading between NVPMs may also trigger another syn-LIP breakup 

that was already ready to occur. As mentioned in the Afar zone, the oldest seafloor spreading started 

in the eastern part of the Gulf of Aden at 19-17 Ma and continued westwards between NVPMs. In 

the Afar zone, the continental breakup occurred in the eastern part of the Red Sea region between 

VPMs (Bastow & Keir, 2011) and the ocean floor propagates northwards in a non-volcanic way (Ligi et 

al., 2012; Stockli & Bosworth, 2019; Gallacher et al., 2019).  

 Additionally, a similar phenomenon has been observed in the NW-Atlantic. The northward 

propagating of seafloor spreading from Labrator Sea to Baffin Basin is observed (Abdelmalak et al., 

2012). Conjugated SDRs wedges are identified in the central part, along Disko-Svartenhuk zone at the 

W-Greenland margin (Geoffroy et al., 2001) and at the Cap Dyer volcanic margin offshore Baffin 

Island (Skaarup et al., 2006). The earliest oceanic accretion in the Labrador Sea occurred at 92 Ma 

(Roest & Srivastava, 1989) or C27 (～61 Ma; Chalmers & Laursen, 1995), or otherwise between C31 

and C29 (Chian et al., 1995). However, the earliest continental stretching may have started as early 

as 130 Ma (Roest & Srivastava, 1989), following the earliest ocean floor spreading observed between 

Newfoundland-Iberia non-volcanic passive margins at M5r (133 Ma; Bronner et al., 2011). On the W-

Greenland margin, the syn-magmatic continental breakup synchronizes the development of inner 

SDRs formations at Paleocene-Eocene time (62-54 Ma, Storey et al., 1998; Riisager & Abrahamsen, 

1999; Larsen et al., 2016). The North Atlantic LIP (NAIP) is also associated with a triple junction 

centered at the central W-Greenland margin related to Trans Hudson orogenic belts (Fig. 11; 

Hoffman, 1988; Karlstrom et al., 2001). The seafloor spreading in the Labrador Sea could be the 

continuous northward seafloor spreading from between Newfoundland-Iberia NVPMs. From the 

above, it is apparent that rift propagation can be attracted by a positive thermal anomaly beneath a 

triple junction and may trigger another syn-magmatic rift event. 
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 Continental breakup along preexisting mobile belts has already been proposed by several 

authors (e.g. Burk & Dewey, 1973; White & McKenzie, 1989; Raval & Veeraswamy, 2003; Buiter & 

Torsvik, 2014). Figure 11 also shows that during the fragmentation of the Pangea, the outpouring of 

syn-LIP volcanism and major pre-magmatic syn-rift basins commonly occurred along former orogenic 

mobile belts where localize weaker lithosphere. This weakness can be explained by the 

heterogeneity of the continental lithosphere created by earlier terrane accretion phases, or by the 

long-term thermal heating processes due to the enhanced heat production caused by thickened crust 

during orogenic event (England & Thompson, 1984; Cloetingh et al., 1995; Ryan & Dewey, 1997).  

 Recently, the model that a supercontinent acting as a thermal insulator, which subsequently 

lead to global warming of sub-continental asthenospheric mantle and large-scale melting of lower 

continental lithosphere and upper asthenosphere has been proposed as another source of the sub-

lithospheric positive anomaly (Fig. 12) (Coltice et al., 2007; Ganne et al., 2016). According to figure 11, 

theà eǆteŶtà ofà LIPsà doesà Ŷotà alǁaǇsà shoǁà aà ĐiƌĐulaƌà foƌŵà asà pƌoposedà iŶà theà ͚deep-ƌootedà pluŵe͛à
model, but presents a good agreement with nearby triple junction and former orogenic sutures 

ǁhiĐhàŵatĐhesàďetteƌàǁithàtheà͚ŵaŶtleàǁaƌŵiŶg͛àŵodel.à 

 We suggest that the emplacement of LIP and the following syn-magmatic breakup are 

tectonically independent from the pre-LIP rifting processes. Continental agglomeration results in an 

increase of sub-lithospheric mantle, leading to large scale melting at the base of continental 

lithosphere, which is responsible for the massive LIP-related volcanism. Simultaneously, hotter 

asthenospheric mantellic materials beneath craton lithosphere rise up to pericratonic zone (i.e. 

beneath former suture lithosphere) due to the low density, consequently weakening the continental 

lithosphere above and localizing later extension (Fig. 12). Hotter sub-lithospheric mantellic materials 

accumulate predominantly beneath a triple junction, therefore locating the weakest continental 

lithosphere. We propose that syn-magmatic continental extension is mainly induced by far field 

stresses. When the viscosities of the sub-lithospheric mantle are sufficiently low (~2×1019 Pa.s), 

lithospheric stretching will trigger small-scale convection near the base of the lithosphere due to the 

lateral temperature/density changes (Keen, 1987). Meanwhile, this convection can in turn enhance 

the lithospheric stretching and thinning. The maximum lithosphere thinning may not occur in the 

center of the rift zone but near the edges where locate the maximum temperature change (Fig. 12). 

This may be the reason why sometimes the final breakup occurs not in the center of the triple 

junction but takes place in the nearby zone (ex. Karoo and Deccan).   

 In addition, numerical modelling reveals that orogenic lithosphere with a dense crustal root 

in eclogite facies may induce lithospheric delamination upon rifting, therefore perturb the 

thermochemical mantle stratification and induce lower mantle upwelling (Fig. 12; Zhao et al., 2009; 

Petersen et al., 2018). In this circumstance, the mantle upwelling flux will enhance the melting of 

lower continental lithosphere and upper asthenosphere and subsequently increase the syn-rift 

magmatism production. 
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Figure 532. Simplified schema illustrating proposed thermal regime beneath a supercontinent during the initial 
continental extension phase. 

 

5. Conclusion: 

 We have gathered in this paper the information associated to the successive emplacement of 

five major igneous provinces in the frame of the fragmentation of Pangea since early Jurassic time, to 

review the whole processes of dispersal of a supercontinent. 

 We showed that:  

1) Continental extension could have occurred before the emplacement of LIP but the time 

interval between the emplacement of the traps and the extensional period could be long 

enough for the isostatic compensation in the affected area. Thus, the syn-rift magmatism 

should not be directly correlated to the ancient rift phases.  

2) The direction of rift basins ante-traps are of different orientations, either parallel or currently 

inclined, even sub-perpendicular to the future passive margins (such as the South Atlantic 

and Indian cases). If we consider that far-field forces are the major engine during continental 

extension, then the principals stresses which lead to ancient rifting should be of different 

direction from those that contribute to the final continental breakup.  

3) All of the continental breakups are preceded by the emplacement of a LIP and the rift system 

initiate often at a triple junction (RRR). This indicates that lithospheric melting is enhanced at 

a triple junction and at associated former sutures. During continental extension, lithospheric 

starching and thinning often localize at these weakened zones. 

4) Subsequential to the trap events, the construction of volcanic passive conjugated margins, 

together with continental syn-magmatic breakup, could be considered as the initiator of 

breakup propagation between non-volcanic passive margins. Oceanization initiates always 

within VPMs and then propagates along the axis of rift system and terminates within NVPMs. 
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Moreover, this rift propagation could again be attracted by another hot sub-lithospheric 

mantle anomaly and triggers another syn-LIP breakup (e.g. NW-Atlantic and Afar). 

Magmatism participation in passive margins construction seems to be dominated by oceanic 

transform faults.  
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MoŶà tƌaǀailà appoƌteà desà ƌĠsultatsà Ŷouǀeauǆ,à ŶotaŵŵeŶtà suƌà l͛iŶteƌpƌĠtatioŶà desà “D‘sà desà
ŵaƌgesàpassiǀesàǀolĐaŶiƋues.à JeàŶ͛aiàpasà tƌaǀaillĠàsuƌà lesàpaƌtiesàpƌofoŶdesàdeàĐesàŵaƌges,àŶiàsuƌà leà
couplage entre croûte supérieure et croûte inférieure. Cet aspect est traité dans la thèse de Marie 

Bidault dans le cadre du même contrat de recherche en partenariat avec TOTAL (GRI Marges 

Volcaniques. 

Jeà ƌeǀieŶsà eŶà ƋuelƋuesà ligŶesà suƌàŵesà pƌiŶĐipauǆà ƌĠsultatsà poƌtaŶtà suƌà l͛iŶteƌpƌĠtatioŶà desà
SDRs et sur la notion de rupture continentale au niveau des MPVs.  

5.1. Mécanismes de formation des SDRs internes 

des marges volcaniques 

 Je montre, au cours de cette thèse, que la géométrie des SDRs est certainement plus 

complexe en 3D que celle qui est suggérée dans de nombreux modèles, en particulier lorsque les 

segments de marges sont obliques relativement à la cinématique des plaques. 

 Les mécanismes de formation des SDRs internes font l͛oďjetàdeà ĐoŶtƌoǀeƌsesà ;Buck, 2017). 

Les modèles qui ne font pas appel à des faillesà ŵetteŶtà tousà eŶà aǀaŶtà l͛eǆisteŶĐeà d͛uŶà poidsà ăà
l͛eǆtƌĠŵitĠà desà pƌisŵesà iŶdiǀiduels,à pouƌà eǆpliƋueƌà lesà fleǆuƌesà Đƌustales.à L͛aĐĐoŵŵodatioŶà
gĠoŵĠtƌiƋueà età ŵĠĐaŶiƋueà d͛uŶà eŶseŵďleà deà fleǆuƌesà daŶsà laà Đƌoûteà totale,à iŶĐluaŶtà laà Đƌoûteà
iŶfĠƌieuƌe,àŶ͛est jamais discutée, la réflexion ne se faisant que sur une croûte supérieure élastique. Le 

poidsàăàl͛eǆtƌĠŵitĠàdesàpƌisŵesàestàĐoŶsidĠƌĠàĐoŵŵeàliĠàsoitàauǆàlaǀesà;ŵodğlesàdĠƌiǀĠsàdeàPalŵasoŶ,à
1980), soit lié à un méga dyke théorique (souvent trans-lithosphĠƌiƋue…Ϳà faisaŶtà desà dizaiŶesà
kilomètres de large (Buck, 2017; Morgan & Watts, GJI, sous-presse). Ces modèles sont en conflit avec 

les observations de la croûte située sous les SDRs internes ou à la base de ces SDRs (cf. § 3.2.3 et 

§3.3). Sur le terrain, on constate que les gradients de dilatation (et de poids cumulé) des intrusions 

dans la croûte sont contrôlés par des centres magmatiques plus ou moins alignés le long de la marge 

et qui alimentent latéralement les SDRs (cf. Fig. 3.23 ; Geoffroy, 2005 ; Doubre & Geoffroy, 2003). La 

dilatatioŶàŵagŵatiƋueàetàl͛aliŵeŶtatioŶàdesàlaǀesàsous-jaĐeŶteàseàfaitàdoŶĐàauàtƌaǀeƌsàdeàl͛eŶseŵďleà
deà laà Đƌoûteà fleǆuƌĠeà età ŶoŶà ăà soŶà eǆtƌĠŵitĠà Đoŵŵeà daŶsà lesà ŵodğlesà d͛aĐĐƌĠtioŶà ŵagŵatiƋueà
axiaux de Mutter et al. (1982). Il faut noter que cette segmentation volcano-tectonique se retrouve 

dans tous les contextes volcano-tectoniques en extension, comme notamment les dorsales lentes 

;segŵeŶtsà d͛aĐcrétion magmatiques, Franke et al., 2007) ou les zones de rupture continentale 

magmatiƋuesàaĐtiǀesàĐoŵŵeàl͛áfaƌà;Keiƌàetàal.,àϮϬϬϵͿ. 

 Par ailleurs, beaucoup de chercheurs travaillant sur des profils de sismique réflexion à grand 

aŶgleàd͛iŶĐideŶĐeà« voient »àdesàfaillesàăàpeŶdageàǀeƌsàleàĐoŶtiŶeŶtàăàl͛eǆtƌĠŵitĠàdesà“D‘sàiŶteƌŶes,à
avec des « footwall » de croûte continentale supérieure (Pindell et al., 2014 ; Stica et al., 2014 ; Clerc 

et al., 2015). Ils généralisent ainsi les observations de terrain réalisées initialement ăà l͛Ouest du 

Groenland qui montrent que les SDRs sont des anticlinaux en « roll-over syn-magmatiques 

développés au-dessusàd͛uŶeàfailleàŵajeure à pendage vers le continent. 
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 Par conséquent les SDRs internes sont syn-tectoniques mais il fallait préciser le 
fonctionnement des détachements et le type de déformation interne ăàl͛oƌigiŶeàdeàlaàfleǆuƌatioŶàdeà
la croûte continentale supérieure sous les prismes de laves. 
 
 MoŶà tƌaǀailà appoƌteà desà pƌĠĐisioŶsà suƌà Đesà poiŶts,à Ƌuià ŵĠƌiteŶtà d͛ġtƌeà ĐoŶfiƌŵĠesà età
modélisées. Ces propositioŶsàsoŶtàiŶĠditesàetàŶ͛oŶtàjaŵaisàĠtĠàpuďliĠesàjusƋu͛ăàpƌĠseŶt : 
 

1) La flexuration syn-magmatique sous les SDRs internes est accommodée notamment 
par des dykes en tension-ĐisailleŵeŶt,àƋuiàpeƌŵetteŶtàŶoŶàseuleŵeŶtàl͛alloŶgeŵeŶtàdeà
la croûte supérieure ăà l͛eǆtƌadosàdeà laà fleǆuƌeàŵaisàaussià soŶàaŵiŶĐisseŵeŶtàpaƌtiel ; 
les sills précoces pourraient également jouer un rôle important comme plans de 
découplages lors de leur mise en place ; 
 

2) Cette flexuration peut être très rapide comme le montre la datation des dykes 
basculés relativement aux dykes non basculés, suggérant des vitesses de déformation 
très importantes (Lenoir et al., 2003). Nous suggérons que ces déformations 
anormalement rapides (supérieures à 7*10-15s-1 ; Lenoir et al., 2003 ) sont liées, surtout 
tardivement, au fonctionnement particulier des failles qui limitent, offshore, les 
prismes internes de SDRs. Ces failles sont injectées de magma (cf. §3.1.1 et §3.3.1) et 
agissent probablement comme des zones de découplage visqueux, permettant à 
chaque injection de magma des déplacements importants, et probablement 
asisŵiƋues.à Ellesà soŶtà ăà l͛oƌigiŶeàdesàoďseƌǀatioŶsàƋueà j͛aià ƌĠalisĠ en sismique et qui 
montrent des constructions volcaniques tardives au droit des failles majeures qui 
limitent les SDRs internes (cf. § 2.1.5). Des failles de même type, associées à la mise en 
place de formations volcaniques différenciées (rhyolites, notamment) sont illustrées 
en Islande (article 1 supplementary data Fig. 1, p. 116 de la thèse) et suspectées dans 
le rift de Djibouti, lors de la formation des stratoïdes inférieures (Geoffroy et al., 2014). 
áàlaàfiŶàduàfoŶĐtioŶŶeŵeŶtàd͛uŶàpƌisŵeàiŶteƌŶe,àlesàdĠtaĐheŵeŶtsàsoŶtàpƌoďaďleŵeŶtà
scellés par les roches magmatiques issues par le refroidissement du magma. Ceci 
pourrait expliquer pourquoi les failles qui limitent les SDRs internes ne rejouent pas 
loƌsƋueàlesà“D‘sàiŶteƌŶesàplusàƌĠĐeŶtsàseàdĠǀeloppeŶtàǀeƌsàl͛oĐĠaŶ. 

5.2. Mécanismes de formation des SDRs externes 

des marges volcaniques et la limite continent-

océan 

 JeàpƌĠĐiseàdaŶsàl͛áƌtiĐleàϮ les notions de transition continent-océan (OCT en anglais, qui peut 

être large et qui peut intégrer à la fois un rift sédimentaire et une marge volcanique) et de limite 

continent-océan (COB en anglais) qui est la transition réelle entre lithosphère continentale (même 

très injectée de magma) et la lithosphère océanique. La croûte océanique supérieure (sans 

exhumation de manteau et/ou de gabbros) est caractérisée par sa rugositĠ,àl͛aďseŶĐeàdeà“D‘sà;laǀesà
sub-horizontales),   

 L͛oƌigiŶeàdesà“D‘sàeǆteƌŶesàestàeŶĐoƌeàplusàĐoŶtƌoǀeƌsĠeàƋueàĐelleàdesà“D‘sàiŶteƌŶesàetàelleà
Ŷ͛estàpasà iŶdĠpeŶdaŶteàdeà l͛eǆisteŶĐeàd͛uŶàďloĐàC,àƋu͛ilàsoità ideŶtifiĠàouàŶoŶà;lesàďloĐsàCàpeuǀeŶtàaà
priori être totalement fragmentés et inclus dans la croûte transitionnelle et non observables en 
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sismique; Geoffroy et al., 2015 ;àFig.àϮàdaŶsàl͛aƌtiĐleàϭ). Les SDR externes sont en général associés à 

une croûte qui est plus épaisse que la croute océanique moyenne, avec un Moho qui présente une 

pente faible vers le continent.  

Je montre, dans ce travail, que la surface de base des SDRs externes est une surface sub-

horizontale qui est localisée au-dessusàd͛uŶeàĐƌoûteàŵafiƋueàƋuiàaàlaàǀitesse,àeŶàoŶdesàP,àdeàla croûte 

inférieure épaisse des marges passives volcaniques (Fig. 5.1)  

 

Figure 5.1 : Vitesses des ondes P comparées en épaisseurs normalisées de la croûte des marges passives volcaniques (A) 
et des marges passives non volcaniques (B), à manteau exhumé. Synthèse réalisée à partir de données de sismique 
réfraction. 

Cette surface semble géométriquement connectée, dans plusieurs profils, au détachement 

du SDR interne le plus « externe » qui est ancré au toit de la croûte inférieure, dans la zone de 

necking maximale de la marge volcanique (cf. §2.2.1; Fig. 5.2). Consécutivement ăà l͛ĠĐaƌteŵeŶtà
progressif du bloc C, le pendage de ce détaĐheŵeŶtàdiŵiŶueàeŶàƌaisoŶàd͛uŶàŵouǀeŵeŶtàeŶàƌoll-over 

faǀoƌisĠà paƌà l͛eǆhuŵatioŶà deà laà Đƌoûteà iŶfĠƌieuƌe,à tƌğsà iŶjeĐtĠeà età doŶĐà tƌğsà duĐtile.à L͛espaĐeà ĐƌĠĠà
faǀoƌiseàlaàŵiseàeŶàplaĐeàdeàŵagŵa,àĠŵisàdeàŵaŶiğƌeàĐoŶtiŶueàsousàfoƌŵeàd͛eǆtƌusioŶs.àLesàŵagŵasà
impƌğgŶeŶtà laà Đƌoûteà iŶfĠƌieuƌeà d͛oƌigiŶeà ĐoŶtiŶeŶtaleà eŶà foƌŵaŶtà uŶeà Đƌoûteà ĐoŶtiŶeŶtaleà tƌğsà
intrudée donc très mafique et dont le volume reste constant (Fig. 5.2). 

 

Figure 5.2 Schéma hypothétique illustrant le développement des SDRs externes.  
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 Le développement des SDRs externes est contrôlé par ce détachement majeur. Le processus 

peutà seà pouƌsuiǀƌeà jusƋu͛ăà l͛oĐĠaŶisatioŶà Ƌuià peutà iŶteƌǀeŶiƌà ăà l͛eǆtƌĠŵitĠà desà “D‘sà eǆteƌŶes,à eŶà
amenant le bloc C au niveau de la marge conjuguée (§ 2.2.1, Fig. 5.3). La rupture de lithosphère 

continentale peut aussi se produire au milieu du bloc C (par exemple sur la marge ouest Indienne 

dans la figure 2.42B). 

 

 

Figure 5.3 : SĐhĠŵa hǇpothĠtiƋue illustƌaŶt le dĠďut de l’oĐĠaŶisatioŶ. 

Ces résultats sont en accord avec les modèles récemment publiés par Huismans & Beaumont 

(2011) (cf. Fig. 1.24Ϳà ƋuiàŵoŶtƌeŶtà Ƌu͛eŶà Đasà deà dĠĐouplageà foƌtà eŶtƌeà laà Đƌoûteà supĠƌieuƌeà età leà
manteau, ce qui est le cas pour les marges passives volcaniques,à Đeà Ŷ͛està pasà leà ŵaŶteauà
lithosphérique qui est exhumé, mais la croûte continentale inférieure.  

5.3. Perspectives 

Cette étude est basée principalement sur les données physiques et les données de terrain et 

disĐuteà lesà stƌuĐtuƌesà pƌiŶĐipalesà desà ŵaƌgesà passiǀesà ǀolĐaŶiƋuesà ăà l͛ĠĐhelleà deà laà Đƌoûte.à UŶà
nouveau terme <faille magmatique> est nottemment présenté ici explicant des failles majeures 

injectées du magma en dessous des SDRs internes qui contrôlent la géométrie des SDRs. Ils sont 

probablement associés à la formation des volcans au dessus des SDRs internes.  

Le mécanisme de ces failles, la formation de ces volcans et la relation entre le 

dĠǀeloppeŵeŶtà desà “D‘sà iŶteƌŶesà età l͛iŶjeĐtioŶà duàŵagŵaà ƌesteŶt encore inconnu. En plus, dans 

l͛ĠǀolutioŶà d͛uŶeà ŵaƌgeà ǀolĐaŶiƋue,à lesà ĐeŶtƌesà iŶtƌusifsà Đoŵpleǆesà ;ouà Đhaŵďƌesà ŵagŵatiƋuesͿà
joueŶtà uŶà ƌôleà iŵpoƌtaŶtàdaŶsà laà pƌopagatioŶà età l͛aliŵeŶtatioŶà duàŵagŵatisŵe.à Lesàŵagŵasà soŶtà
probablement transportés depuis un rĠseƌǀoiƌà daŶsà laà Đƌoûteà iŶfĠƌieuƌeà d͛aďoƌd,à puisà ǀeƌsà desà
chambres magmatiques dans la croûte supérieure puis alimentent les SDRs internes en surface. Ainsi, 

plusàd͛ĠtudesàsoŶtàŶĠĐessaiƌeàpouƌàƌĠpoŶdƌeàauǆàƋuestioŶsàŵeŶtioŶŶĠesàau-dessus. 
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Annexe 1 Localisation des profils sismiques au niveau de la marge W-africaine 
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Annexe 2 Comparaison des SDRs externes entres différentes marges 

 

 

a) SDRs externes sur la marge de l͛UƌuguaǇ (profil UY-4500) 

 

  
Distance des SDR interne 
(km) 

Epaisseur 
(km)  Pendage (°) 

1 5,268381608 1,716073147 32,46 

2 12,63722909 1,405197305 25,27 

3 19,63743164 1,527430221 29,72 

4 25,34940247 1,428296439 25,09 

5 35,96718655 1,507218479 22,36 

6 42,67976504 1,422521655 24,23 

7 51,95665384 1,420596728 15,67 

8 59,10066842 1,349374398 23,26 

9 66,99817703 1,176130895 19,9 

10 73,80190399 1,025986526 16,51 
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b) SDRs externes suƌàlaàŵaƌgeàdeàl͛UƌuguaǇ (profil UY-4700) 

 

  
Distance des SDR interne 
(km) 

Epaisseur 
(km)  Pendage (°) 

1 6,005318061 1,386 27,66 

2 17,27551647 1,432 22,44 

3 24,85988955 1,312 25,45 

4 29,74023318 1,14 23,42 

5 35,32828799 1,164 19,8 

6 40,52566987 1,09 10,89 

7 47,73573328 1,022 12,07 
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c) SDRs externes suƌàlaàŵaƌgeàdeàl͛Ouestàdeàl͛Inde (profil INW-4000) 

 

 

  
Distance des SDR interne 
(km) 

Epaisseur 
(km)  Pendage (°) 

1 8,206718346 2,317604356 37,18 

2 10,77002584 2,12522686 29,01 

3 17,06459948 1,932849365 27,98 

4 19,62790698 1,952813067 32,08 

5 25,92764858 1,649727768 33,02 

6 28,71317829 1,769509982 33,43 

7 37,30232558 1,074410163 21,98 

8 39,81395349 1,281306715 19,21 
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Annexe 3 Informations concernant la coupe des 37 dykes dans le fjord de Poulsen (noir : dykes basiques, 

rouge : dykes intermédiaires). Les mesures de directions et de pendages ont une incertitude de +/- 5°. 

UŶeàĐoƌƌeĐtioŶàŵagŶĠtiƋueàdeàϮϮ,Ϯ°àǀeƌsàl͛OuestàestàpƌiseàeŶàĐoŵpte.à 

Numéro du dyke direction(°) pendage(°) direction après correction magnétique(°) épaisseur (m) 

gv1 63 38N 40,8 4,5 

gv2 68 40N 45,8 7 

gv3 127 ≈ϱϴN 104,8 7 

gv4 (++)50 83N 27,8 1,8 

gv5 75 ≈ϳϬNàăàϯϳN 52,8 3 

gv6 85 71N 62,8 5,5 

gv7 40 72W 17,8 1,5 

gv8 76 64N 53,8 1,5 

gv9 85 55N 62,8 1,5 

gv10 85 58N 62,8 2,8 

gv11 40 70W 17,8 1,2 

gv12 30 42W 7,8 0,5 

gv13 36 87E 13,8 1,6 

gv14 70 45N 47,8 1,5 

gv15 70 45N 47,8 0,5 

gv16 50 47N 27,8 2,6 

gv17 48 38N 25,8 1 

gv18 34 72W 11,8 3 

gv19 80 71N 57,8 2,8 

gv20 65 40N 42,8 0,16 

gv21 52 80N 29,8 0,35 

gv22 85 44N 62,8 0,45 

gv23 62 73S 39,8 1,9 

gv24 75 85N 52,8 9 

gv25 87 22N 64,8 0,4 

gv26 80 50N 57,8 1 

gv27 42 64E 19,8 0,3 

gv28 70 87S 47,8 0,5 

gv29 56 67S 33,8 0,18 

gv30 ≈ϳϬ 67N 47,8 0,5 

gv31 72 84N 49,8 1 

gv32 85 87S 62,8 0,3 

gv33 64 84N 41,8 0,8 

gv34 80 22N 57,8 0,5 

gv35 66 74N 43,8 0,5 à 0,6 

gv36 75 71N 52,8 1,4 

gv37 28 32W 5,8 15 
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Annexe 4 Echantillons du gabbro de Poulsen sur la marge SE-Groenland 

forage des 
gabbros                   

    numéro Latitude longitude Mag DATE SOL HEURE DIRECTION 

site A 
ph3919 vu 
vers le nord G14-1A1 66,77409 33,99579 330NW 15 14/08/2014 264 16H02   

    G14-1A2     321NW 16   251,5 16H11   

    G14-1A1,A2     38E 8,5       

 

  
 

site B 
ph3920 vu 
vers le nord G14-1B1 66,77476 33,99411 348NW 26     16H47 1 

    G14-1B2     5N 30       2 

site C ph3927 G14-1C1 66,77439 33,99302 117E 21       

 

2 
 

    G14-1C2     21N23       1 

site D ph3923 G14-1D1 66,7746 33,99249 130E 22       2 

    G14-1D2     169S 21       1 

site E ph3937 G14-1E1 66,77437 33,99249 167S 20       2 

    G14-1E2     143S 18,5       1 

site F ph3938 G14-1F1 66,77431 33,99193 46N 35       2 

    G14-1F2     116E 32       1 

site G   G14-1G1 66,77424 33,99178 124E 41       2 

    G14-1G2     140S 33       1 

site H   G14-1H1 66,77438 33,99516 340N 18       2 

    G14-1H2     352N 16       1 
 

 

N 

N 

N 

N 

N 

N 
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Annexe 5 RĠsultatsàdeàl͛á“MàdesàĠĐhaŶtilloŶsàdeàgaďďƌoà;Poulsen) 

Name Km L F P Pj T U K1dec K1inc K2dec K2inc 

G14-1A1A 0,07748258 1,012 1,009 1,021 1,021 -0,1 -0,106 52,9 44,8 165,1 20,9 

G14-1A1B 0,0726715 1,006 1,02 1,026 1,027 0,56 0,556 30,3 30,9 185,1 56,5 

G14-1A2A 0,07282027 1,022 1,01 1,032 1,033 -0,369 -0,375 138,2 66 28,7 8,4 

G14-1B1A 0,08677212 1,026 1,034 1,061 1,061 0,135 0,12 36,2 18,1 148,9 49,7 

G14-1B1B 0,07649399 1,026 1,035 1,063 1,063 0,147 0,132 33 8,8 133,9 50,5 

G14-1B2A 0,08120733 1,036 1,041 1,078 1,079 0,075 0,056 39,1 27,4 166,9 49,8 

G14-1C1A 0,1020252 1,122 1,059 1,188 1,191 -0,335 -0,373 69,2 41,6 197,7 35 

G14-1C1B 0,08924587 1,103 1,066 1,177 1,178 -0,21 -0,248 62,9 40,3 213,9 45,9 

G14-1C2A 0,08435667 1,084 1,099 1,191 1,192 0,076 0,032 20,2 46,6 183,2 42,1 

G14-1C2B 0,07105045 1,076 1,093 1,176 1,176 0,095 0,055 16,5 41,2 176,3 47 

G14-1D1A 0,06296309 1,07 1,068 1,143 1,143 -0,018 -0,051 70,6 51,6 222,1 34,9 

G14-1D1B 0,060007 1,065 1,052 1,12 1,12 -0,107 -0,135 65,8 49,5 219 37,3 

G14-1D2A 0,05889533 1,032 1,076 1,111 1,114 0,396 0,374 91,8 51,5 249,2 36,3 

G14-1D2B 0,0610437 1,059 1,07 1,133 1,133 0,081 0,05 87,6 48,3 252,9 40,8 

G14-1E1A 0,06569741 1,057 1,049 1,109 1,109 -0,066 -0,091 91,9 30,7 207,6 36,1 

G14-1E1B 0,06791684 1,057 1,05 1,11 1,11 -0,058 -0,084 87,2 29,1 196,6 30,7 

G14-1E2A 0,06870559 1,04 1,082 1,126 1,128 0,332 0,306 79,7 38 208,7 38,9 

G14-1E2B 0,05632587 1,037 1,083 1,123 1,126 0,376 0,351 82,2 35,9 203 35,3 

G14-1F1A 0,1376879 1,023 1,051 1,075 1,077 0,374 0,358 270,2 34,1 65,8 53,3 

G14-1F1B 0,1503133 1,006 1,058 1,064 1,071 0,812 0,807 65,5 40 286,9 41,8 

G14-1F2A 0,1496423 1,023 1,046 1,071 1,072 0,326 0,31 20 43,2 171 43 

G14-1F2B 0,1429284 1,023 1,059 1,084 1,086 0,432 0,416 24 44 165 38,8 

G14-1G1A 0,09623441 1,03 1,031 1,062 1,062 0,015 0 109,8 63,4 240,2 17,9 

G14-1G1B 0,0817129 1,018 1,017 1,036 1,036 -0,023 -0,032 74,1 41,4 203,4 35,8 

G14-1G2A 0,08220772 1,024 1,037 1,062 1,062 0,205 0,191 108,9 63,6 228,3 13,7 
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G14-1G2B 0,08940674 1,041 1,031 1,073 1,074 -0,149 -0,167 120 57,1 224,6 9,3 

G14-1H1A 0,07747991 1,032 1,036 1,068 1,068 0,06 0,044 73,4 22,1 215,4 62,8 

Name K3dec K3inc K11 K22 K33 K12 K23 K13 

G14-1A1A 272,4 37,8 1,00138 0,99713 1,00149 0,00306 0,00918 0,00332 

G14-1A1B 293,2 11,6 1,00481 0,98985 1,00534 0,00859 0,00478 0,00061 

G14-1A2A 295,2 22,3 0,9965 0,9907 1,0128 0,00148 0,00852 -0,0075 

G14-1B1A 293,2 34,5 1,01413 0,99162 0,99425 0,01928 0,01869 0,0001 

G14-1B1B 296 38,1 1,01666 0,99312 0,99021 0,02014 0,01717 -0,00397 

G14-1B2A 293,9 26,9 1,01313 0,98608 1,00079 0,02546 0,02387 0,00479 

G14-1C1A 310,2 28,6 0,9694 1,01205 1,01855 0,04279 0,07269 0,00629 

G14-1C1B 319,8 14,9 0,96533 1,00964 1,02503 0,05236 0,05465 0,01126 

G14-1C2A 281 8,6 1,03376 0,92182 1,04442 0,02948 0,02754 0,03703 

G14-1C2B 277,4 10,2 1,04123 0,92548 1,03329 0,02232 0,02538 0,03428 

G14-1D1A 322,2 14,1 0,96346 0,99945 1,03709 0,03744 0,04149 -0,00046 

G14-1D1B 319,5 13,4 0,97255 0,9979 1,02955 0,03315 0,03627 0,00462 

G14-1D2A 347,5 11,1 0,94709 1,02249 1,03043 0,01422 0,01889 -0,01375 

G14-1D2B 349,3 7,4 0,94005 1,02601 1,03394 0,0128 0,03091 -0,00697 

G14-1E1A 333,4 38,7 0,97408 1,03274 0,99318 0,01008 0,03498 -0,02128 

G14-1E1B 323,2 45,1 0,9819 1,03159 0,98651 0,01352 0,03836 -0,018 

G14-1E2A 324,7 28,5 0,97335 1,01666 1,00999 0,03241 0,03803 -0,02265 

G14-1E2B 322,2 34,6 0,98105 1,01775 1,0012 0,02871 0,03975 -0,0263 

G14-1F1A 172 11,8 0,96275 1,02345 1,0138 0,00637 -0,01205 0,00966 
G14-1F1B-

OK 175,5 22,2 0,96986 1,01908 1,01106 0,005 0,00114 0,0205 

G14-1F2A 275,5 15 1,01774 0,96719 1,01508 0,00798 0,01514 0,00997 

G14-1F2B 272,6 20,7 1,02107 0,9636 1,01533 0,00672 0,02341 0,00983 

G14-1G1A 336,6 18,9 0,97796 1,00107 1,02097 0,00794 0,01503 -0,01258 

G14-1G1B 316 28,1 0,99358 1,00267 1,00375 0,00925 0,01346 -0,0026 

G14-1G2A 324 22,1 0,98428 0,99754 1,01818 0,01309 0,01646 -0,0132 

G14-1G2B 320,3 31,3 0,98637 0,99641 1,01723 0,00532 0,0247 -0,01949 
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G14-1H1A 337,1 15,1 0,97593 1,02101 1,00306 0,01892 0,0139 -0,00486 
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Annexe 6 Mesures des dykes sécants aux gabbros de Poulsen 

  Direction Direction corrigée (-22,3 vers l'ouest) Pendage Epaisseur (m) magnétique susceptibilité (10-3 S.I) 

JvB N066 43,721 71N 0,7 95+/-5 

JvB N064 41,721 67N 0,9 105 

JvB N075 52,721 71N 1,1 110 

JvB N048 25,721 40N 1,1 92+/-1,5 

JvB N030 7,721 54N 0,25 70+/-5 

JvB N080 57,721 55N 1,5 95+/-2 

JvB N068 45,721 74N 1 135 

JvB N100 77,721 90 0,3 180+/-10 

JvB N066 43,721 63N 7 172 
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Annexe 7  

Profils sismiques concernés dans cette étude non interprétés.  

 

INW1-4000 

 

INW1-5000 

 

PS-0070 
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PS-0090 

 

UY-4300 

 

UY-4500 

 

UY-4700 
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Annexe 8 

Profils sismiques non-interprétés dans le bassin de Nuussuaq.  

Profil 51 

 

Profil 50 

 

Profil 49 

 

Profil 47 
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Profil 14 

 

Profil 15 

 

Profil 43 

 

Profil 44 

 

Profil 12 
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Profil 46 

 

Profil 13 

 

Profil 41 

 

Profil 48 
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Annexe 9  

Photos des dykes mesurés sur le marge Est du Groenland 
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Titre : Les marges passives volcaniques : origine, structure et développement 

Mots clés :  marge passive volcanique, SDRs, intrusions, extension lithosphérique, fragmentation continentale 

Résumé : Une marge passive est une zone de 

transition non-active entre lithosphère continentale et 

lithosphère océanique. De nombreuses marges 

passives présentent un fort développement 

magmatique (>50%). Ces marges passives 

volcaniques (MPVs) marquent la rupture 

lithosphérique au-dessus d’un manteau en fusion 

(partielle) et sont typiquement caractérisées par 

l’intrusion et l’extrusion d’un volume significatif de 
produits magmatiques dans la croûte lors des 

périodes ante-rift, syn-rift et post-rift.  

A partir d’une compilation bibliographique, 
de données sismiques (profils de sismique réflexion 

ION-GXT, sismique 3D) et d’observations réalisées 
sur le terrain à l’Est et à l’Ouest du Groenland, les 
objectifs de cette thèse étaient : (1) de mieux 

caractériser les modes tectoniques d’accommodation 
des flexures de la croûte supérieure sous les SDRs 

(seaward dipping reflectors) et l’interprétation des 
SDRs externes et, (2), de placer la rupture 

magmatique à l’échelle de la fragmentation d’un 
supercontinent.  

 

Les principaux résultats obtenus sont: 1) La 

rupture d’un supercontinent est toujours syn-

magmatique. Cette rupture se propage ensuite de 

manière non-magmatique (article en préparation); 2) 

Les SDRs externes sont découplés tectoniquement 

d’une croûte inférieure d’origine continentale 
exhumée. Du matériel d’origine continental pourrait 

exister en profondeur de manière continue au niveau 

de rides asismiques transverses (comme GIFR) 

(article soumis); 3) La flexure crustale est aussi 

accommodée par du magma qui circule dans les 

failles de détachement sous SDRs Un découplage 

existe à l’extrados des flexures accommodé par des 
injections de magma syn-tectoniques sous forme de 

laccolithes à la base des SDRs internes.  
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Abstract: A passive margin is a non-active transition 

zone between the continental lithosphere and the 

oceanic lithosphere. Most of passive margins (>50%) 

show a strong magmatic development. These 

volcanic passive margins (VPMs) mark the 

lithospheric breakup over a melted mantle and they 

are typically characterized by a huge volume of 

intrusive and extrusive magmatism into the crust 

during ante-rift, syn-rift, and post-rift periods. 

 Based on bibliographies, seismic data (ION-

GXT seismic reflection profiles, 3D seismic) and 

observations and results gained from fieldtrips on 

East and West Greenland coast, the objectives of this 

thesis were: (1) to better characterize the tectonic 

accommodation of the flexure of the upper crust 

which beneath inner SDRs and the signification of 

outer SDRs, and (3) to place the magmatic breakup 

on the scale of the fragmentation of a supercontinent.  
. 

The main results obtained are: 1) the breakup of a 

supercontinent is always syn-magmatic. This breakup 

then propagates in a non-magmatic way (paper in 

preparation); 2) the outer SDRs are tectonically 

decoupled from an exhumed continental lower crust. 

The material of continental origin could exist deeply 

continuously across a transverse aseismic ridge such 

as the GIFR (paper submitted); 3) The crustal flexure 

is also accommodated by the magma that circulate in 

detachment faults beneath the inner SDRs. There is a 

decoupling at the extrados zone of the flexure which 

is accommodated by syn-tectonic magma injections 

in the form of laccoliths between inner SDRs and 

upper crust.  
 

 


