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Thesis synopsis

The Oman ophiolite offers a unique opportunity to observe a piece of oceanic
lithosphere formed at a paleo fast spreading ridge, obducted on the continent and
dissected by erosion, whereas oceanic rocks are difficult to study directly in situ in
modern ridges.

After considering how to discriminate preserved high temperature, ridge related
structures from low temperature structures related to the obduction, we present the
general structure of the Oman ophiolite. It shows that the ridge of origin itself was
obducted. The paleoridge axis is characterised by an alignment of small mantle diapirs
questioning the popular 2D passive mantle model proposed for fast spreading ridges.

In the next chapters we present a detailed structural mapping of 2 of these on
axis diapirs (Magsad and Nakhl) and another one which seems aside the paleoridge
axis (Mansah diapir). The Magsad diapir is the best exposed, steep flow lineations are

scattered in a 100 km’® area. Cross-sections show that the vertical flow rotates to the
horizontal within a 500 meters thick melt impregnated transition zone and that there
is a bulge of the Moho above this area. Horizontal radial flow is expelled from the
diapir, including in a ridge strike direction. This with other lines of evidence such as
the coupling between mantle and lower crustal structures demonstrate the existence
of an active mantle flow at the ridge axis. Calculations predict that the diverging flow
should become passive 10 km past the diapir limits, which is confirmed by field data.
Whereas the Nakhl diapir shares similar characteristics, the Mansah diapir is different
in several points confirming the idea that this one was off axis. In patticular, it displays
discontinuous structures and shear zones on its sides, and diabase injections in its
periphery, suggesting that it was intruding a pre-existing lithosphere.

In a second part of the thesis, we study melt topology fossilised in Oman mantle
rocks, with image analysis of several thin sections for each sample to get a 3D view.
We show that “ melt pockets” can be approximated by ellipsoids with a clear
preferred orientation parallel to the lineation, and the aspect ratio between the 3
ellipsoid axis depending on the intensity of the deformation recorded in the olivine
matrix.

These data combined with measurements of petrofabrics are used to calculate
anisotropic seismic properties of oceanic mantle rocks with various melt fractions.
These calculations show the importance of the anisotropy in these dry and melt
impregnated mantle rocks and suggest that melt fractions at the Moho level might be
underestimated by seismic surveys, provided-that this zone is studied with horizontal
seismic rays.

The last chapter of the thesis exposes the preliminary results of a “ seismic
modelling ” of mantle diapirs using our structural observations and the anisotropic
seismic velocities calculated. This leads to a discussion of how far our interpretation of
Oman is applicable to the East Pacific Rise.

[1
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INTRODUCTION GENERALE

Pour les deux tiers, la lithosphére ferrestre est créée aux dorsales océaniques. Le feu a la
source de ces dorsales est situé dans le manteau. Son étude est donc fondamentale pour comprendre
I’accrétion de la lithosphére océanique.

Généralement enfouies sous 6 km de crofite, les roches mantellaires sont d’accés difficile.
On utilise Ies techniques de géophysique marine pour étudier leur structure aux dorsales actuelles.
Dans le cas des dorsales lentes, les anomalies gravimétriques du type « bull’s eyes » suggérent un
flux actif du manteau, concentré dans des diapirs de quelques dizaines de kilomeétres de large,
chacun centré sur un segment de dorsale (Lin et al, 1990). Ce modele est cependant contesté, ces
anomalies pouvant étre expliquée seulement par des variations d’épaisseur de la crofite (Tolstoy et
al, 1993; Magde et al, 1997). On ne retrouve pas ces anomalies sur les dorsales rapides. La
monotonie du signal gravimétrique laisse penser que le manteau s’y écoule de maniere
bidimensionnelle tout le long de la ride (modele 2D) (Madsen et al, 1990; Lin et Morgan, 1992},
conformément & la prédiction de modélisations d’écoulement passif (Parmentier, 1990). Les
premiers résultats de I'expérience MELT faite 4 la dorsale Est-Pacifique (EPR) montrent qu’a
I’échelle de la centaine de kilométres, I’anisotropie sismique est uniformément paralitle a la
direction de dérive des plaques, comme on s’y attend dans un modgle 2D (MELT workshop,
Providence, 1997). La répartition des anomalies de vitesses lentes -correspondant aux zones riches
en liquide magmatique- est cependant surprenante; elle suggere que I'essentiel du liquide se situe
plusieurs dizaines de kilom&tres a ’est de la dorsale, et ne migre vers la ride que dans les niveaux
les plus superficiels. La variation de ces anomalies le long de la ride est encore mal contrainte. Une
analyse récente de données de sismique réflexion davantage centrée sur la dorsale suggere que
’épaisseur de la crofite varie le long d’un segment (Barth et Mutter, 1996). En combinant ce
résultat avec des données gravimétriques de Ja méme zone (Wang et Cochran, 1993), Wang et al
(1996) concluent que I’EPR peut étre alimentée par des diapirs de manteau de moins de 20 km de
diamétre, associés aux zones ol la crofite est la moins €paisse (modele 3D). Ces diapirs auraient le
mérite d’expliquer les variations de taille de 1a zone a faible vitesse présente dans la crofite (Toomey
et al, 1990).

Plusicurs questions animent un débat particuliérement vif dans le cas des dorsales rapides:

- La segmentation des dorsale a-t-elle une origine tectonique superficiclle ou une origine
profonde ? Le manteau nourit il la dorsale selon un modele 2D ou bien forme-t-il des

diapirs régulidrement espacés, chacun alimentant un segment de dorsale ?
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- Le flux mantellaire est il actif ou passif ?
- La migration du liquide magmatique dans le manteau et la crofite sus-jacente est elle

couplée avec I'écoulement mantellaire ?

Les études structurales menées dans les ophiolites permettent une approche différente du
manteau océanique. Plusieurs études montrent que !'ophiolite d’Oman est issue d’une dorsale
rapide (Tilton et al, 1981; Boudier et Nicolas, 1985) et que ’axe de la ride a pu €tre localement
préservé dans 1’ophiolite (Nicolas et Boudier, 1995; Boudier et al, 1997). On peut donc obtenir une
image du flux du manteau sous la paléodorsale d’origine en cartographiant les structures de hautes
températures (HT) des péridotites d’Oman. Les premiers résultats de cette cartographie mirent en
évidence des diapirs d’une dizaine de kilométres de large (Ceuleneer et al, 1988; Nicolas et al,
1988). Ce résultat fondamental fut remis en cause par une étude concluant & un écoulement 2D
(Ceuleneer, 1991; Ceuleneer et Rabinowicz, 1992).

L’ objectif de cette thése est de savoir s’il existe des diapirs dans I’ophiolite d’Oman, de
préciser la géométrie de I’écoulement vertical du manteau et de la distribution du liquide, et de
localiser la paléodorsale dans 1’ ophiolite, afin d’apporter des contraintes sur la structure du manteau
A une échelle inféricure a celle couramment utilisée en géophysique et d’apporter des €léments de
réponse dans le débat entre tenants des modeles 2D et 3D. Aprés une présentation d’ensemble de
I’ ophiolite, les résultats d’une nouvelle cartographie de détail de (rois régions diapiriques (Magsad,
Nakhl, Mansah) sont exposés dans trois chapitres, chacun dédi¢ a une région, et comprenant une
carte des filons, des foliations et des linéations (trajectoires et courbes d’isopendages). Plusieurs
cartes complémentaires sont présentées pour la région de Maqgsad (intensités des fabriques,
épaisseur de la zone de transition, facies...), ol se situe le diapir le mieux exposé d’Oman.

Dans la deuxidme partie de cette these nous utilisons les cartes et I’échantillonnage pour
prédire quelle serait la signature sismique des structures mantellaires de I’ophiolite d’Oman en vue
de la comparer avec celle de I'EPR. Pour cela, nous avons mesuré une vingtaine de pétrofabriques,
et caractérisé la distribution du liquide magmatique (maintenant fossilisée sous forme d’agrégats de
plagioclase et clinopyroxéne) dans cing dunites (mesure de la forme et de I'orientation des poches
de liquide). En combinant ces données avec les propriétés éElastiques des monocristaux et la
composition modale des roches, les propriétés sismiques anisotropes d’une vingtaine d’échantillons
ont été calculées dans toutes les directions de I’espace. Ce résultat conduit & une estimation du

déphasages des ondes S dans les océans, et & modéliser I’effet d’un diapir sur les ondes P.
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A. LDONNEES DE BASE DE L”OPHIOLITE I’ OMAN

I DONNEES DE BASE DE L’OPHIOLITE D’OMAN

I.L1 Schéma général

L’ophiolite d’Oman appartient a la cemnture alpine qui va des Alpes européennes au Tibet
et dont la création est due au rapprochement de 1’ Afrique, I’ Arabie et I'Inde avec I’Eurasie. Elle
représente 'extrémité est du croissant ophiolitique péri-arabe de Ricou (1971) qui part des
ophiolites de Chypre et de Turquie, passe par le Zagros (Iran) avant de se terminer en Oman
(figure 1.1). Dans cet ensemble, ’ophiolite d’Oman se distingue par le fait qu’elle occupe un
domaine non encore entré en collision avec le bloc eurasiatique. En effet, la collision
continent/continent du Zagros se transforme en zone de subduction océanique gréice a la faille
décrochante dextre de Zendam, active depuis le Crétacé. Cependant le reste de I’Océan Indien
faisant face a I’Oman disparaissant au taux de 5 cm/an dans la subduction du Makran, on
s’attend 4 ce que 1"ophiolite d’Oman soit déformée, démembrée et dispersée dans une chaine de
collision, comme la plupart des ophiolites dans le monde, dans les 2 4 3 millions d’années a
venir -un proche lendemain & I’échelle des temps géologiques-. Cette situation géologiquement
transitoire nous permet d’observer dans ['ophiolite d’Oman les structures de hautes
températures (HT) acquises & la ride d’origine, souvent difficiles a étudier quand la collision
continent/continent a déja eu lieu. Si 'on ajoute que I'ophiolite d’Oman est 'une des plus
grandes du monde, avec 500 km de long sur 50 a 100 km de large en quasi continuité, et que la
faible couverture végétale permet de superbes conditions d’affleurement, on comprend que les
géologues 'aient surnommée “ la plus belle ophiolite du monde ”. La taille de cette ophiolite
est un point important: elle est supérieure aux 50 a 200 km qui semblent €tre la distance
caractéristique entre les “ zones de recouvrement de dorsales ” (OSCs) ou les grandes fractures
cisaillantes qui segmentent les dorsales (figure 1.2). On est ainsi assuré de trouver un ensemble
de structures qui ne soit pas seulement représentatif d’une situation tres locale et spécifique. On
peut donc travailler 4 une échelle ol les comparaisons sont possibles avec les études faites aux
dorsales actives.

[’ épaisseur de la nappe ophiolitique a €6 récemment contrainte par une é€iude
gravimétrique ; elle atteint jusqu’a 8 km d’épaisseur (Ravaut et al, 1997) et semble s’¢tendre de
plusicurs dizaines de kilométres vers la cbte, sous les sédiments de la Batinah (appelée aussi
bassin de Sohar) qui marquent la limite est des ophiolites a I'affleurement. L’ophiolite ne
s’enracine pas dans le reste de lithosphere océanique dont elle est issue, mais en semble séparée
par moins de {00 km, a part peut étre au niveau du petit massif de Muscat.

La faille de Dibba, active du Crétacé supérieur au Miocéne, limite la partic nord de
I’ophiolite qui butte contre les sédiments Permo-Crétacé autochtones du massif de Mussandam.
Le piémont SW, le plus étendu, passe progressivement aux immensités désertiques du Rub al
Khali -le désert des déserts-, ot des dunes de plus de 200m recouvrent les formations



A.LDONNEES DE BASE DE L’OPHIOLITE D"OMAN 13

pétroliferes de la plate-forme arabe. La limite SE de la nappe est cachée sous les sédiments
Muaastrichiens et Tertiaires qui constituent la couverture neo-autochtone. Cette couverture est
elle méme interrompue par la faille de Masirah qui fait partie d'un ensemble de structures,
inciuant les ophiolites de Masirah, d’ortentation générale NE-SW et parallele 4 la grande faille
décrochante de Owen Murray. Au deld, plus & 'est de ce systéme, on retrouve une situation de

collision continent/continent, entre I'Inde et I" Asie.
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située au centre du Golfe d’Oman (Coleman, 1981).
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Figure 1.2: Dimensions comparées de l'ophiolite d’Oman (d’aprés Glennie
et al, 1974) et des segments et microplaques de I’EPR (d’apres Bird et al,
SOuUs presse).

Au cours de sa mise en place, et lors d’événements tectoniques contemporains,
I’ophiolite fut divisée en une douzaine de massifs. Elle n’en garde pas moins une grande unité
structurale 2 I’échelle de toute la chaine. Du Nord au Sud, on distingue les massifs de Khwar-
Fekkan, Aswad, Hilti, Fizh, Wugbah, Sarami, Haylayn, Nakhl-Rustaq, Bahlah, Sumail,
Muscat et Wadi Tayin. Deux anticlinaux ouvrent une fenétre sur I’autochtone : le ddéme du
Dijebel Akhdar, qui marque le sommet des montagnes d’Oman a 3019 m, et le Saih Hatat

(figure 1.3). Les deux mettent a I’affleurement les sédiments autochtones paléozoiques.
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Figure 1.3: a) carte géologique de 1'ophiolite d’Oman ; b) log synthétique
de 'ophiolite d’Oman (Nicolas, 1989).

1.2 Bref historique

La découverte dans les montagnes d'Oman de roches ophiolitiques remonte aux
premiéres explorations de Carter (1850). Pilgrim en 1908 les baptisa * formation de Sumail ”.
Lees en 1928 reconnut le caractére atlochtone des ophiolites et des sédiments pélagiques sous-
jacents qu’il dénomma * formations d’Hawasina ”, tandis que Morton en 1959 développa un
modele autochtone qui ne fut définitivement écarté qu’au début des années 70, en grande partie

grice aux travaux du groupe de Glennie, qui marquaient le point de départ de I'étude
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“moderne 7 des montagnes d’Oman. Durant les hivers 1967-1968 et 1968-1969, profitant
d’importants moyens logistiques mis a disposition par des compagnies pétroliéres, le groupe de
Glennie cartographia les montagnes d’Oman au 1/500 000 (1974). Ce travail permit entre autres
la datation des formations d’Hawasina dont I’dge Permien moyen & Cénomanien est antérieur
aux calcaires sous-jacents, démontrant ainsi leur caractére allochtone. ils mirent aussi en
évidence une semelle métamorphique a la base de la nappe ophiolitique. Reinhart (1969) fut le
premier auteur a décrire Pophiolite comme un morceaun de lithosphere océanique formé a une
ride océanique et obducté sur une marge passive durant un événement compressif. C’est ensuite
que les amphibolites de la semelle métamorphique furent reliées a I’obduction et datées
{Allemann et Peters, 1972).

Depuis cette époque, 4 équipes se sont succédées en Oman, outre celles directement
impliquées dans des projets miniers ou pétroliers.

Le groupe américain dirigé par R.G. Coleman travailla dans le massif de Wadi Tayin qui
limite la partic SE de I’ophiolite. Leurs études sont résolument orientées vers I'analogic entre les
ophiolites et les centres d’expansion océanique. Ils développerent les aspects pétrologiques, en
particulier la géochimie isotopique et les éléments en traces des formations crustales, et
confirmérent ] hypothése, selon laquelle des chambres magmatiques peuvent exister sous les
dorsales océaniques (e.g. Pallister et Hopson, 1980 ; 1981). lls démontrérent que la mise en
place de I'ophiolite débuta par un charriage intra-océanique, sans doute initi€ & la dorsale elle
méme (Ghent et Stout, 1981 ; Boudier et Coleman, 1981). Sur le plan géophysique, les levés
gravimétriques de Manghnani et Coleman (1981) montrérent clairement que la nappe de Sumail
a une épaisseur finie, qu’elle n’est pas enracinée dans la marge arabe, alors que Morton (1939),
sur la base des données gravimélriques de P'époque était arrivé a la conclusion inverse,
probablement & cause d’une surestimation du degré de serpentinisation des péridotites. Les
principaux résultats du groupe de Coleman sont publiés dans un volume spécial (** Oman
ophiolite 7, J. Geophys. Res., Vol. 86, 1981).

Au début des années 1980, une équipe anglaise de I’Open University sous la direction
de 1.G. Gass, cartographia au 1/100 000 la portion des montagnes d’Oman situées au nord du
Dijebel Akhdar. Ils mirent en évidence I'existence d’un volcanisme différencié au toit de la
section ophiolitique qui leur inspira un modele selon lequel I'ophiolite d’Oman se serait formé
dans un bassin arriére arc lié & une zone de subduction hypothétique située au voisinage de la
marge arabe. La misc en place de "ophiolite résulterait, d’aprés eux, de la collision entre cet arc
et la marge omanaise (Lippard et al., 1986). On peut toutefois objecter qu’'une grande partie des
laves a une composition proche des MORB, et qu’aucun autre argument (traces d’un prisme
d’accrétion par exemple) ne vient étayer 1’hypothese de Iexistence d’une zone de subduction.
Les principales découvertes de ce groupe -qui incluent entre autres des études sur I’évolution du
bassin d’Hawasina, les semelles métamorphiques, et la section mantellaire- sont publié€s dans
“ The ophiolite of Northern Oman ” Geol. Soc. London, mem., 11, 1986. Un historique plus

complet de ces premigres explorations peut étre trouvé dans la thése de G. Ceuleneer (1986).
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A partir de 1983, une équipe du BRGM a entrepris la cartographie au 1/100 000 de la
partie centrale des montagnes d’Oman. Leurs résultats sont publiés par le Ministére des Pétroles
et Ressources Minieres d’Oman (1986) qui avait fait la commande de ce travail.

A partir de 1981, le groupe de Tectonophysique de Nantes et une équipe de Strasbourg
entamaient une cartographie structurale au 1/400 000 sur ’ensemble de I’ophiolite de Sumail,
en appliquant de nouvelles méthodes d’analyse structurale et cinématique dans les péridotites
mantellaires. [Is montrérent en particulier que la majeure partie de 'ophiolite a préservé les
traces des déformations HT acquises a la dorsale et est trés peu affectée par la déformation BT
induite par la mise en place. Ainsi, la cartographie de plusieurs zones on les linéations HT dans
fes harzburgites sont verticales fut interprétée en terme de diapirs mantellaires sous la dorsale
d’origine, qui semble localement fossilisée dans 1’ophiolite. Plusieurs études apportent aussi
des contraintes sur la forme et la taille de la chambre magmatique a la paléodorsale, et sur fa
mise en place de Pophiolite. Ces résultats sont publiés dans “ The ophiolite of Oman”
Tectonophysics, special issue, 1988.

Depuis ces années, une partie de ce groupe, basée a Montpellier a partir de 1986,
continue a explorer ’'0Oman chaque hiver et prépare une carte avec une densité de mesures
structurales d’environ 1/km?, afin de reconstruire la structure de la dorsale d’origine. C’est dans
ce cadre que j'ai effectuée cette thése, qui reprend les mesures faites sur les 15 ans précédents et
y ajoute mes propres mesures faites durant les campagnes 1995 et 1996.

Actuellement, les équipes travaillant en Oman deviennent plus nombreuses et plus
variées, avec en particulier le retour de la communauté scientifique américaine, sensible aux

similitudes entre I'EPR et I’ophiolite d’Oman.

1.3 Unités lithologiques dans [’ophiolite d’Oman

L.’ ophiolite d’Oman présente une section compléte de lithosphere oc€anique, depuis les
formations volcaniques et sédimentaires au sommet, jusqu’a des niveaux du manteau situés a
une profondeur maximale de prés de 10 km sous le paléo-Moho (figure 1.3). Les structures du
manteau peuvent de ce fait étre analysées dans un référentiel paléo-tectonique et mises en
relation avec les variations de structure et de composition de la crofite sus-jacente. Les limites de
contours lithologiques trés irréguliers dans les massif du sud (Bahlah, Semail, Wadi Tayin)
montrent que le pendage général de ces limites est proche de I'horizontale. Les massifs plus au
nord ont généralement leur section crustale sur la bordure est du massif, et les grand
affleurements de péridotites sur la partie ouest, indiquant un basculement vers I'est de ces

massifs.,
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1.3.1 La séquence volcanique

Dans les massifs sud de I’ophiolite, les champs de laves sont en grande partie érodés,
mais on trouve de nombreux affleurements spectaculaires dans la partie nord. Les premiéres
laves appartenant a I’ophiolite, dites VI, incluent les célébres laves en coussin de Geotimes
(Pearce et al, 1981, Alabaster et al, 1982, Emewein et al, 1988). Ces laves sont aphyriques et
pauvies en vésicules. Elles forment une épaisseur estimée de 400 & plus de 1000m (Nicolas,
1989). Elles sont localement interstratifiées et recouvertes par des sédiments métalliféres
interprétés comme les rejets de cheminées hydrothermales, comparables aux fumeurs noirs de
'EPR (Karpoff et al, 1988). Ceux ci sont eux-mémes interstratifiés ou couverts par les laves
dites V2 (ou laves de Lasail) qui contiennent parfois des phénocristaux d’olivine et de
clinopyroxénes. L’origine de cette deuxieéme phase reste débattue. Alabaster et al (1980) la
rattache i une activité de “ seamounts ”’, Pearce (1981) et Beurier (1989) la font résulter du
développement d’un arc immature formé au dessus d’une zone de subduction, tandis que
Boudier et al (1988) et Ernewein et al (1988) I’associent au magmatisme résiduel de la dorsale,
contaminé par la plaque océanique plongeante au commencement de |’obduction. Enfin, un
volcanisme V3, produit 15 & 20 millions d’années plus tard, couvre ces formations. Ce dernier,
beaucoup plus tardif, n’a pas de lien direct avec Iactivité de la dorsale d’origine de I’ophiolite.
Emewein et al (1988) considérent ces laves comme provenant d’un magmatisme intraplague de

“ seamount ', ayant percé 1’ophiolite pendant sa mise en place.
I1.3.2 Le complexe filonien

Sous les laves V1, on passe rapidement au complexe filonien, la transition entre les
deux allant de quelques dizaines de metres & 100 m (Lippard et al, 1986). Le complexe filonien
se forme par intrusions successives de filons les uns dans les autres, dans une zone bien
délimitée au toit de la chambre magmatique, comme le montre I'étroitesse de la zone
néovolcanique axiale le long des dorsales actuelles, inférieure a 2 km (Macdonald, 1982). Les
filons ont une largeur moyenne de 1 m, avec une ou deux Epontes figées selon qu’ils
s’ intrudent mutuellement ou non. L’orientation du complexe filonien fournit une information
essentielle & 1"étude de I’ophiolite: elle est supposée correspondre a I'orientation de I'axe de la
paléodorsale, hypothése confirmée par des observations sur les dorsales actuelies (Helgasson et
Zentilli, 1985; Auzende et al, 1989). Elle représente de plus la paléoverticale régionale. La
mesure statistique des polarités des épontes figées, comme critere susceptible d’indiquer sur
quel flanc se situent les affleurements (Kidd et Cann, 1974; Kidd, 1977), s’avere peu
concluante dans e cas de 1’ophiolite d’Oman. L’épaisseur du complexe filonien est estimée de
[000 & 1700 m (Nicolas, 1989; Nicolas et al, 1995).
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[.3.3 La section des gabbros et wehrlites

Cetie section est constituée de gabbros fortement déformés a I’état magmatique (figure
| .4a) et de wehrlites peu déformées. La déformation plastique des gabbros est relativement rare
et en général localisée au nivean du Moho dans des zones ou la transition entre crofite et
manteau est abrupte (zone de transition fine, voir paragraphe suivant) (figure 1.4b). Ceci
démontre qu'un domaine magmatique existait depuis la zone d’enracinement du complexe
filonien -correspondant vraisesmblablement 2 la lentille liquide détectée aux dorsales rapides-,
Jusqu’au Moho. 1.’ épaisseur moyenne de cette section est d’environ 3600 m, mais elle varie de
0 & plus de 5000 m (Nicolas et al, 1996). La section des gabbros n’est absente qu’en un seul
endroit: au NW du massif de Rustaq, ol le complexe filonien §’enracine directement dans le
manteau. Cette région tres particulicre est interprétée comme l'extrémité d’un propagateur
(Boudier et al, 1997), et est depuis surnommée “ Mansur Deep 7, par analogie avec la zone de
Hess Deep dans I’Est Pacifique (Franchetau et al, 1990). La section gabbroique peut se diviser

en 2 sous unités: les gabbros supérieurs et les gabbros inférieurs.

Figure 1.4: Détails de lames minces dans des gabbros, le long coté
mesure environ 2 mm. a) déformation magmatique: les cristaux de
plagioclase sont subautomorphes et fortement orientés; b) déformation
plastique: cristaux recristallisés, extinctions onduleuses et macles en
biseau. (photos B. Ildefonse).

Les gabbros supéricurs composent le premier tiers de la section. Ils sont
particulidrement foliés, avec un litage peu développé, et une orientation geénéralement
subverticale, tendant 3 se paralleliser avec ['orientation du complexe filonien. Iis sont
majoritairement composés de gabbros a clinopyroxénes, mais on rencontre aussi des gabbros
norites (contenant de I’orthopyroxéne), des gabbros & amphiboles et en moins grand nombre
des gabbros  olivines et des intrusions de wehrlite. Le sommet de la section constitue la racine

du complexe filonien, épaisse de moins de 200 m, composée de gabbros foli€s, de gabbros
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tsotropes, pegmatisés, & amphiboles, et de diabases sans épontes figées, désignées sous le
terme de "protofilons™.

Les gabbros inférieurs sont caractérisés par leur litage, paralléle a la foliation et la
linéation qui sont induits par I’écoulement magmatique. Le litage est dii aux proportions variées
des trois constituants majeurs de ces gabbros: plagioclase, clinopyroxéne et olivine. Les
gabbros norites sont rares. Le litage peut &tre souligné par des lits de wehrlites. Les wehrlites
peuvent aussi former des intrusions, avec des volumes allant de quelques metres cubes, a
plusieurs kilometres cubes, & tel point que par endroit elles constituent Fessentiel de la crofite
inférieure.

Au passage des gabbros supérieurs aux gabbros inférieurs, I’orientation des foliations et
linéations passe progressivement, et localement en quelques centaines de metres, de la verticale
A upe orientation paralléle au Moho, et paralléle aux foliations et linéations des péridotites
mantellaires sous-jacentes (figure 1.3b). Ces orientations sont parfois perturbées -toujours a
I’état magmatique- soit & I’aplomb des péridotites mantellaires portant des linéations verticaies,
soit prés des intrusions de wehrlite, qui s’injectent en déformant les gabbros encore chauds.
L'orientation générale du Moho est une information fondamentale pour ['étude de I'ophiolite,
puisque, quand cette orientation n'a pas été perturbée, elle représente Ia paléohorizontale

régionale, qui sert de repére complémentaire a J'orientation du complexe filonien.
I.3.4 La section mantellaire

La section mantellaire représente les deux tiers en surface de I'ophiolite. Elle est
composée en grande partie de harzburgites plus ou moins déprimées; on y trouve aussi des
dunites, et en beaucoup moins grande quantité des troctolites et pyroxénites. Les harzburgites
contenant parfois des cristaux de clinopyroxéne et/ou de plagioclase ne sont pas considérées
comme des lherzolites, car elles résultent clairement d’une imprégnation secondaire et non
d’une fusion partielle moindre de la roche primitive. En conséquence, les therzolites pristines
sont totalement absentes de I’ophiolite d’Oman.

La minéralogie de ces roches est trés simple, les constituants essentiels sont ’olivine
(environ 75 4 95 % dans les harzburgites, pres de 100 % dans les dunites), et I'orthopyroxéne
(5 4 25% dans les harzburgites), auxquels s’ ajoutent le spinelle (<35 %), et le clinopyroxéne et le
plagioclase dans les zones ot du liquide magmatique a été piégé (figure 1.5). L’altération en
serpentine de 1’olivine varie autour de 30 %, mais ce phénomene secondaire n’est pas un grand

obstacle 4 nos observations.

L’aspect austére et uniforme de cefte section cache en fait une grande richesse
d’informations. Aprés avoir décrit les différentes structures dans les roches du manteau
(fabrique de forme, fabrique de réseau et microstructure), nous verrons que cette section peut

gtre découpée en deux parties: la zone de transition, et la section des harzburgites.
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Figure 1.5: harzburgite déprimée (faible pourcentage d’orthopyroxene)
et « imprégnée » par le plagioclase et le clinopyroxeéne. Lame mince
taillée dans le plan XZ, la foliation et la linéation sont horizontales. La
serpentine forme le réseau gris qui affecte les olivines.

[.3.4.1 Structures dans le manteau

Les péridotites du manteau sont déformées plastiquement, il en résulie une fabrique de
forme et unc fabrique de réseau que 1’on observe bien dans les péridotites d’Oman.

La fabrique de forme est caractérisée par un plan de foliation -qui correspond au plan
d’aplatissement des minéraux, et au plan X,Y de Pellipsoide de déformation finie (Nicolas et
Poirier, 1976)- et une linéation -généralement paraligle 2 I’axe X de V'ellipsoide de déformation
finie- (figure 1.5 et 1.6). Ces structures pénétratives sont repérées et mesurées sur le terrain
grice aux allongements des grains de spinelle, parfois de pyroxénes, et au litage dunitique ou

3

pyroxénitique subparallele a la foliation (voir paragraphe 1.3.4.6) . A chaque ‘ station de
mesure 7, un échantillon orienté est prélevé et les mesures de terrain sont vérifices au
laboratoire sur 1’échantillon scié et décoloré & V'acide chlorhydrique. Foliations et linéations
peuvent étre représentées sur des cartes par des trajectoires interpolées A partir des mesures
individuelles. Ces tracés sont plus ou moins interprétatifs selon la densité des mesures.

3

La fabrique de réseau -appelée aussi fabrique cristallographique ou “ pétrofabrique ”-
résulte de I'organisation des réseaux cristallographiques des minéraux constitutifs de la roche
autour d’une direction préférentielle. Dans la mesure oll les relations entre les axes optiques et

axes cristallographiques sont simples et directes pour I’clivine, constituant principal de la roche,

26
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cette fabrique peut étre mise en évidence au microscope optique polarisant par I’observation de
Mangle d’extinction moyen des olivines dans une lame mince proprement taillée dans le plan
{XZ). Cette fabrique peut tre précisément mesurée a la platine universelle 4 5 axes. L’étude de
ces fabriques permet de montrer que lors de la déformation plastique asthénosphérique, héritée
d la dorsale, le plan (010) ou un plan (Okl) sert de plan de glissement des dislocations, et la
direction [100] correspond a la direction de glissement dans les cristaux d’olivine. Dans les
cristaux, ces plans et directions ont tendance a se réorienter parallélement au plan et i la

direction du cisaillement (Nicolas et Poirier, 1976) (figure 1.7).

Figure 1.6: Relation entre foliation et linéation minérales et 1’orientation
des axes principaux de lellipsoide de déformation finie (d’aprés Nicolas

et Poirier, 1976).
[.3.4.2 Analyse cinématique

[’analyse cinématique consiste a relier le plan et la ligne d’écoulement, déterminés par la
fabrique de réseau, a la foliation et la linéation pour en déduire le régime de déformation
(Nicolas et al, 1971; Nicolas et Poirier, 1976). La figure 1.7 illustre I’évolution de la fabrique
de forme et les fabriques de réseau obtenues pour Polivine et ’orthopyroxene lors d’une
déformation HT en cisaillement simple d’une péridotite. Dans les péridotites d’Oman, la
fabrique de réseau étant généralement forte et légérement oblique par rapport a la fabrique de
forme, on en déduit que la roche a enregistré une forte déformation plastique en régime de
cisaillement simple, dont le sens de cisaillement peut étre déterminé. Les fondements physiques
de I'analyse cinématique sont exposés en détails dans I'ouvrage de Nicolas et Poirier (1976).
Vu la marge d’erreur dans la détermination des foliations et lin€ations (£5°) et la faiblesse de
I'angle entre la fabrique de forme et la fabrique de réseau, il est courant d’accepter la
simplification que les cartes de trajectoires de foliations et de lin€ations peuvent €tre lues
directement comme des cartes de plans et de lignes d’écoulement du manteau. Le sens de
cisaillement permet alors de connaitre dans quel sens relatif se déplace chaque bloc de part et

d'autre d'une foliation. Si dans un référentiel absolu, les deux blocs se déplacent dans la méme
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direction (comme c'est toujours le cas, sauf sur la bordure d’un diapir -voir chapitre III-, ou le

long de failles ductiles), on en déduit l'aspect du profil de vitesse de I'écoulement (figure 1.7)
[.3.4.3 Intensité de la déformation

En théorie, I'intensité de la déformation est Lide & 'angle entre la fabrigue de réseau et la
fabrique de forme, et a la taille des grains (Goetze, 1975; Mercier et al, 1977: Nicolas, 1978:
Karato et af, 1980). En pratique, dans les péridotites d"Oman. ces mesures sont peu aisées el
donnent des résultats peu satisfaisants. On utilise plutét un index d’intensité de la fabrique (J)
calculé A partir de la fabrique de réseaun (Bunge, 1982). Mainprice et Silver (1993) ont montré

que cet index augmente avec la déformation axiale et le cisaillement.
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Ficure 1.7: analyse cinématique dans une péridotite. L’¢coulement

mantellaire induit un cisaillement simple, perpendiculaire a la direction
du gradient de vitesse, qui permet le développement d’une foliation. Les
stéréogrames correspondant a 1'état final montrent que I’orientation des
systtmes de glissement des minéraux coincide avec le plan de
cisaillement, et est oblique sur la foliation. Cette obliquité permet de
déduire le sens de cisaillement et de revenir au gradient de vitesse.
(adapté d’aprés Nicolas, 1989).
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L’ensemble des orientations  cristallographiques  d'un  agrégat peut  étre
approximativement décrit par une fonction continue: la fonction de distribution des orientations
(ODF en anglais). L’intensité de la fabrique est définic comme 1'intégrale de 1I’ODF, élevée au
carré; elle définit ’acuité de I’ODF sans s'intéresser aux détails de cette distribution. Pour le
calcul, cette intégrale est décrife par un développement en harmoniques sphériques. Une
troncature dans le développement des séries doit &tre réalisée, elle s’effectue 4 la 22eme série, ce
qui est un bon compromis entre la lourdeur des calculs et les erreurs dues a cette troncature.
L’intensité de la fabrique varie alors de | pour une distribution aléatoire, a 250 pour un
monocristal. Dans les péridotites d’Oman, les intensités de la fabrique de P’olivine inférieures a
7 sont considérées comme faibles {un minimurn de 4 a éé trouvé; dans le cas des intensités
inférieures & 5, la fabrique est quasi impossible & discerner a la loupe binoculaire, et la roche est
considérée comme pratiquement pas déformée). Entre 7 et 9 les fabriques sont moyennes,

supérieures a 9 elles sont fortes (Je maximum mesuré est de 20).

[.3.4.4 Empreinte microstructurale des déformations asthénosphériques
et lithosphériques

Puisque le but de ce travail est de déterminer la structure du manteau sous une paléoride,
il est fondamental de distinguer si la déformation enregistrée est de haute température (HT)
(c.a.d. d’origine asthénosphérique et héritée a la dorsale) ou de basse température (BT) (c.a.d.
lithosphérique, et donc due a des processus relaivement tardifs et non directement liés au
régime de déformation & la ride d’origine). La microstructure des échantillons permet de
distinguer ces deux régimes (Nicolas, 1989) (figure 1.8).

Les microstructures porphyroclastiques et équigranulaires a gros grain  sont
caractéristiques de la déformation asthénosphérique (figure 1.8a). La taille moyenne des grains
est millimétrigue. Cette microstructure est la plus courante. Les microstructures mylonitiques et
porphyroclastiques & grain fin (10-50 p) sont caractéristiques de la déformation lithosphérique
{figure 1.8b). Ce type de déformation est peu courant au coeur des massifs de péridotites
d’Oman (seulement trouvé sur 2 échantillons sur un total de environ 250 échantillons étudiés
pour la zone de Magsad); il est strictement localisé dans des zones de cisaillement, comme dans
les massifs du nord, ou i Ia limite entre 2 lithospheres d'ages différents, comme dans la région
de Sayma (massif de Sumail) et de Khafifa (massif de Wadi Tayin) (voir chapitre II), et a la

base de 1’ophiolite, en relation avec le détachement initial I’ophiolite.
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Figure 1.8: Lames minces de harzburgites, taillées dans le plan XZ la
foliation est horizontale, et le long coté mesure environ 25 mm. a) cas
d’une déformation asthénosphérique ; b} cas d’une déformation
lithosphérique. (Nicolas, 1990).

1.3.4.5 La zone de transition

Le passage de la section de gabbros & la section mantellaire se fait par une zone de
transition riche en dunite (figure 1.9). Cette zone de transition est particulierement épaisse -
jusqu’a plus de 400m- dans les régions ol les péridotites contiennent des linéations verticales
interprétées comme la trace de diapirs asthénosphériques. C’est par exemple le cas dans la
région de Magsad (Boudier et Nicolas, 1995). Dans cette situation, la zone de transition
contient des silis de gabbro, épais de quelques centimétres & quelques dizaines de metres,
toujours déformés a I’état magmatique, alors que la péridotite encaissante est déformée
plastiquement, & I’état solide. Le Moho, défini comme la limite entre la section des gabbros en
continu et les péridotites peut alors étre difficile a identifier. On trouve aussi des niveaux de
dunites  imprégnées ” par du plagioclase et du clinopyroxéne, tous deux interstitiels (reliquats
du liquide magmatique circulant dans la matrice dunitique) et quelques niveaux de harzburgite
interlités dans la dunite. Enfin, les zones de transition épaisses sont caractérisées par la présence
de nombreux pods de chromites (22 dans la région de Magsad), le plus souvent situés en base
de zone de transition. La structure des zones de transition épaisses peut étre relativement
complexe, avec la juxtaposition de zones a lin€ations redressées proches de linéations
horizontales, ou de zones a faibles fabriques et de zones & trés fortes fabriques.

Dans d’autres régions, éloignées des diapirs et olt le flux du manteau est horizontal, la
zone de transition ne consiste qu’en quelques metres de dunite, et est souvent intensément
déformée. C’est typiquement le cas dans Wadi Al Abyad dans le massif de Rustaq (Boudier et
Nicolas, 1995) et dans la région de Hilti (Ildefonse et al, 1995). Le Moho est alors facilement
identifiable; on peut littéralement le toucher du doigt (figure 1.10). Les pods de chromite y sont

totalement absents, tout comme dans les harzburgites profondes.
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Figure 1.9: log synthétique d’une zone de transition épaisse (modifié
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inférieure a4 10 m (Wadi Al Abyad, massif de Nakhl-Rustag) (photo
serveur W3 ISTEEM/TECTONO).
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1.3.4.6 La section des harzburgites

Sous cette zone de transition, le reste de la section mantellaire est essentiellement
composé de harzburgites. Immédiatement sous les zones de transition épaisses, on peut encore
trouver quelques harzburgites imprégnées en plagioclase et clinopyroxénes, témoignant du
piégeage de liquide magmatique. Dans le reste de la section, on trouve localement des corps
irréguliers de dunite, formés par la dissolution de ['orthopyroxéne par des liquides
magmatiques circulant dans le manteau (Sinton, 1977, Leblanc et al, 1980; Nicolas et
Prinzhofer, 1983; Kelemen, 1990). Dans le cas ou ces corps se sont formés précocément, ils
sont déformés et ont été transposés parallelement a la foliation, formant ainsi un litage
dunitique. Une partie de ces dunites pourrait étre issue de I’entrainement vers le bas d’un
morceau de zone de transition épaisse. Le litage dunitique est particuliérement spectaculaire a la
base de I’ophiolite; il est difficile d’estimer si il est mieux exprimé dans cette partie de la section
mantellaire a cause d’une éventuelle plus grande proportion des dunites par rapport a la
proportion moyenne, ou bien a cause de I'intense déformation liée a la mise en place de
I’ophiolite. On trouve aussi des lits centimétriques de dunites ou de pyroxénites (essentiellement
a orthopyroxeéne) formeés par ségrégation lors de la déformation et généralement paralieles a la

foliation.
I.3.5 Les filons

La nature, ’abondance et I’orientation des filons furent relevées en routine, mais ne
furent pas I’objet d’un échantillonnage systématique. On distingue :
-Les chromitites
-Les pyroxénites
-Les gabbros et troctolites
-Les diabases
-Les plagiogranites

On a également distingué les filons intrusifs dont les contacts avec 1’encaissant sont
francs et les filons dits “ in situ ™ que l'on préfére maintenant appeler ** réactifs 7, aux limites
parfois diffuses et irrégulieres et caractérisés par un manchon de dunite marquant la réaction
entre le liquide circulant dans le filon et la péridotite encaissante. On associe les filons réactifs,
les filons intrusifs et les diabases a des températures d'emplacement progressivement plus
frotdes; les filons réactifs correspondant sans doute & des températures d'emplacement proche
des conditions asthénosphériques, les diabases correspondant 4 des températures probablement
inférieures & 700°C, surtout si elles possédent des épontes figées. La coexistence de ces
différents types de filons dans une méme région (voire sur le méme affleurement) témoigne du

refroidissement progressif des roches.
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Au dessus du Moho, les filons sont en nombre trés Hmité, les seuls clairement visibles
sont les diabases et les plagiogranites et parfois des filons de norite et des gros filons de
gabbro. Cela pourrait provenir du faible contraste de couleur entre des filons de gabbro et les
gabbros encaissants, mais il semble aussi que les filons disparaissent progressivement en allant
des harzburgites jusque vers le sommet de la zone de transition. Les chromitites ont une
distribution particuliere puisqu’elles ne sont présentes qu’a la base de la zone de fransition
(moins de 100 m sous les premigres dunites), et au sein des zones de transition épaisses. Ii
semble par ailleurs qu’il y ait une certaine exclusion entre des zones riches en filons de
pyroxénes (Nord de Wadi Tayin , Est de Mansah) et d’autres riches en filons de gabbro et
troctolite. Dans I’ensemble de la chaine, la répartition des filons n’est pas aléatoire, et semble
contrdlée par les structures du manteau. En particulier les filons sont plus abondants dans les

zones contenant des linéations verticales.

1.3.6 Relations entre les différentes unités lithologiques et
leurs structures

Apres cet apercu sur ’ensemble des roches et des structures composant la section
ophiolitique, il convient de rappeler les relations entre les unités lithologiques, mises en
évidence par des séries de coupes a travers toute I’ophiolite (Nicolas et al, 1996).

Quelque soit la région concernée, les lindations magmatiques dans les gabbros inférieurs
sont paralleies aux linéations plastiques du manteau supérieur, ce qui suggere un fort couplage
entre les deux sections. On note aussi qu'a grande échelle, les filons quelqu'en soit le type
(filons réactifs, diabases...) ont une orientation moyenne paralléle a l'orientation régionale du
complexe filonien, ce qui montre que le champ de contrainte régional de la dorsale a éte
maintenu pendant le temps ou la lithosphére oc€anique s'est refroidie.

Les régions ol se trouvent des linéations verticales dans le manteau sont associées avec
des zones de transition épaisses (de 50 & plus de 400 m, avec des valeurs moyennes autour de
100 m), une grande abondance de filons, la présence de chromitites, un Moho difficile a
identifier, un peu perturbé, avec des orientations variées, et une section de gabbros relativement
peu épaisse (2.2-2.5 km}.

Les régions ol les foliations et linéations du manteau sont horizontales, ont des
structures plus homogénes, avec une direction préférentielle des linéations souvent
perpendiculaire & 1’ orientation du complexe filonien et des filons. Les filons, et particulicrement
les filons réactifs, y sont peu abondants, les chromitites sont totalement absentes. La zone de
transition est peu épaisse (moins de 50 m, souvent moins de 10 m), le Moho est facile a
identifier, avec en général une orientation proche de I'horizontale, et la section des gabbros est
relativemnent épaisse (3.6-3.9 km).

Bien sur, toutes ces remarques ne sont valables qu’ titre général et & grande échelle, et

plusieurs régions (telle *“ Mansur Deep ™) peuvent s’¢carter de ces regles.
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1.4 Taux d’expansion de la dorsale d’origine

Vu I'impossibilité de déterminer directement le taux d’expansion par une série de
datations radiogéniques sur les laves (Tilton et al, 1981), on utilise d”autres critéres qui peuvent
en donner une idée qualitative (Boudier et Nicolas, 1985; Nicolas et al, 1988)

1) La section des gabbros est continue, et le plus souvent d’une épaisseur supérieure a 2 km
tout au long de la chaine ophiolitique, ce qui suggere I'existence d'une chambre magmatique
permanente tout au long de la dorsale d’origine (Pallister et Hopson, 1981). De telles chambres
magmatiques ne sont connues que dans le cas de dorsales a taux d’expansion intermédiaire
rapide (>0 cm/a).

2) On trouve peu de failles au coeur des massifs, pas de flaser gabbros en faille listique, et pas
de basculement du complexe filonien, enfin, les quelques zones de cisaillement & amphibolite ne
coulissent pas perpendiculairement au complexe filonien, et semblent liées a la mise en place de
I’ophiolite. Ces observations excluent la possibilité de vallées axiales profondes, cernées par
des failles normales, ou I’existence de nombreuses failles transformantes a la dorsale d’origine.
Ceci s’écarte des traits des dorsales lentes.

3) Le caractére déprimé des harzburgites, et I’absence totale des lherzolites, en comparaison des
péridotites échantillonnées dans I’ Atlantique {Bonatti et Honnorez, 1976; Auzende et al, 1989)
et 4 'EPR (Cannat et al, 1990; Girardeau et Franchetau, 1993; ODP scientific results, vol. 147,
1996), évoque davantage ce second environnement.

L’ophiolite d’Oman provient donc d’une dorsale a taux d’expansion probablement
rapide, peut étre intermédiaire. Ses caractéristiques contrastent avec celles d’autres ophiolites
considérées comme provenant de dorsales a taux d’expansion lent (par exemple Trinity
(Boudier et Nicolas, 1985)).

1.5 Détachement de 1’ophiolite

Au Cénomanien supérieur, la convergence entre I’ Afrique-Arabie et I’Eurasie s’initie et
correspond a une subduction/obduction intra océanique (appelée aussi premier détachement) au
large de 1’Oman, dans ’ocean téthysien (Dercourt et al, 1993). On a alors la formation d’une
semelle métamorphique dans le faciés amphibolite & la base de la lithosphere obductée qui
formera I’ophiolite d’Oman. Cette semelle est datée a 90-100 Ma (Lanphere, 1981; Boudier et
al, 1985; Montigny et al, 1988, Hacker et al, 1988) et est contemporaine des laves V1
(Montigny et al, 1988). Quelgues soient les modeles de premier détachement proposés, que
I’ophiolite provienne d’un environnement de bassin arriére arc, précédé d’une subduction intra
océanique (Lippard et al, 1986; Beurrier et al, 1989), ou d’une dorsale médio océanique
(Boudier et al, 1988; Nicolas, 1989), les auteurs s’accordent a penser que ces datations

prouvent que le premier détachement a eue lieu trés proche de, ou a I'axe méme du centre
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d’accrétion d’origine. Le modéle développé par Boudier et al (1988) et Nicolas (1989) propose
que ce détachement se fasse le long de la limite lithosphere-asthénosphére dans la lithosphere
océanique obductée (figure 1.11); en conséquence, la base de la section du manteau, qui
constitue aussi la base I"ophiolite pourrait étre considérée, au moins dans certaines régions,
comme une base de lithosphére. Un deuxiéme stade correspond a la mise en place de ’ophiolite
sur le continent, ¢’est a dire I’obduction ““ sensu-stricto ”, dont les traces sont identifiées dans
le faciés schiste vert, et datées a 80 Ma (Lanphere, 1981).

Par ailleurs, les études paléomagnétiques (Shelton, 1984; Thomas et al, 19838; Perrin et
al, 1994) indiquent une rotation de 145° dans le sens horaire de toute I’opholite dans un temps
de 10 & 15 Ma, allant du premier détachement & I’obduction sur la marge arabe. Perrin et al
(1994) montrent méme gu’une rotation de 40° est déja effectuée entre les épanchements des
laves V1 et V2, ¢’est 4 dire dans un temps de l'ordre de 1 a 3 Ma. Cette rotation fut d’abord
mise sur le compte des processus d’obduction (Thomas et al, 1988; Perrin et al, 1994). Plus
récemment, Boudier et al (1997) (voir chapitre II) proposent que ces rotations trouvent leur
origine 4 la dorsale téthysienne, dans un environnement de microplaque comparable a Juan de
Fuca a ’EPR, ot de telles rotations sont actuellement observées (Hooft et al, 1995).

Différents modeles récents s’attachent moins a comprendre 1’initiation de I’obduction et
visent 2 comprendre la genése du métamorphisme UHP du Saih-Hatat et son exhumation
(Michard et al, 1994; Mattauer et Ritz, 1996; Chemenda et al, 1996; Hacker et Gnos, 1997).
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Makian

Figure 1.11: modeéle de mise en place de 'ophiolite d’Oman ; (1), (2) et

(3) : surfaces de détachement successives. a) accrétion océanique ; b)
lors d’une phase de compression, le détachement s’initie au point le plus
faible de 1'océan: la ride; mise en place du volcanisme secondaire (V2) ;
¢) blocage de la subduction océanique, au point (X), du a la rencontre
avec une lithospheére plus ancienne et plus épaisse ; d) obduction sur la
marge arabe ; e) initiation de la subduction du Makran, surrection de
I’autochtone omanais et glissement gravitaire de [’ophiolite. (Nicolas,
1989).
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II STRUCTURE GENERALE DE I’OPHIOLITE

La parfaite continuité de la lithologie sur des longues distances, et la bonne préservation des
structures acquises a la ride permet non seulement d’établir des relations verticales entre les
différentes unités (paragraphe 1.3.6), mais aussi de cartographier les vanations latérales de
structures, et éventuellement de reconstituer I’organisation de la dorsale d’origine. Cette tache est
d'autant plus aisée dans les massifs du Sud de I'ophiolite que l'attitude moyenne du Moho y est
proche de I'horizontale ; la cartographie de I'ophiolite peut donc étre vue comme celle d'un morceau

de lithosphére océanique disséqué par I'érosion.

1I.1 Criteres de localisation du flanc d’origine a la dorsale

Les principaux critéres utilisés pour déterminer de quel flanc de dorsale une région dans
I’ophiolite d’Oman dérive, sont le sens de cisaillement dans les péridotites et la structure générale de
I’ophiolite (Nicolas, 1989; Nicolas et Boudier, 1995). Nous verrons par la suite que des criteres
plus fins (orientation détaillée et concentration des filons, pendage local du Moho, présence de
linéations paralleles & orientation de I’axe) peuvent étre utilisés dans le cas de Magsad (chapitre
L1I). L’expérience a montré que la polarité des épontes figées dans le complexe filonien, et I"analyse
des figures sédimentaires dans les gabbros lités étaient des critéres peu fiables dans I'ophiolite
d’Oman ; ce qui n’exclut pas qu’ils soient adaptés dans d’autres ophiolites (Kidd et Cann (1974)

ont utilisé la polarité des épontes figées avec succes dans les ophiolites du Troodos).

1.2 Structures lides & I’écoulement sous 1’axe

11.2.1 Les modéles proposés

Trois modeles d’écoulement du manteau sont régulierement discutés par la communauté
scientifique :
(1) le modele 2D passif
(2) le modele 2D actif
(3} le modeéle 3D actif
1’ appellation 2D ou 3D dépend de la répartition du flux mantellaire montant vers la dorsale,

continu tout le long de Ia ride dans le premier cas, localisé dans des diapirs, alignés le long de la
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ride, dans Ie deuxiéme cas. Le terme passif désigne un flux mantellaire essenticllement entrainé par
la divergence des plaques lithosphériques sus-jacentes ; les vitesses d’écoulement dans
I"asthénosphére supérieure sont alors obligatoirement inférieures aux vitesses des plaques
lithosphériques sus-jacentes. Du fait que dans un modele passif, la géométrie du fhux du manteau
dépend surtout de la géométrie de la ride, et que celle ci posseéde toujours une géomeétrie
approximativement 2D, aucun modele 3D passif n’a €€ envisage€ a ce jour. Le terme actif désigne
un flux mantellaire essentiellement du & la convection thermique et aux différences de densité et
viscosité au sein du manteau ; I’écoulement asthénosphérique est alors susceptible d’avoir des

vitesses supérieures aux vitesses des plaques.

11.2.2 Structures liédes aux modeles

Dans un modéle 2D, passif, (figure 2.1a), on s’attend a trouver des foliations d’azimut
parafléle au complexe filonien, ainsi qu’une concentration des foliations et linéations redressées,
surtout & grande profondeur, tout le long de ’axe de la ride. Sur la bordure de Iaxe, les foliations
et lindations marquant le virage entre le flux montant et le flux horizontal, devraient tourner
progressivement, avec un pendage dirigé vers ’axe de la dorsale, comme Pillustrent plusicurs
modélisations (eg Parmentier et Phipps Morgan, 1990; Turcotte et Phipps Morgan, 1992; Spatks et
al, 1993). Le manteau étant passivement entraing par la lithosphére sus-jacente, le profil de vitesse
de Pécoulement mantellaire doit étre décroissant avec la profondeur, et I’axe de Ia dorsale doit
correspondre 4 la ligne de séparation de sens de cisaillement divergents vers I'extérieur de I’axe.

Dans le cas d’un modéle 2D actif, la répartition des foliations et linéations verticales devrait
&tre ta méme. Concernant le virage entre les linéations verticales et horizontales, on s’attend a ce
qu’il soit plus abrupt, sans pouvoir préciser si les pendages des foliations doivent étre dirigés vers
’axe ou vers I"extérieur de la ride. Aprés ce virage, si la vitesse d’écoulement asthénosphénque est
supérieure au demi taux d’expansion de Ia ride, on s’atiend a ce que I'axe corresponde a la limite
entre des sens de cisaillement opposés, dirigés vers 1’axe, ou bien, si une inversion du sens de
cisaillement existe, et qu’on se situe sous la zone d’inversion, a une limite entre des sens dirigés
vers I’extérieur, de la méme fagon que dans le modele passif (figure 2.1b).

Dans un modgle dit 3D (figure 2.1b), on s’attend & un alignement de diapirs, paraliele a la
direction du complexe filonien. C’est dans ces diapirs que se concentrent les foliations et lin€ations
redressées. Les foliations peuvent posséder des azimuts non paralleles 4 la ride, formant des
trajectoires circulaires. Contrairement au cas 2D, on peut imaginer des linéations d’orientation
variées autour des zones verticales, avec en particulier des linéations horizontales paralleles a la
ride, de facon qu’un diapir alimente tout un segment de ride. Le virage entre iinéations verticales et

horizontales, ainsi que la disposition des sens de cisaillement par rapport & I'axe de la dorsale,



A. Il. STRUCTURE GENERALF: DE L’OPHIOLITE 41

doivent étre similaires au cas du flux 2D actif, avec une symétrie axiale verticale centrée sur le
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Figure 2.1: plans et lignes d’écoulement mantellaire théoriques pour a) un

modéle 2D passif ; b) un modele 3D actif.

Quelque soit le modele, on s’attend a ce que les roches liées au flux vertical soient marquées
par une forte circulation de liquide magmatique (dunites et filons abondants). La lithosphere a I'axe
étant peu épaisse, on peut aussi prévoir une continuité entre les structures verticales et horizontales,

contrairement au cas d'un diapir hors axe, décrit dans le paragraphe suivant (11.3) (figure 2.2).

11.3 Structures liées a I’écoulement loin de P'axe

Dans une dorsale océanique rapide, la limite lithosphére asthénosphere est tres légerement
pentée vers I’extérieur de la dorsale. En conséquence, st 1’on accepte "tdée que ’ophiolite d’Oman
est issue d’une dorsale rapide et que I’écoulement asthénosphérique se fait le long de la limite
lithosphére asthénosphére, on prédit que, loin de I'axe, les foliations doivent étre horizontales, ou

légerement pentées vers I'extérieur de la dorsale. Si la direction de I"écoulement des péridotites est
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perpendiculaire & 'axe de la dorsale, comme le suggérent les données d’anisotropie sismique a
"EPR (Raitt et al, 1969; Nishimura et Forsyth, 1989), les linéations doivent étre perpendiculaires a
la direction du complexe filonien. Comme nous I’avons vu dans le paragraphe précedent, si le tlux
horizontal est passif, les sens de cisaillement indiquent la direction extérieure a la dorsale, si il est
actif, ce sens est dirigé vers I’axe ou vers ’extérieur, selon qu’on se situe respectivement au dessus
ou sous une éventuelle zone d’inversion des sens de cisaillement (figure 2.1b).

Imaginons maintenant un diapir de manteau hors de 'axe de la dorsale, alimentant, par
exemple, un «seamount». Selon la distance & I’axe, la lithosphére a une épaisseur plus ou moins
grande. Par exemple, & 40 km de ’axe, pour un taux d’expansion de 10 cm/a, cette Epaisseur sera
d’environ 6 km (eg Parsons et Slater, 1977). Deux cas sont alors envisageables (figure 2.2):

- Ce flux vertical stoppe sa montée & la limite lithosphére asthénosphere et ne peut pas étre observe
aun niveau proche du Moho (figure 2.2a).

- Ce flux vertical perce la lithosphére sus-jacente. On pourrait alors d’observer des structures
verticales proches du Moho, juxtaposées & des structures subhorizontales correspondant a la
lithosphére percée. Dans ce cas, les trajectoires des foliations et des lingations doivent &tre
discontinues et on peut s attendre au développement d’un cisaillement intense a la limite entre
I’écoulement asthénosphérique HT vertical, et la lithosphére préexistante BT, ol le manteau ne flue
plus au moment de I’intrusion du diapir (figure 2.2b).

Dans les deux hypothéses, les abords du diapir hors axe devraient tre envahis par des

filons correspondant aux arrivés de liquides injectés dans la lithosphere.

samount VB a4 diapir oU flux 20 e

o " 7 <l écoulement fossilisé L'thOSphere
— 7 NR\Asthenosphere
/—’ ! rDapir "hors axe’

Figure 2.2: différences entre un diapir «hors axe» (ou la lithospheére a une
épaisseur) et l’écoulement a Paxe (ou la lithosphere est absente). Le diapir

s’arrete en profondeur (a) ou intrude la lithosphere préexistente (b).
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1.4 Structures observées

La somme des données recueillies depuis le début des années 80 permet de considérer qu’a
grande échelle, sont connues la répartition des zones ol les lin€ations dans le manteau sont
verticales, les directions du sens de cisaillement dans le manteau, les variations d’épaisseur de la
zone de transition et de la crofite, ainsi que I’orientation du complexe filonien et des filons dans Ia

section mantellaire.

I1.4.1 Structure des massifs du Sud de ’ophiolite

La vue d’ensemble des massifs du Sud de I'ophiolite est décrite dans le deuxieme
paragraphe de la publication en annexe de ce chapitre (Boudier et al, 1997). Dégageons quelques
points mis en évidence dans cette éde & grande échelle, et précisons quelques points
supplémentaires.

Deux orientations du compiexe filonien, et des filons dans le manteau sous-jacent, sont
mesurées de facon continue dans les massifs. La principale est NW-SE, suivant approximativement
I’orientation de la chaine ophiolitique. Cette orientation est la seule présente au coeur des massifs.
La deuxiéme orientation est NE-SW, a peu prés perpendiculaire a la premiere. Elle est en général
limitée aux bordures extérieures des massifs. On la trouve parfois recoupée par quelques filons
NW-SE, ce qui montre que cette deuxiéme famille de filons est antérieure a la premiere. La limite
entre les régions ol les filons ont des orientations différentes est parfois marquée par des zones de
cisaillement BT dans le manteau. Si Pon considére que les différents massifs n’ont pas subit
d’importantes rotations les uns par rapport aux autres -hypothése raisonnable aux vues de la
continuité des structures d’un massif & 'autre et des données paléomagnétiques (Shelton, 1984
Thomas et al, 1988; Perrin et al, 1994)- ces observations des filons montrent que la plus grande
partie du Sud de I’ophiolite s’est formée a un axe de dorsale orienté NW-SE, échantillonné par
I’ophiolite, qui s’est ouvert dans une lithosphere plus ancienne dont I’axe d’origine était orienté
NE-SW (figure 1 dans la publication) (Nicolas et Boudier, 1995). La lithosphere NW-SE, Ia plus
récente, s’est développée pendant un temps relativement court puisque environ 25 km de
lithosphere se sont créés de part et d’autre de I’axe présumé. Si le taux d’expansion ¢tait de 10
cm/an, cette lithosphére correspond & une période de 500 000 ans avant le détachement. Cefte
remarque met en question la maturité des segments de paléodorsale échantillonngs par 'ophiolite.

[ axe de la paléodorsale orienté NW-SE est repéré par une divergence des sens de

cisaillement dirigés vers Iextérieur de 1’axe (Nicolas et Boudier, 1995). Cette orientation des sens
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de cisaillement ne correspond pas a un comportement passif du manteau. En effet Tldefonse et al
(1995) montrent qu’il existe une inversion du sens de cisaillement souvent proche du Moho.
L’essentiel des péridotites affleure en fait sous cette zone d’inversion, ce qui explique les
orientations observées. La faible profondeur de la zone d’inversion, particuliérement bien illustrée a
Magsad sur la figure 2 de Ildefonse et al (1995), implique que le flux actif provenant de I"axe est
concentré et canalisé dans les péridotites les plus supérieures.

[’ axe est aussi repéré par un alignement de trois structures verticales dans le manteau,
surmontées d'une épaisse zone de transition, le long d’une ligne paralléle au complexe filonien
(NW-SE), correspondant approximativement a la limite entre les sens de cisaillement de direction
opposée (figure 1). Ces structures verticales sont interprét€ées comme des diapirs de manteau
d’environ 10 km de diametre alimentant la dorsale. Cette interprétation est renforc€e par les
cartographies de détail présentées dans les chapitres suivants. En particulier, nous verrons que les
diapirs de Magsad et Nakhl ont une structure continue avec Pencaissant, avec un flux radial autour
du diapir, créant des linéations qui suivent I'axe sur plus d'une dizaine de kilometres. Le diapir de
Magsad illustre trés bien la rotation progressive des foliations verticales a I'horizontale, via des
foliations intermédiaires pentées vers 'extérieur du diapir, formant une sorte de flux en éventail.
Ceci suggere une brusque rotation du flux vertical 2 I'horizontal, au sommet du diapir. Nous
verrons que, au contraire, le diapir de Mansah, dont on peut prédire qu’il se situerait hors axe grice
aux orientations des filons, présente une structure discontinue avec P'encaissant, avec des foliations
verticales intenses sur ses bordures correspondant sans doute a la limite de I’intrusion de ce diapir
dans la lithosphére préexistante, et se particularise par une abondance de sills dans la section
mantellaire, & la périphérie des linéations verticales.

L’ axe ol s’est créée la lithosphére ancienne n’est pas localisé avec grande précision. Nous
proposons qu’il soit situ¢ dans la partie SE de I’ophiolite, en tenant compte de la position du diapir
de Batin et du passage, progressif dans cette région, des filons NE-SW 2 une orientation NW-SE,

alors gue ces orientations sont juxtaposées, sans transition, dans le reste de I’ ophiolite.
q

11.4.2 Structure du massif de Hilti

Le massif de Hilti (massif du centre de I’ophiolite) ne fait pas partie du cadre fixé pour cette
thése, mais il nous parait important d’en faire une bréve description car il complete idéalement les
structures explorées au sud, en montrant un écoulement plus distant de la paléoride (Ildefonse et al,
1995).

En effet, la structure relativement simple a grande échelle du massif de Hilti contraste avec

celles des massifs du Sud. Ici les foliations sont en général planes: on ne trouve pas plus de 5
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linéations dans les péridotites déformées a haute température, dont le pendage soit supérieur a 30°
{sur un total d'une centaine de mesures). De plus, l'ortentation moyenne des linéations a une
orientation proche de fa perpendiculaire a l'orientation du complexe filonien. On en déduit qu'au
contraire des massifs du Sud, ce massif représente un domaine qui était éloigné de l'axe de la
paléodorsale. On y note l'existence d'une zone d'inversion du sens de cisaillement due a
I'écoulement actif du manteau provenant des diapirs & l'axe de la paléodorsale (Ildefonse et al,
1995). Cette zone est illustrée sur les cartes ol la limite entre les 2 directions opposées du sens de
cisaillement suit irrégulierement le Moho. Ces irrégularités sont interprétées en termes
d’écoulements mantellaires formant des chenaux ol se concentre un écoulement actif forcé entre des
zones relativement plus stagnantes. Les cisaillements en direction de 'ouest €tant les plus proches

du Moho, on en déduit que l'axe de la paleodorsale, se trouve a ['ouest de ces régions.
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ABSTRACT

Structural mapping in the Southern half of the Oman ophiolite
has revealed a palaeoridge organization with similarities to an
EPR microplate, forming in superfast spreading conditions. A
NW-trending propagator was rapidly opening in a lithosphere
no more than 1 Myr older and itself created in a NE-SW ridge

system. The NW-trending propagator, underfined by small mantle

diapirs, was active or dying when detached as part of a future

ophiolite. Local thrusting of the future ophiolite was also

Introduction

The large and well-preserved Oman
Ophiolite has been actively studied by
several groups over the last 25 years
(Coleman and Hopson, 1981; Lippard
et al., 1986; Boudier and Nicolas, 1988;
Peters et al., 1991). Our group is con-
ducting a systematic structural map-
ping of the entire belt. With the map
now two thirds complete, the main
question is how the recognized ridge
segments {Nicolas and Boudier, 1995)
interfere in the framework of a 500-km-
long ridge system. The first results of
this synthesis cast an entirely new light
on several problems which had so far
remained unsolved and support the
interpretation that the Oman ophiolite
was a microplate much comparable to
those which are now well-documented
in the fastest part of the East Pacific
Rise (EPR), and observed also in back-
arc basins like Manus {(Martinez and
Taylor, 1995). Such microplates seem
to appear where the spreading rate ex-
ceedssome 120 mm yr ™ ! (e.g. Schouten
etal., 1993; Searle er o, 1993; Hey et al.,
1995). The model presented makes no
assumption on the site of origin of the
Oman ophiolite in the Neotethys, some
95 Ma. It only requires that the ridge of
origin was fast spreading, a conclusion
reached in Oman by several authors
over the years (Tilton et al, 198];
MacLeod and Rothery, 1992; Nicolas
et al,, 1994). The best evidence for this
is the observation of a continuous
layered gabbro section over tens of
kilometres {(e.g. Nicolas er al., 1996).
This implies a permanent magma
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©1997 Blackwell Science Ltd

chamber at the spreading axis of origin,
which is only encountered at present
day ridges for spreading rates above
6 cm yr~! (Chen, 1996).

Ridge structure in the SE part of the
belt

We summarize here the results ob-
tained in the SE part of the ophiolite
belt (Fig. 1) with a density of measure-
ments stations of 1 per km” in the mantle
section and 4 per km? in the crustal
section. Based on partial results of this
detailed mapping, the structure and
dynamics of two segments, Magsad
and Nakhl-Rustaqg (Nicolas and Bou-
dier, 1995) and that of a mantle diapir,
Batin in Wadi Tayin (Iidefonse et al,,
1993) have been described. The map of
Fig. 1(a) is a synopsis of documents
published in these papers and of new
data. Several pieces of information
have been selected for this map.

Contours of the massifs and thrust
limit of the Oman nappe south of Wadi-
Tayin and Sumail. Nakhl-Rustaq and
Haylayn have been relatively displaced
(= 3 km) to improve the fit of internal
structures and moved together an un-
known distance toward Sumail and
Wadi-Tayin to account for their separa-
tion during the postobduction doming
of the Arabian subautochtonous lime-
stones of Jebel Akhdar.

Moho contour inside massifs. As sug-
gested by its contorted contour, the
Moho is generally flat-lying (< 30°
dip). The map can be seen directly as a
view of a dissected and nearly horizon-
tal ocean lithosphere.

Orientation of the diabase dykes in the
sheeted dyke unit and beneath. Their trend
is assumed to indicate the local orienta-
tion of the palaeoridge axis. Most faults

initiated very early, between 1 and 5 Myr after ridge accretion; it
was accompanied by a 40° rotation within this time lapse. Such
an activity supports the comparison of the Oman palaeoridge
system with an oceanic microplate, and provides evidence to
suggest the existence of thrusts at active microplates.

Terra Nova, 9, 79-82, 1997

(represented in heavy black lines) are
parallel to the diabase dykes and corre-
spond to major hydrothermal frac-
tures. Hydrothermal fractures in the
crustal section and mafic dykes in the
mantle are aligned parallel to the sheeted
dyke orientation (Ildefonse er af., 1993;
Nicolas and Boudier, 1995). The dotted
lines represent the field limit between
an area of NE-SW-trending dykes and
anocther of NW-8E-trending dykes.
Lines of 30°, 45° and 60° plunge of
stretching lineations in the high-T { 1200~
1250 °C) mantle. Such high-T linea-
tions are created by plastic flow during
the uprise of mantle diapirs below the
ridge of origin and their horizontal
divergence, after a sharp rotation at
Moho level. The iso-plunge lines de-
lineate the contours of mantle diapirs.
Dashed lines across such diapirs repre-
sent the inferred location of the pa-
laeoridge axis, as discussed by Nicolas
and Boudier (1995). This is based on the
location of magma chamber axis in the
crust, and in the mantle, on the diver-
gence of horizontal flow lines away
from the diapir and on the opposite
shear sense on each side of the pre-
sumed ridge axis: for instance, above
the Magsad diapir West of the dashed
line, 91 kinematic measurements indi-
cate a motion top to the West and 17
indicate a motion top to the East; East
of the same line, 30 measurements in-
dicate a motion top to the East and 9
indicate a motion top to the West,
Contours of low-T (1100-800 °C)
deformation areas in the mantle, At
the periphery of the massifs, the large
areas of flat-tying low-T deformation
relate to the early detachment of the
ophiolite. Inside the massifs, low-T de-
formation is constrained to steeply dip-
ping strike-slip shear zones commeonly
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Fig. 1 (a) Synoptic map of the SE massifs of the Oman ophiolite {location in upper right insert). Trajectories of the diabase dykes define
a NE-SW and a NW_SE ridge systems. Plunges of mineral lineations in the mantle section help to locate mantle diapirs {grey patterns
bounded by lineation isoplunge contours represent areas with steep lineations) and possible location of palacoridge segments (see text
and Nicolas and Boudier, 1995). (b) Interpretative sketch showing how a NW-SE propagator may be opening through a slightly older

NE-SW lithosphere (circles: diapirs; dark grey alignments: shear zones).

invaded by mafic dykes which were
injected during and soon after the tec-
tonic activity. The pattern of high-T
plastic flow rotation in the vicinity of
these shear zones suggest that the shear
zones were created when the astheno-
spheric flow in an active ridge segment
was coming in contact with a litho-
spheric wall (Nicolas and Boudier,
1995). The cooling effect of the litho-
sphere accounts for the lower-T struc-
tures and for the local trapping within
dykes of the melt circulating inside the
active mantle segment.

The sketch of Fig. 1(b) extracts the
principal features of the synoptic data
of Fig. 1{a). The limit between NE-and
NW-trending diabase dykes, which
tends to coincide in the mantle sections
with low-T shear bands, would be the
limit betwesn an older NE ridge system
and a younger NW ridge system. This
age relation has been established earlier
in the Nakhl-Haylayn region (Reuber
et al., 1991). There, the younger NW-
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trending sheeted dyke compiex locally
intrudes directly the mantle. a situation
ascribed to the tip of a propagater
(Nicolas and Boudier, 1995). This NW-
trending propagator is fed by four small
mantle diapirs, each one possibly un-
derlying small en-echelon segments, In
the southern extremity of the NW pro-
pagator the two dyke directions merge
together; the shear zone which sepa-
rates them in the mantle grades at
Moho level into a fault.

Discussion

Three independent lines of evidence are
now presented showing that a possible
analogue to the Oman accretion system
is the rapidly rotating microplate sys-
tem developed at the EPR.

Analysis of the palaeoridge system

The ridge steucture in the SE part of the
Oman ophiolite as sketched in Fig. 1

compares well with that of an EPR
microplate, In particular, the area in
the western part of the Nakhl-Rustaq
massif where the NW-trending sheeted
dyke roots into the mantle is the only
site in Oman where the 2-5-km-thick
gabbro section is not present. This should
result in a microplate-type bathymetric
deep which represents the tip of a pro-
pagator such as Pito Deep in Easter
{Naar and Hey, 1991) or Endeavour
Deep in Juan Fernandez microplates
(Larson ez al., 1992; Fig. 2).

In Fig. I, the shear zones separating
the NE- and NW-trending ridge sys-
tems were active at temperatures around
1000 °C, an estimation confirmed by
the structures of the intruding mafic
dykes (Nicolas, 1989). This suggests that
the lithosphere created by the older NE
system was itself at a slightly lower tem-
perature. Thermal models on the cool-
ing of oceanic ridge (Lin and Parmentier,
1989; Pelayo er al., 1994) predict that
the 1000 °C isotherm penetrates at a few

£.1997 Blackwelt Science 11d
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Fig. 2 Simplified sketch after Hooft er al. (1995) showing the Juan Fernandez (JF)
rotating microplate between the East Pacific Rise (EPR)/Pacific-Antarctic Ridge (PAR)
and the Endeavor propagator. Thick segments: ridge axes; thin lines: pseudofaults;
decorated areas: transform and compressive zones: JF/Naz and JF;Ant points are the
instantaneous rotation axes of JF with respect to the Nazca and the Antaretic plates,
respectively (Larson et al.. 1992). Insert (after Schouten ez al., 1993): motion of the edge-
driven mode! for microplate rotation. In such a model, the area mapped in Fig. 1 would
represent an Endeavor-type propagator, Thick grey fonts refer to possible analogy with
the Oman ophiolite: shear zones would develop along the eastern pseudofault, and the
northern compressive ridges would be thrusts with V2-type volcanics.

kilometres depth below the Moho with-
in 1 Myr. Thus we conclude that the age
difference between the NE- and NW-
trending systems should be around 1 Myr.

Thrusts and age of thrusting

The kinematics of edge-driven micro-
piates have been studied recently by
Schouten er a/. (1993). Microplates ro-
tate because they are located between
propagators as skeiched in Fig. 2. A
fundamental property is that the micro-
plate rotation around an instantaneous
axis located at the tip of each propaga-
tor must induce a large thrust on the
compressive side, with a surface area
comparable to the surface accreted be-
hind the propagator tip on the exten-
sional side of the microplate boundary,
In our understanding, the compressive
ridges in Fig. 2 should correspond to
such thrusts. Because the lithosphere is
50 young in such environments, the thrust
sheet should be only a few kilometres
thick, with, as a consequence, a subdued
topography and gravimetry anomaly.
Two arguments suggest that in the
Oman ophiolite belt, north of the pro-

€ 1997 Blackwell Science Ltd

pagator tip of Fig. I, the ophiolite has
been internally sliced and thrust. First,
in this part of the belt, mantle (Boudier
et al., 1988) and crustal (Reuber, 1988)
sectionts are cut by numerous internat
shear zones and thrusts, all active at
high temperatures being in a young
lithosphere. This is in sharp contrast
with the southern part of the propagator
tip (shown in Fig. 1) where the internal
structures are intact except along seg-
ments boundaries. Secondly, the Lasail-
V2 volcanism interpreted as seamounts
{Pearce et al., 1981) generated by hy-
drous secondary melting of the under-
tying mantle is mostly developed in the
northern part of the belt. These V2
volcanics, assumed to be related to the
early thrusting of the ophiolite, are
separated from the accretion-related V1
or "Geotimes’ volcanics only by m-thick
discontinuous metallogenous sediments,
another indication of a very short period
between accretion and ophioiite thrust-
ing, less than 4 Myr according to bios-
tratigraphic data (Tippit e al., 1981,
Beurrier er al., 1987). This is confirmed
by the amphibolites from the meta-
morphic sole at the base of the ophiolite

thrusts which vield ages only 1-5 Myr
younger than those of the accretion
(Hacker, 1994).

Evidence for internal thrusts north of
the propagator tip, together with the
near contemporaneity of accretion and
thrusting, suggest a system comparable
to that of an EPR microplate as
sketched in Fig. 2. Because the micro-
plate lithosphere is already partly
doubled by the thrusts beyond its two
propagator tips, the rest of the micro-
plate could be detached along the two
opposite ridge axes. For instance, if we
set Oman in the frame of Fig, 2, we may
speculate that the EPR axis could be the
front of the ophiolite nappe (Fig. 1b).
However, it should be clear thata direct
comparison with Fig. 2 is misleading
and that the overall picture in Oman is
far from being understood.

Palacomagnetic rotations

Palacomagnetic studies conducted in
the northern part of the Oman ophiolite
(Shelton, 1984; Thomas et al., 1988; Per-
on et al., 1994) indicate a 145> clock-
wise rotation during the 1015 Myr of
ophiolite obduction towards and onto
the Arabic margin. More strikingly, a
40° rotation is already achieved at the
time V2 is extruded (fig. 4 in Perrin et .,
1994) that is within 1--5 Myr, suggesting
an average rotation rate of 10-50°/Myr.
This rotation rate is consistent with EPR
microplates where estimated recent ro-
tation rates range from 18°/Myr for
Easter (Schouten ef al., 1993) to 32°/Myr
for Juan-Fernandez (Larson et al., 1992).
The high rotation rate calculated for
Oman combined with evidence for rift
propagation into very young crust con-
stitutes compelling evidence for the
comparison of the Oman ophiolite with
an edge-driven microplate system.

Conclusions

Origin of the Oman ophiolite in the
superfast environment of an EPR-type
microplate is proposed. This explains
how, in a time lapse which does not
exceed 5 Myr, the complex structures of
Fig. | can be produced and how, during
a comparable time lapse, thrusts could
have been produced in the northern
part of the belt as a consequence of
ridge propagation in the southern part
of the belt. This interpretation also
accounts for the large and very rapid
(minimum 10°/Myr) rotation, inferred
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from palaeomagnetic data, associated
with these thrusts. In our comparison
between Oman and juan Fernandez the
propagator of Fig. 1(b) would be the
equivalent of the Endeavour segment.
This comparison will encourage us to
look for thrust evidence in the compres-
sive ridges of EPR microplates.
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II1.1 Introduction

La région dite de Magsad, occupe la partie sud-centrale du massif de Sumail sur environ

20X25 km. Elle est aujourd’hui couverte par plus de 500 stations de mesure (figure 3.1).

ZONE IV

W. Squtt

ZONE i

4+ Stations de mesure
[] Harzburgite
Zone de transition

Gabbros e wehrlites
Pod de chromite

5 km

Figure 3.1: carte des stations de mesure de la région de Magsad.



A, III. LA REGION DE MAQSAD 56

Son exploration fut d’abord motivée par la découverte de plusieurs importants gisements de
chromite dans la région, car les études structurales faites précédemment dans les ophiolites des
Philippines avaient montré que les importants gisements de chromite sont corrélés avec la présence
de linéations verticales, attribuées 2 des diapirs de manteau (Nicolas et Violette, 1982). Et 1a région
de Magsad fut, en effet, la premiére en Oman dans laquelle furent découvertes des linéations
asthénosphériques verticales. Comme aux Philippines, ces premiers travaux de cartographie
conduisirent & I'hypothése que ces structures verticales étaient l'image fossilisée d'un diapir de
manteau capable d'alimenter un segment de ride (Ceuleneer, 1986; Rabinowicz et al, 1987,
Ceuleneer et al, 1988; Nicolas et al, 1988; Nicolas, 1989). A cette époque, seulement 77 mesures
de foliations et 82 mesures de linéations couvrent la région. 4 grandes zones furent définies pour
faciliter 1’étude de cette région (figure 3.1). La zone 1, centrée sur 1'oasis de Magsad, comprend
l'essentiel du flux vertical. La zone II est & la périphérie de la premiére ; il s’y écoule un flux
horizontal sortant du diapir. La zone IIl au SW des zones I et II, est limitée par la zone de
cisaillement de Mugbariah aliant du Sumail Gap & 1'oasis de Sayma ; cette zone de cisaillement est
un accident majeur, séparant le bloc NE auquel appartient Maqgsad, et ol I’orientation du complexe
filonien est NW-SE, du bloc SW dans lequel des formations distinctes sont observées, avec une
orientation du complexe filonien NE-SW (Beurier, 1987; Ceuleneer, 1991, Boudier et al, 1997).
La zone IV au nord et au NW des zones I et II, comprend le Wadi Squtt et correspond a un flux
horizontal, sur le flanc est de la paleodorsale centrée sur le diapir de Magsad.

Au début des années 90, les données océaniques (essentiellement la bathymétrie et la
gravimétrie) (eg Lin et Phipps Morgan, 1992), ainsi que plusieurs modélisations (eg Parmentier et
Phipps Morgan, 1990), conduisirent & un modele d'écoulement mantellaire 2D. A la méme
période, en s'appuyant sur un total de 226 stations de mesures, Ceuleneer (1991) et Ceuleneer et
Rabinowicz (1992) suggérent que la région de Magsad corresponde a un écoulement mantellaire
2D. A partir d'environ 300 stations de mesures dans la section mantellaire auxquelles s'ajoutent
une synthése de 366 mesures structurales dans les gabbros au NE et au SW de la région de
Magsad, Nicolas et Boudier (1995) arrivent 2 des conclusions inverses, rétablissant et renforcant le
modele diapirique.

Notre étude a permis d'ajouter plus de 200 stations de mesures sur une région comprise
entre la zone de cisaillement de Mugbariah et le Wadi Squtt (correspondant approximativement aux
zones I et II précédemment définies). Ce travail a permis une cartographie trés précise de la zone a
flux vertical, démontrant trés clairement l'existence d'un flux mantellaire 3D. La plus grande partic
de ces données, de leur interprétations et discussion, sont exposées dans l'article soumis 8 JGR qui
fait I'objet du prochain paragraphe (IIl. 2). Les principaux points de cetie €tude sont repris en
frangais dans le paragraphe suivant, avec 3 cartes complémentaires présentant les données a I'état

brut, avant d'exposer quelques données supplémentaires dans le dernier paragraphe de ce chapitre.



AL LA REGION DE MAQSAD 57

III.3 Cartographie détaillée du diapir de Magsad
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Detailed mapping of a mantle diapir below a paleo-spreading
cenfer in the Oman ophiolite

David Jousselin, Adolphe Nicolas and TFrancoise Boudier
Laboratoire de Tectonophysique, Centre National de Recherche Scientifique,
ISTEEM, Université Montpellier I1I, Montpellier, France

Abstract. Detailed mapping of the well-exposed Maqgsad area in the
Oman ophiolite addresses the question of accretion mechanisms at
oceanic ridges. Steep peridotite lineations are interpreted as a three-
dimensional mantle diapir below a paleo-fast spreading ridge. The
uppermost part of the diapir reveals three heads covering 100 km? in
area. The main head (30 km?) displays warped vertical foliation
trajectories. Cross sections show that the vertical flow rotated to the
horizontal below the Moho within a 500-m-thick melt-impregnated
transition zone. Penetrative structures dip outward from the diapir, and
the Moho bulges upward several hundred meters above this area. The
ridge axis is ascribed to a 1- to 3-km wide-corridor of lineations parallel
to the sheeted dike trend, which crosses the main diapir head. Mass
balance calculations show that this diapir could account for the
formation of a 25-km-long crustal segment, provided that the upward
flow velocity is =10 times the ridge spreading rate. The narrow space
left for the horizontal flow at the outskirts of the diapir implies active
divergent flow from the diapir center with velocities 1 order of
magnitude faster than the spreading rate. Accordingly, the horizontal
foliations display the strongest fabrics. The calculations predict that the
diverging flow should become passive 10 km past the diapir limits, as
suggested by field data. The mechanisms making possible the sharp flow
rotation at the top of the diapir are discussed.
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1. Introduction

Since the discovery of mantle diapirs in ophiolitic peridotites
[Nicolas and Violette, 1982] the presence of diapirs beneath oceanic ridge
segments has been proposed to explain ridge discontinuities [Crane, 1985,
Whitehead et al., 1984] and the focusing of magmatic and tectonic activity
within a few kilometers on either side of a ridge [Buck and Su, 1989,
Rabinowicz et al., 1984; Scott and Stevenson, 1989; Sotin and Parmentier, 1989]. Diapirs a
few tens of kilometers in diameter seem consistent with the large and
circular mantle Bouguer anomalies recorded at slow spreading ridges
[Kuo and Forsyth, 1988; Lin et al., 1990; Tolstoy et al., 1993]. On the other hand, the
fast spreading [East Pacific Rise (EPR) is associated with smooth
topography and much smaller variation in along-axis mantle Bouguer
anomalies. How the mantle contributes to gravity anomalies is still
under discussion [Cormier et al., 1995; Madsen et al., 1990; Magde et al., 1995; Wilson,
1992], and two main models of mantle upwelling below fast spreading
ridges have been proposed. Continuous upwelling along strike (two
dimensional (2-D) model) has been advanced by Lin and Phipps Morgan
[1992], Parmentier and Phipps Morgan [1990), Sparks et al. [1993), and Barnoin-Jha et al.
[1997] to explain the attenuated gravimetric signal at the EPR, as well as
the less abrupt segmentation that occurs at slow spreading ridges. In
these models the topography and gravity variations reflect only crustal
features. Alternatively, a focused 3-D mantle flow model has been
developed by combining the gravity data [Wang and Cochran, 1993] with a
new analysis of seismic reflection data [Barth and Mutter, 1996; Wang et al.,
1996]. In this model the EPR is fed by mantle diapirs, no larger than 20
km across, which are located in the central part of ridge segments and
which are associated with local thinning of the crust. This question
remains open because geophysical techniques still lack the necessary
resolution to map patterns of mantle flow and melt production below
ridges.

Another approach to this question is to map ophiolites and their
mantle structures. Several studies have concluded that the Oman
ophiolite, originally part of the Neothethys seafloor, was similar to fast
spreading ridges, mainly because of its continuous magmatically
deformed gabbro section [e.g., Boudier and Nicolas, 1985; MacLeod and Rothery,
1992; Nicolas, 1989; Tilton et al., 1981]. An accurate reconstruction of the paleo-
spreading geometry has been possible in the Oman ophiolite because of
its excellent exposures where a record of high-temperature and ridge-
related tectonic activity is preserved [e.g., Nicolas ef al., 1988a; Boudier et al.,
1997]. Imitiation of obduction by oceanic detachment occurred at, or very
close to, the ridge. This has been shown by the conclusions of (1)
structural analysis showing that detachment occurred in a hot and
locally active lithosphere [Boudier et al., 1988, 1997] and (2) radiometric
dating showing that there is no significant age difference between the
last stages of magmatic activity at the ridge and the first detachment-
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related basal metamorphism [Hacker, 1994; Montigny et al., 1988]. Systematic
structural mapping over the southern half of the Oman ophiolite has
revealed a paleoridge organization that resembles an EPR microplate
forming in superfast spreading conditions [Boudier et al, 1997]. This
situation may explain why spreading centers have been fossilized within
the ophiolite. We identified several areas of steep lineations and
interpreted them as mantle diapirs underlying the paleo-ridge axis
[Nicolas, 1989; Nicolas and Boudier, 1995; Nicolas et al., 1988a]. The best example
has been found in the Maqgsad area [Ceuleneer, 1986, Ceuleneer et al., 1988;
Nicolas and Boudier, 1995; Rabinowicz et al., 1987], the focus of this study, which
represents the central part of a segment that was created by a large
propagator that was active at the initiation of oceanic thrusting. Ceuleneer
[1991] and Ceuleneer and Rabinowicz [1992] found a dominant azimuth of steep
foliations parallel to the ridge in contradiction with a narrow pipe-like
axial upwelling picture. Still they found radial lineations. They equated
the ridge axis with a dunite horizon that contains a local area of weak
deformation and also separates westward and eastward shear senses in
horizontal foliations. Finally, they claimed that dikes are restricted to
the periphery of the upwelling. Following further structural study of the
area, Nicolas and Boudier [1995] used new criteria to locate the ridge axis and
concluded that the patterns of foliation trajectories are better fitted by a
pipe-like model.

To address the important issue of mantle flow below a ridge axis,
we undertook new mapping of this Magsad area, the most suitable in
the Oman ophiolite and possibly in the world. This study extends
beyond the previous ones in three respects: (1) The scale of structural
mapping of dikes, foliations, and lineations is finer, with 230 new field
stations, in addition to the 310 previous ones; the scale of mapping now
corresponds to one field station every 100 m in the areas where highly
variable foliation and lineation directions are observed. (2) The mantle
deformation and jits anisotropy are quantified by using 16
crystallographic fabric measurements and a systematic comparison with
250 new thin sections. (3) The problem of the rotation from vertical to
horizontal flow in mantle peridotites has been specially addressed in
five detailed cross sections. Other cross sections allowed us to specify
the variations in thickness of the Moho transition zone in areas of
upward flow. Estimations of mantle flow velocities are also deduced
from these cross sections. Assuming they apply to fast spreading ridges
such as the EPR, our conclusions should help to orient future geophysical
campaigns aimed at understanding ridge segmentation and upwelling
dynamics in fast spreading ridges.

2. Structaral Methods
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Since the principles of structural analysis in ophiolites with special
references to peridotites have been previously presented [Nicolas, 1989],
we recall only the basis of our method.

2.1. Reference Frame

First, one needs to determine the paleohorizontal and the direction
of the paleoridge axis. To determine a paleohorizontal, we assume that
the contact between mantle peridotites and the crustal section (paleo-
Moho) was approximately horizontal and that the sheeted dike complex
was vertical. We also assume that the ridge trend is parallel to the
sheeted dike complex; this hypothesis is confirmed by observations in
fracture zones [Auzende et al., 1989].

2.2. Analysis of Flow Structures in the Mantle Section

Several measurements of foliations and lineations in the
peridotites are made at ecvery field station, and at least one oriented
sample is taken. In the laboratory, field measurements are checked on
bleached and saw-cut samples. The foliation plane corresponds to the
plane of mineral flattening, which is the X, Y plane of the strain cllipsoid.
A mineral or mineral aggregate lineation is usually parallel to X, the long
axis of the strain ellipsoid. Foliations and lineations are represented in
maps by individual measurements and by their trajectories. In areas of
flat lying foliations the foliation trajectory map is a poor representation,
and in contrast, the lineation map is most informative; the opposite 1is
true when foliations and lineations are steep.

The analysis of plastic flow structures in thin sections has two
purposes: (1) constraining qualitatively the temperature of deformation
from textures and (2) deducing the flow gecometry f{rom the fabrics
(kinematic analysis). High-7 deformation (1200°-1250°C) [Nicolas and
Poirier, 1976], ascribed to asthenospheric flow, is characterised by coarse
grained structures with  well-recovered substructures; low-T
deformation, ascribed to lithospheric flow, (1100°C) is reflected by
porphyroclastic ~ structures, with a varying recrystallization in fine-
grained neoblasts. Kinematic analysis relies on relating crystal shape to
the lattice fabric. Because of the large shear strain commonly
experienced by the peridotites, foliations and lineations have only a
slight obliquity with the flow plane and the flow line, respectively
[Nicolas and Poirier, 1976]. This obliquity allows us to determine the shear
sense, but for the sake of simplicity we consider that the flow planes
and the foliations are subparallel.

3. The Sumail Massif
The Magsad area belongs to the Sumail massif, an arca about

70X30 km between Jebel Akhdar to the west and the Saih Hatat to the
northeast (Figure 1). The eastern structures of this massif are contiguous
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with those of the adjacent Wadi Tayin massif to the SE, especially the
dike trajectories [Boudier et al., 1997]. This contiguity shows that no
significant relative displacement has taken place along NNE-SSW Wadi
Andam, which separates the two massifs. The west side of the Magsad
district (16X22 km) is bounded by the high-T Mugbariah shear zone,
beyond which a structurally distinct mantle formation is observed
[Beurrier, 1987; Ceuleneer, 1991; Nicolas and Boudier, 1995].

Several studies recognize the Maqgsad area as the spreading ridge
that formed at least a part of the Sumail massif, mainly because of the
occurrence of steep peridotite lineations [Boudier et al., 1997; Ceuleneer, 1991;
Ceuleneer et al., 1996; Ceuleneer and Rabinowicz, 1992; Nicolas and Boudier, 1995] and
the structural continuity, at the scale of several tens of kilometers, of
the flow structures, which is incompatible with off-axis features such as
a mantle diapir feeding a seamount [Nicolas and Boudier, 1995]. One of the
most remarkable features of the Magsad district is a local thick Moho
transition zone between the harzburgitic mantle and a continuous
gabbro section. This transition zone is composed of pure dunites
interlayered with plagioclase- and clinopyroxene-impregnated dunites,
gabbro lenses, and relics of harzburgite; it represents a level of
magmatic exchange between the asthenospheric mantle and the
accreting crust [Boudier and Nicolas, 1995]. The dunite formed in situ by

dissolution of the orthopyroxenes by the circulating melt [Cassard et al.,
1981: Kelemen, 1990; Leblanc et al., 1980; Loomis and Gotischalk, 1981; Nicolas and

Prinzhofer, 1983; Sinton, 1977]. Some of this percolating melt crystallized
diopside and plagioclase beads in the dunite matrix. The transition zone
thickness varies from a few meters in rare places to a maximum of 500
m (see cross sections and maps presented further below). Similar thick
transition zones, eclsewhere in the Oman ophiolite, are always overlying
regions of vertical mantle flow [Boudier and Nicolas, 1995]. The crustal
section in the Magsad area is remarkably rich in wehrlite intrusions,
making it sometimes difficult to locate the Moho with precision.

Most of the ophiolite is rather continuous along its 500-km length,
and paleomagnetic data [Perrin et al, 1994; Thomas et al., 1988] show that all
massifs were emplaced as a single block with limited internal rotation.
In several publications it has been stressed that distinguishing ridge
structures from younger ones was possible considering the temperature
at which they have been formed [e.g., Nicolas, 1989; Nicolas and Boudier, 1995].
With this consideration in mind it can be proved that most folds
observed in the gabbro unit have been formed below the ridge and that
faults are indeed ridge-reclated hydrothermal veins. A spectacular
example lies in a gabbro outcrop near Mahram (Figure 2), where the
Moho remains subhorizontal, and it can be checked directly in the field
and in thin sections that microstructures are magmatic, even those at
the contact between discordant layers. This finding shows that this
deformation is ridge related. Similarly, faults mapped by aerial
photographs, which are often parallel to the sheeted dike complex
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orientation, are shown in the field to be hydrothermal veins with
limited displacement.

The Sumail and Wadi Tayin massifs occupy a 100 km across
synform basin beween the Jebel Akhdar and the Saih Hatat
autochtonous domes, as confirmed by the shape of the basement imaged
by gravimetric maps and modeling [Ravaut et al., 1997]. These autochtonous
domes, which have 3 km of relief, have tilted the ophiolite massifs
during their Cenozoic uplift. This deformation is not at the local scale
(10-20 km) considered here and should not affect the locally observed
flat lying crustal structure. Harzburgites crop out in the NW part of the
Sumail massif, and upper gabbros and sheeted dike complex crop out in
the south and SE, suggesting that the massif has a slight tilt to the SE.
The Moho near Magsad is located at various elevations and presents
variable orientations from 80°S35° (azimuth, dip direction, dip) in the
south to 0°E15° in the east, warping around an area of steep lineations,
as will be presented in section 5. Considering (1) the thickness of the
Sumail massif (up to 7 km) [Ravaut et al, 1997] which should make it
difficult to be disrupted during and after emplacement, (2) the near-
vertical attitude of dikes, and (3) the absence of evidence for any
internal tectonic rotation, we conclude that these orientations are not
due to the obduction or Cenozoic uplift, but rather that the Moho was
not strictly horizontal at the spreading ridge. These orientations could be
a record of fluctuations of the Moho level at the ridge axis as proposed
by Nicolas et al. [1996] and Barth and Muzster [1996]. If this is correct, it is difficult
to give a precise measurement of the general tilt (<10°) of the Sumail
massif at the Maqgsad area. Because all measurements of the paleo-Moho
are nearly horizontal, it is possible to get a fair idea of the flow
orientation by simply looking at the maps.

4, Dike Pattern

The diabase sheeted dike complex is best exposed in Wadi Andam
about 15 km SE of the village of Maqgsad, where it has an average
orientation of 140°N80 [MacLeod and Rothery, 1992; Nicolas and Boudier, 1995].
Following previous studies [Ceuleneer, 1991; Ceuleneer et al., 1996; Nicolas, 1989,
Nicolas et al., 1994], we have measured numerous dikes of various natures
in the mantle section (Figures 3 and 4). Depending on the temperature
of the host mantle rocks when they were injected, these dikes range
from diabases with no chilled margins to coarse-grained gabbros locally
rimmed by a dunite reaction zone. The average dike orientation is
constant, whatever the dike facies, implying that in this region the
stress field remained constant during cooling from 1200°C to 700°C, the
host rock temperature estimated for diabase dikes without chilled
margins. In agreement with Ceuleneer’s [1986] map, but in contradiction
with his more recent one [Ceuleneer, 1996], we could not find any large
area devoid of dikes, in particular in the area of upward mantle flow
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(see next section). The average dike orientation swings from an
orientation near 160° in the western part of the massif to an orientation
near 110° in its eastern part (Figure 3).

5. Structural Maps

The shape of the Maqgsad diapir is best revealed by contouring
isodips of steep foliations and lineations. These isodips define three
distinct closely spaced areas (Figure 5). The main area of steep

lineations is triangle shaped and covers 30 km? south of the village of
Magsad (Figures S5a and 6b). It includes 77 steep peridotite lineations,
from a few meters, down to 600 m below the Moho. Locally, we observe
at the margin of this main diapir that the steep structures cross cut the
harzburgite-dunite horizon and continue into the dunite until a sharp
rotation occurs very near below the Moho. The sharp rotation is
illustrated by closely spaced isodips in the Moho transition zone (Figure
5b) and by the cross sections presented below.

Within this diapiric area, steep foliation trajectories warp around
the main upwelling zone, with a sharp closure in the northern end. The
stereonet of the steep dipping foliations (Figure 6a) illustrates these
orientations, with only 40% of the foliations subparallel to the ridge
trend (140°+30°). Further northwest, some foliations remain steep with
azimuths parallel to the ridge trend, but they do not belong to the diapir
because they carry horizontal lineations. Away from the diapir,
subhorizontal foliations vary in orientation, a majority dipping to the
west on the western side of the diapir and to the east on the eastern
side.

Horizontal lineations are slightly diverging from this diapir center,
especially on the west side of Wadi Kurah where they rotate from a
direction parallel to the NW-SE dike trend to an E-W direction with a
moderate plunge westward (Figure 6c¢). This divergence is not present
on the eastern side, where there is an abrupt change from lineations
parallel to the ridge trend to a homogeneous E-W flow, plunging on
average eastward (Figure 6d).

Two outliers that include more than 10 steep lineation
measurements, each within less than 10 km? in area, are found a few
kilometers north on each side of the ridge. These steep lineations are
observed across the limit between harzburgites and the transition zone,
from a few meters to 400 m below the Moho, illustrating again that the
steep diapiric flow breaks through the horizontal transition zone limit
and rotates to the horizontal very close to the Moho. These diapir heads
do not produce a divergence of lineations nor do they modify the
lineation trajectories issued from the “ main feeding center .” Between
the three vertical areas, several horizontal measurements lie at low
topographic elevations, indicating that, at least near the Moho, these
three diapir heads are separated from one another.
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Another interesting feature is the changing attitude of the Moho. It
is dipping 15° to the east near Tuff oasis, 30° to the SE near Mahram,
and 35° to the south, SW of Mahram, following the shape of the diapiric
flow as shown by Figure 5c. These different orientations, measured at
elevations between 700 and 1300 m, suggest a bulge of the Moho of at
least 500 m above the main zone of steep lineations, where the
transition zone is not exposed. In the absence of evidence for late
deformation we interpret this bulge as a ridge feature.

6. Cross Sections Through the Diapir

Several cross sections (Figure 7) illustrate how sharply the steep
lineations rotate to the horizontal, although the erosion that exposes the
harzburgites at the center of the diapir has removed the transition zone
and most sites of rotation above the vertical flow. Locations of the cross
sections of Figure 7 are shown in Figure 8a, where the thickness of the
transition zone has been estimated thanks to complementary cross
sections. All cross sections show that the rotation occurs in the upper
500 m below the Moho, in dunites and in some of the uppermost
harzburgites. It may even occur in the upper 100 m, as it is commonly
observed that some of the steep lineations get very close to the Moho
(Figures 5b and 7b). In most cases, no curved hinges are observed, and
the foliation planes are fan shaped, dipping outward from the diapir
(Figures 7a and 7c¢). This finding suggests a sharp corner flow, except in
one location, where inward dipping foliations and lineations have been
observed (Figure 7d). In the zone of rotation the crystallographic fabrics
in peridotites vary from moderate to strong, except in a few areas,
where traces of local intense melt circulation, such as chromite pods and
plagioclase and/or clinopyroxene impregnations, are observed and no
foliation is found; we call these “undeformed® or “untransposed” areas
(Figures 7b and 7c¢). Foliations and gabbro lenses sometimes have
nonconcordant orientations as in Figure 7e. The Moho is locally an
irregular surface where the gabbro layering may not be parallel to the
Moho (Figure 7d). From the different cross sections we have built a
synoptic cross section that summarizes all observations (Figure 71).

7. Fabries and Plastic Strain

Although it is not known yet how to quantify the strain in
peridotites, the strength of crystallographic fabrics allows a qualitative
estimate, sufficient to map the distribution of strong and weak
deformations. Twelve new crystallographic fabrics have been measured
by using the universal stage and have been added to the four fabrics
published by Boudier and Nicolas [1995]. They are representative of typical
arcas and structural situations. A fabric strength index (J) was
calculated for each sample (Figure 7) by using a method developed by
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Bunge [1982]. The index J increases with axial strain and simple shear
[Mainprice and Silver, 1993], ranging from 5 for the least deformed sample to
20 for the most deformed one (Figure 8a). In a second step these
samples were used as a reference to estimate the fabric strength in
other samples by a simple comparison of thin sections.

The strongest fabrics (/>9) are found in the transition zone,
associated with horizontal foliations, in contrast with weak fabrics
(5<J<7) which are mainly found in the diapiric area (Figure 8b). Four
undeformed samples (J<5) have been found in the untransposed areas,
which never exceed 0.5 km?”. Next to these areas the fabric strength is
moderate to strong. The rarity and the limited size of undeformed areas
suggest that they are not permanent stationary features beneath an
active ridge.

8. Discussion

8.1. Main Features of the Maqgsad Diapir

We summarize here and in Figure 9 our new observations dealing
with the Magsad diapir. The diapir is defined by three distinct areas of
steep lineations. Altogether they define a broad zome covering about 100

km?. The main area is 7 km across the ridge axis and 6 km along this
axis; the two others are smaller. The main area of steep foliations is also
characterized by warped trajectories of the steep foliations. The Moho
seems to follow the same shape and to bulge above the diapir and a
thick Moho transition zone. Subhorizontal lineations tend to diverge
from the main upwelling center with radial orientations becoming
parallel and dominantly E-W, 6 to 8 km away from the diapir center.
Lineations oriented parallel to the ridge trend (NW-SE) are found within
a 1- to 3-km-wide band crossing the diapir. Lineations plunge outward
from the main diapir, eastward on the eastern side, and westward on
the western side. Apart from four small localized “undeformed” zones
the fabric is always clearly pronounced. Steep lineations are correlated
with arcas of weak to moderate fabrics, whereas horizontal lineations
are correlated with areas of moderate to strong fabrics. Finally, the
pattern of mafic dikes in the mantle is also related to the main diapir as
they strike at about 160° on its western side and at 110° on its eastern
side.

8.2 Relation of the Magsad Diapir with a Paleoridge

On the basis of a supposed concentric zoning of various dike types
in the mantle section, centered on the diapir and suggesting
emplacement at progressively greater distances from an active
spreading center, it has been suggested that the Magsad diapir was
younger than parts of the surrounding crust and mantle [Ceuleneer, 1991;
Ceuleneer et al., 1996]. Although we concur with this conclusion, our detailed
mapping did not confirm such a distribution (Figure 4), and we interpret
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the occurrence of reactive veins, gabbro dikes, and diabases, definitely
together in the same areas, as a consequence of the progressive in situ
cooling of the paleoridge. The alignment of the Maqgsad diapir with other
diapirs along a NW-SE direction [Boudier et al., 1997] and the continuity of
structures of uppermost peridotites and overlying gabbros strongly
suggest that all belong to a NW-SE ridge segment centered on these
diapirs. Mapping at the scale of the ophiolite [Nicolas et Boudier, 1995; Boudier
et al., 1997] shows that the NW-SE ridge opened in a slightly older oceanic
lithosphere accreted along a NE-SW ridge. As the NE-SW ridge system 1is
bounding the massif at about 25 km on each side of the Magsad
segment, we suggest that the NW-SE segment was active during 300,000
years tol My. (with spreading rates of 15-5 cm/y. respectively). The
ridge-centered diapirs contrast with the Mansah diapir (NE part of the
Sumail massif), which displays vertical shear zones on its sides and large
diabase intrusions in the older and altered crust overlying the diapir,
suggesting that it was intruding and injecting melt in a cooling
lithosphere [D.Jousselin et al., manuscript in preparation, 1998], as predicted by its
off-axis location [Boudier et al., 1997)].

8.3. Ridge Axis Location in the Maqsad Area

The main criterion used so far to locate a paleoridge axis is that it
should correspond to the limit between opposing shear senses in the
mantle peridotite [Nicolas, 1989]. On this basis Ceuleneer [1991] and Ceuleneer
and Rabinowicz [1992] located the ridge axis east of Wadi Kurah within the
NW-SE elongated transition zone band (Figure 5), which also contains
undeformed chromite pods, suggesting that it was an axial undeformed
zone.

Other independent ways to locate the axis have been proposed by
Nicolas and Boudier [1995]. The simplest suggestion is that it should be
parallel to the sheeted dike complex and cross the diapir center; another
is that it should coincide with the line of convergence of foliations in
upper gabbros because this line should correspond to the roof of the
magma chamber above the diapir [Chenevez et al., 1998; Nicolas et al., 1988b]. It
could also be equated with the zone of intense diking, assuming that the
ridge is fed through the diapir and has cooled in situ. These various
criteria resulted in similar axis locations [Nicolas and Boudier, 1995].

As exemplified by studies of the Hilti massif [lldefonse et al., 1995], it
is commonly observed in the Oman ophiolite that horizontal peridotite
lineations strike perpendicular to the sheeted dike complex orientation,
and rarely parallel. Because of coupling between the active
asthenospheric mantle flow and the flow induced by lithospheric drift,
lineations issued from the diapir should be progressively rotated into
parallelism with the spreading direction at distance from the diapir,
thus restricting to the vicinity of the ridge axis the presence of
lineations that are parallel to the ridge trend. The observation of a band
of horizontal lineations parallel to the ridge trend running through the
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main diapir center leads us to locate the ridge axis 4 km SW of the
previous location proposed by Ceuleneer [1991] and Nicolas and Boudier [1995]
(Figure 5). For these authors the diapir center, placed further east, was
partly concealed below the transition zone, a possibility that two new
observations tend to discard. First, steep lineations are commonly found,
high into the transition zone, near the Moho, an observation that shows
that the transition zone cannot entirely conceal the uprising flow pattern
of a diapir. Second, the center of the main diapir head fits with the
center of divergence of horizontal lineations. Another element revealed
by the fabric map is that strong fabrics occur along the ridge axis
location previously proposed, showing that it does not correspond to an
axial undeformed zone.

Our new axis is no longer the limit between opposite shear senses
on each side of the ridge. However, we note that regions that were
previously unexplored have eastward shear senses on the west flank
and westward shear senses on the east flank. Therefore it becomes
difficult to draw a sharp limit between areas with different shear
directions. Other elements reinforce the new location of the ridge axis.
This axis corresponds to the limit between lineations dominantly
plunging to the west on the western side and to the east on the eastern
side (figure 6). The average mantle dike azimuths on each side of this
axis are different too. Thus this new axis appears to be a major
structural limit between two different zones.

8.4. Two-Dimensional or Three-Dimensional structure

In the 2-D mantle flow model the expected steep foliation
trajectories should be oriented paraliel to the ridge trend with no
closure along strike [Ceuleneer, 1991; Ceuleneer and Rabinowicz, 1992], resulting in
an orientation stereonet similar to the ones of the dikes. The warped
trajectory of foliations (Figures 5a and 6a) is more in agreement with a
3-D model. The warped Moho surface, the divergence of lineations, and
the orientation of some lineations parallel to the ridge trend are
additional evidences showing that the mantle flow at the paleoridge was
3-D. Another conclusion is that the mantle uprise was inhomogeneous in
the diapiric area itself. Tnstead of one diapir with a vertical axial
symmetry, three distinct heads are distinguished. Melt was
inhomogeneously delivered, as illustrated by variations in the transition
zone thickness. The thick transition zone has a limited extension along
axis, probably reflecting the size of the melt source.

Finally, we noted previously that the dike pattern was different on
each side of the paleoridge, thus departing from a 2-D symmetry. This
pattern may reflect a 3-D stress field in the upper mantle during the
last stages of the ridge accretion and the subsequent in situ cooling, in
contrast with the remarkably uniform orientation of the overlying
sheeted dike complex, which implies that the crustal lithospheric stress
is more uniform than the underlying asthenospheric stress.
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8.5. Mantle Flow Pattern at Greater Depth

The 3-D structure beneath the ridge governs the focusing of
magmatic and tectonic activity and the interaction between the mantle
and the crust forming above. It does not rule out the possibility that a
more 2-D pattern or a larger diapir could exist at greater depth in the
mantle, governing the ridge dynamics at a larger scale. At fast spreading
centers, topography and seismic observations indicate that the crust
attains 1ts full thickness in no more than a few kilometers from the
neovolcanic zone [e.g., Detrick et al., 1987]. If melt delivery was not strongly
focused, we would expect the crust to thicken continuously far from a
ridge. This important point is confirmed in many ophiolites and
particularly in Oman by the observation that mafic dikes cutting
through the layered gabbros are rather uncommon. If melt was still
actively expelled away from the ridge, the gabbros, once crystallized on
the sides of the magma chamber, should be cut by numerous dikes.
Decompression melting becomes sufficiently important to form a melt
connected network and make possible its extraction by porous flow
and/or hydrofracturing at a depth of around 50 km [e.g., McKenzie, 1984;
Nicolas, 1986]. Several authors [e.g., Rabinowicz et al., 1984; Scott and Stevenson,
1989; Sotin and Parmentier, 1989; Su and Buck, 1993] have suggested that focused
melt delivery is driven by focused upwelling flow (either 2-D or 3-D).
Other processes causing lateral movement of melt toward the ridge axis ,
resulting in focused melt delivery, have been suggested [ e.g. Phipps
Morgan et al., 1987; Sparks and Parmentier, 1991; Spiegelman and McKenzie, 1987];
though these processes may contribute to focusing melt into a narrow
zone, we do not consider them in the following reasoning. In this end
member scenario the 50 first km of lithosphere have to be formed by
mantle material that has been rising through a narrow conduit below
the ridge. We assume that the Magsad diapir corresponds to such a
structure and consider that this diapir feeds the crust, and accrete 45
km of depleted mantle. A simple mass balance calculation of this
situation provides some general constraints on the volume of the
ascending flow and its velocity. Parameters wused in these calculations
are reported in Figure 10.

8.5.1. Velocity of the mantle flow in the diapir. The melt
flux (¢m) produced by the diapir can be approximately calculated by

Om=f (Sa Vi) (1)
where V,; is the upwelling flow velocity, S, is the diapir area in
planform, and f is the percentage of melt produced in the ascending
diapir. On the other hand, a ridge segment, with a length L, a crustal
thickness e, and a spreading rate w, has a “crustal flux” (¢.) expressed as
oc=Lew (2)

As the crust is only created from the melt produced by our diapir, we
have 6,=0. and V =(L.e.w)/(f.S;). Diapirs in Oman seem to be spaced at
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intervals of 20 to 30 km [Boudier et al, 1997]. Referring to marine
situations, they may correspond to small segments of the order of 3,
limited by overlapping spreading centers, or to segments of the order of
4, limited by devals [MacDonald et al., 1991]. Almost certainly, the three
diapir heads in Magsad are connected and derive from a large single

diapir with a surface of about 100 km?. Crustal thickness is in the range
of 4 km in Oman [Nicolas et al., 1996] to 6 km at the EPR [Detrick et al., 1987;
Vera et al., 1990; Wang et al., 1996] and f in the range of 10% to 20% {e.g., Kiein
and Langmuir, 1987; Niu and Hékinian, 1997; Presnall et al., 1979). This gives a
vertical flow velocity from 6 to 15 times the ridge spreading rate.

8.5.2. Thickness of the lithosphere that can be created by
the diapir diverging flow. A similar mass balance can be made
between the harzburgite flux produced by the diapir structure (¢q4) and
the flux of peridotite flowing away on each side of the ridge (¢z). If we
assume that, tens of kilometers away from the ridge, the average fiow
velocity of the peridotite expelled from the diapir is close to the ridge
half spreading rate (a point discussed in the next paragraph), we have

ba=84V4 (3)
where # is the thickness of the zone of outward flow and thus is the
thickness of the lithosphere that can be formed by the peridotite coming
from the diapir. This result gives h=(S,V;)/(Lw). Using the same values
as those in section 8.5.1, we find that h is 25 to 60 km, which is in the
range of the 45 km predicted by our initial assumptions.

These two estimations show that the Magsad diapir can account
for the formation of a 25-km-long crustal segment if the upward flow
extends over the entirc region where steep structures can be found, and
if the upward flow velocity is about 105 times the ridge spreading rate.
This velocity is inversely proportional to the surface of the upwelling
zone. We note that this 3-D model compares well with the 2-D model
proposed by Su and Buck [1993].

8.6. Horizontal Flow Velocities Near the Moho, at the Rim of
the Diapir

The geometry of the upwelling flow in maps and cross scctions
shows that the diverging flow expelled from the diapir is constrained
along its rim to the upper 500 m of the mantle before it fans to fill the
space between the thickening lithosphere and the horizon at 50-km
depth, where it merges with the large-scale mantle flow (Figure 10).
Therefore the velocity of the horizontal flow in the immediate vicinity of
the diapir must be sufficiently high to keep the balance between the
vertical and the diverging flows. A rough estimate of the average flow
velocity in this zone is now presented.- The diapir flux is given by
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equation (3). The horizontal flux from the diapir to the outside is given
by

on=d 1’V (5)
where dh’ is the surface of discharge (d is the perimeter of the diverging
layer, and Ak’ is its thickness) and V, is the average horizontal flow
velocity. By equating (3) and (5) we deduce

Vh=SdVd/dh,
S4 d, and h’ can be estimated: S, is in the range of 100 km?, d=60km,
and A2’=500m. V, is taken in the range of 10 times a ridge spreading rate
of 10 cm/yr. This calculation gives V,=270 cm/yr.

This may be an overestimation, as it does not take into account all
the complexity of the diapir features, such as its three-headed structure
at the top. However, this estimation shows that the horizontal velocity of
the expelled material at the outskirt of the diapir is much higher than
the ridge spreading rate. This high velocity must induce a forced flow
and a high plastic strain in the transition zone and upper harzburgite;
this explains the strong fabrics generally observed in the wupper
horizontal mantle flow, contrasting with the weaker fabrics in the diapir
and the lower zone of diverging flow, with dips over 30°.

It has been suggested that shear direction inversions documented
below the Moho in Oman and other ophiolites at depths not exceeding 2
km [Girardeau and Nicolas, 1981; Hoxha, 1993; lldefonse et al., 1995; Prinzhofer et al.,
1980] result from a forced flow, which is responsible for velocity profiles
such that the maximum velocity corresponds to the point of shear
direction inversion (Figure 10). This interpretation and previous field
data from the Maqgsad area [Ceuleneer, 1986; Ceulencer et al., 1988] have
inspired an active mantle diapirism model [Rabinowicz et al, 1984, 1987]
which is bolstered by our new data. It explains why, near the Moho in
the Maqgsad area, the shear sense is a poor criterion to locate the ridge
axis. Finally, another clear indication of forced flow is derived from the
parallel orientation of the magmatic lineations in the basal layered
gabbros with the plastically developed lineations in the upper mantle
rocks [Chenevez et al., 1998; Ildefonse et al., 1995; Nicolas, 1989; Nicolas and Boudier,
1995; Paliister and Hopson, 1981; this study]. This observation has been
attributed to mechanical coupling with the underlying flowing mantle
dragging the overlying magmatic gabbros.

The horizontal flow velocity rapidly decreases with the distance
from the diapir, as the surface of discharge increases. V, decreases to 5
cm/yr (i.c., the half spreading rate) at 10 km away from the diapir,
where d is roughly 120 km, and the diverging layer thickness (h’) is
around 12 km if the flow follows a slope of 50° along its lower limit.
This finding means that at this distance from the ridge axis the mantle
flow becomes passive and coupled to the lithospheric plate motion. Thus
10 km from the diapir, lineations should turn into parallelism with the
spreading direction. The overall E-W trend of lineations (Figure 6) 6 to 8
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km from the diapir core suggests that the spreading direction at the
Magsad ridge was oblique to the NW-SE axis direction.

8.7. The Flow Rotation on Top of the Diapir

The sharp rotation of the lineations at the top of the Maqgsad diapir
has been previously described by Ceuleneer et al. [1988], Ceuleneer and
Rabinowicz [1992], and Boudier and Nicolas [1995]. These studies favor a simple
model that consists of a vertical flow up to about 500 m below the
Moho, with a sharp bend to horizontal flow in the transition zone. The
sharp rotation is made possible by a drop of 4 orders of magnitude in
viscosity within the last 2 km below the Moho [Rabinowicz et al., 1987]. The
viscosity drop is due to the intense melt circulation, which destroys the
peridotite solid framework and incidentally turns the harzburgite into a
dunite. In this interpretation the peridotite loses its fabric at the top of
the diapir before being channeled in a fast moving horizontal flow,
where it acquires a new fabric by compaction and shear flow.

Qur study confirms many elements of this model. We observe a
sudden 90° rotation of the ascending flow at the top of the diapir,
inducing a forced horizontal flow. However, there is no compelling
evidence that the peridotites lost their fabrics at any time: the fabric is
always clearly pronounced, except in the four local areas described
above, where the fabric is very weak (J<5). We offer two explanations
for the sharp rotation that still assume a decrease of viscosity but
without destruction of the plastic flow-induced fabrics. The first
explanation is that the peridotite solid framework at the top of the
diapir was only dismembered along a magma network, separating solid
lenses. The lenses, generated at any scale, could freely slip one on the
other, but the fabrics would be preserved and still visible at the sample
scale. This interpretation could explain the nonconcordant and
discontinuous structures in Figure 7e and account for the presence of
some harzburgites within the zone of rotation; as melt would
concentrate around the lenses, they would have escaped being
transformed into dunites. When magmatic plagioclase and clinopyroxene
are present (5% to 20%), they are always distributed in elongated beads
parallel to the foliation and the lineation, without any destruction of the
solid framework. Such textures are observed in the horizontal transition
zone [Boudier and Nicolas, 1995; Jousselin et al, 1996] and also occasionally in the
uppermost steeply dipping depleted harzburgites. This observation
leads to our second suggestion: the viscosity of the dunite may be
reduced a few orders of magnitude with the introduction of a melt
component distributed parallel to the penetrative structures, thus with
no destruction of the solid framework. Hirth and Kohlstedt [1995] show that
at a melt fraction of 7% the strain rate is enhanced by a factor of 235
relative to melt free (viscosity decrease of 1.4 orders of magnitude). In
the crytallizing and flowing gabbros of the crustal section above the
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diapir, Nicolas and Idefonse [1996] suggest a drop of viscosity of 3 orders of
magnitude with respect to solid gabbros, within a suspension flow with
a low melt fraction and strong fabrics. They conclude that melt may
promote this viscosity drop by a dissolution process. Similar processes
may occur within the underlying transition zone, where the viscosity
should also be comparable in order to account for the mechanical
coupling between the two units evoked above. These propositions are
open for further investigations.

As Ceuleneer and Rabinowicz [1992] pointed out, another interesting
feature of the diapir lies in its open downward fan shape, which we
found in several cross sections (Figures 7a, and 7c). Ceuleneer and Rabinowicz
[1992] interpret this form as the result of focusing of the upward flow
toward the ridge axis, due to the viscosity decrease. We agree with this
conclusion but not with their schematic cross sections showing curved
dunite bodies in the hinge between vertical and horizontal flow, the
inward dipping foliations, and the progressive thinning of the transition
zone away from the diapir.

9. Comparison With Marine Geophysical Data

Recent interpretations of gravity and topography at the EPR
suggest the presence of a 10-km-wide across the ridge, 30- to 70-km-
deep region of buoyant mantle [Magde et al., 1995, Wang and Cochran, 1993;
Wilson, 1992] containing a few percent melt. Focused upwelling and
melting have been inferred. The weak variation of gravity and
topography along axis is interpreted either as 2-D mantle structure or as
3-D mantle structure with very efficient along-axis transport of crustal
material [Cormier et al., 1995]. Wang et al. [1996] and Barth and Mutter [1996] point
out the difficulty in interpreting these data in the absence of seismic
constraints on the crustal thickness. They propose that the combination
of thin crust, bathymetric high, and mantle gravity low is the signature
of a diapiric upwelling beneath the EPR, near 9°40° to 9°50°. Although
more constraints would be necessary, especially along axis, the
dimensions of upwelling inferred from these studies fit well with those
of the diapiric area we found. We recall that a compilation of crustal
thickness in Oman has resulted in the conclusion that crust was about 2
km thinner above diapirs [Nicolas et al.,, 1996], a common point with Wang et
al. [1996] and Barth and Mutter [1996].

Other constraints can be derived from the results of seismic
tomography experiments, which reveal variations in velocity and
azimuthal anisotropy. Three-dimensional images show an axially
segmented low-velocity volume in the crust at depths of 1-3 km [Toomey
et al., 1990] and in the mantle within 4 km of the Moho [Dunn and Toomey,
1997]. These results imply that the rise axis is thermally segmented on
the 10-km scale and suggest that this scale of segmentation is imposed
by the dynamics of melt generation and transport [Solomon and Toomey,
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1992; Toomey et al., 1990]. This phenomenon alone does not prove the
presence of diapirs with shapes similar to Oman, but it is in favor of a 3-
D mechanism for focused melt transport to the ridge. At first sight the
seismic anisotropy, showing a regular pattern of fast mantle velocities
parallel to the spreading direction, is more consistent with 2-D mantle
flow diverging from the rise [Dunn and Toomey, 1997] than with a 3-D model
in which some radial flow is expected. Near the main diapir head of
Magsad, apart from the 3-km-wide corridor of lineations parallel to the
rise axis, the lineations rotate in a homogenous direction (Figure 6)
assumed to be the spreading direction at a relatively short distance (6 to
8 km) from the diapir. Thus the anisotropy recorded at the EPR may not
contradict a 3-D upwelling flow model.

Conclusion

The palcospreading center of Magsad was fed by a 3-D mantle
diapir with a weak vertical axial symmetry. As summarized in Figure 8,
our detailed structural study has resulted in a much sharper image of
this fundamental feature of an oceanic ridge. The main diapir head,
where the lineations diverge, has a diameter of 6 km and 1is
accompanied by smaller heads, together covering a diapiric region of

about 100 km?®. The zone of divergence of lineations from the main
diapir is 12 km wide, with a 1- to 3-km-wide corridor of lineations
parallel to the ridge axis and a well-pronounced preferred direction on
each flank, possibly corresponding to the paleospreading directions.
Trends and dips of the uppermost mantle structures and of the Moho
define an upward bulge in the Moho of a few hundred meters, reflecting
the shape of the diapir.

Melt at the top of the diapir may have been delivered all along the
Moho transition zone, which extends about 8 km past the diapir limits.
We propose that the association of thick transition zones and diapirs 1is
due to melt being delivered by focused mantle upwelling, at least in the
uppermost mantle. The dunite of the transition zone might have
contained as much as 10% melt that may have decreased the rock
viscosity, so that the transition zone constituted not only a compositional
but also a rheological transition between peridotites and gabbros. This
viscosity drop could have allowed the sharp rotation of flow from
vertical to horizontal, as is recorded close to the Moho. Mass balance
estimates point to a vertical flow velocity within the diapir 5 to 15 times
larger than the spreading rate, thus allowing focusing below the ridge
and providing enough melt to feed the crust. This, in turn, induced a
forced horizontal flow, also with a high velocity, to which are ascribed
the strong fabrics in the horizontal structures. The coupling of gabbro
structures with mantle structures is also ascribed to this active flow. The
flow velocity decreased outward, until at a distance of 6 to 8 km from
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the diapir it had fallen to the spreading velocity. Beyond that, no more
lincation divergence is observed, and passive flow should have
dominated.
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Figure 1. Simplified map of the Oman ophiolite. The box is the location of
the studied area. Light gray, crustal section; dark gray, mantle section.

Figure 2. Drawing of a gabbro outcrop in the Magsad arca. This outcrop
is situated 1 km NE of Mahram. It is exceptional for its complex
magmatic deformation.

Figure 3. Stereonets of dike intrusions. Lower hemisphere stereographic
projections of poles to dikes. (a) All dikes (contours at 0.5%, 1%, 2%, 4%,
8%, and 16%); (b), (c), dikes at the SW and NE of the “central zone“
(between dotted lines on Figure 4) (contours at 1%, 2%, 4%, 8%, and 16%);
respectively; and (d) dikes of the “central zone“(contours at 0.5%, 1%, 2%,
4%, 8%, and 16%).

Figure 4. Map of dike intrusions.

Figure 5a. Maps of planar structures including 509 individual
measurements of foliation planes. Ridge axis locations correspond (1) to
the location published by Ceuleneer [1991] and Nicolas and Boudier [1995], and
(2) to that proposed in this study.

Figure 5b. Maps of linear structures including 460 individual
measurements of lineations. Shear sense is indicated by arrows on
trajectories and individual measurements. Plunge of lineations 1is
indicated by dots at the tip of individual measurements. A “main
feeding center and two “outliers” are distinguished.

Figure S5c. Map of the Moho. Same legend as that in figure 5a and 5b.
The contour of the 30° lineation plunge is reported. Double bars
correspond to Moho measurements, and single bars correspond to
foliation measurements. Corresponding dips and Moho altitudes are
indicated.

Figure 6. Stereonets of penetrative structures. Lower hemisphere
projection of poles to foliation planes and spinel lineations (contours at
1%, 2%, 4%, 8%, and 16%). (a) Foliations in the central zone of isodip >45°
(Figure 5a); (b) lineations in the central zone of isodip >45° (figure 4b);
and (c) and (d) lineations in the southwest and northeast domains,
respectively, as defined in Figure 2.

Figure 7. Cross sections (localization on figure 7a). White, harburgite;
light gray, dunite; gray, gabbro; darker gray, wehrlite; black, chromite;
solid lines, foliation planes; the cross sections are parallel to lineations’
azimuth; and dashed lines, inferred structures.



A TII. LA REGION DE MAQSAD 81

Figure 8a. Fabric map and cross sections situation. The calculated fabric
strength of 16 samples is reported (boxes). Five classes of fabric
strength were distinguished in comparison with these samples: lower
than 5 corresponds to very weak, between 5 and 7 is weak, between 7
and 9 is moderate (not pictured), between 9 and 11 is strong, and higher
than 11 is very strong. The main zones with weak fabrics are circled.
The Moho transition zone thickness is also reported in bold letters.

Figure 8b. Three examples of fabrics. Lower hemisphere equal area
projections (contours at intervals of 1 times uniform, lowest contour XI).
Structural reference system: foliation vertical, N-S, lineation vertical,
N-S.

Figure 9. Sketch of the main features of the mantle Maqgsad diapir. Same
legend as that in Figure 4.

Figure 10. Schematic sketch of the mantle flux in relation to the overlying
crust and the lithosphere. Symbols arc as follows:w, spreading rate; e, crust
thickness; S, surface occupied by the diapir; 4, contour of the diverging
flow layer; V,, vertical flow velocity within the diapir; V., flow velocity in
the diverging flow; A, thickness of the lithosphere which can be formed by
the diverging flow material; and h’, thickness of the diverging flow layer.
The velocity profile illustrated at the top of the mantle section (left side) is

inferred from shear senses measured in the Maqsad and Hilti areas.
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II1.3 Principaux caractéeres du diapir de Magsad

L'article précédent détaille la structure du diapir de Maqgsad. Nous en synthétisons ici les
principaux points (en faisant appel aux figures de larticle) avant d'ajouter quelques données
supplémentaires. Les cartes des données brutes (foliations, linéations, sens de cisaillement)
(figures 3.2, 3.3 et 3.4) qui ont permis d’établir les cartes d'isopendages et de trajectoires sont
présentées & la fin de ce paragraphe. Les fabriques dont I'intensité a €té calculée sont présentées

dans la deuxiéme partie de la thése.

Vue en carte

Le diapir est définie comme une région regroupant plusieurs zones distinctes ou les
linéations verticales ont une forte densité. Dans une vue simplifiée, on définit 3 zones a linéations
verticales (figure 9). La principale,. considérée comme le coeur du diapir, est comprise entre

Magsad et Mahram, la deuxiéme est au N-NE de la premiére, juste au sud de Tuff, la troisiéme est

au NW. L'ensemble couvre environ 100 km”. Les foliations, dans la zone principale 2 linéations
verticales, forment des trajectoires "fermées”, 2 1a maniére d'un tube vertical de section triangulaire
(figure 5a). Le Moho semble épouser cette structure, en formant un bombement au dessus du
diapir et de 1'épaisse zone de transition au sommet du diapir (figure 5c). Dans les autres zones
verticales les trajectoires de foliation sont moins réguliéres.

Aux linéations subhorizontales sont associées les fabriques cristallographigques les plus
fortes (figure 8a). Ces linéations ont une orientation radiale, divergente & partir du coeur du diapir
(figure 5b). Ces linéations dirigées tous azimuts tournent progressivement lorsqu'on s’éloigne du
coeur du diapir, jusqu’a une distance d’environ 8 km de celui-ci. Au dela, les linéations acquierent
une orientation réguliére, environ E-W, correspondant sans doute 2 la paleo-direction d'extension.

L'axe présumé de la paleodorsale est centré sur le coeur du diapir, et est associé a une
étroite zone (1 & 3 km de large) ol les linéations horizontales sont paralléles a l'orientation NW-SE
du complexe filonien. Cette orientation atypique des linéations serait due, non seulement a
I’écoulement divergent issu du diapir, mais peut étre aussi 4 I’atténuation de I'effet d’entrainement
des plaques quand on se situe a I’axe méme. De part et d'autre de cet axe, foliations et linéations
ont un léger pendage vers l'extérieur de la paleoride (figure 6). Alors que le complexe filonien a
une orientation réguliére, les filons intrusifs dans le manteu ont une orientation qui varie en azimut
de 160 a I'ouest de 1'axe présumé de la paleodorsale, & 110 a I'est de cet axe, en passant par une

orientation intermédiaire 135 le long de 'axe (figures 3 et 4).

Vue en coupe

Toutes les coupes (figure 7) montrent clairement la persistance des linéations verticales

jusqu'a moins de 500 meétres sous le Moho. Le passage des structures verticales a 'horizontale se
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fait généralement par I’intermédiaire de structures de pendage moyen, orientées vers l'extérieur du
coeur du diapir, formant une sorte d’éventail, sans qu'il soit possible d'observer de charniere avec
une courbure vers l'intérieur du diapir. Ceci suggére une rotation trés abrupte du flux mantellaire,
de la verticale A 1'horizontale, dans un écoulement "en coin”. Un tel écoulement ne peut étre
possible que grice & une forte baisse de la viscosité au sommet du diapir, due a I’intense circulation
de liguide magmatique dans la zone de transition. Le flux vertical montant et passant a travers une
large surface doit &tre égal au flux sortant, qui passe par une faible surface; ceci implique une
vitesse d'écoulement horizontal d'un ordre de grandeur plus élevé que celle de I'écoulement vertical

(figure 10) donc un flux forcé, illustré par l'inversion des sens de cisaillement.
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1I1.4 Données complémentaires

Vu le "flux en éventail" formé par le diapir, et le sens de cisaillement qui reste constant, de
I'écoulement vertical i I'horizontal sous la zone d’inversion, il est impossible de savoir o se situe
Ja limite entre flux montant et flux sortant du diapir. Nous avons vu que le virage abrupt du flux
mantellaire était sans doute possible griice a une forte proportion de liquide au sommet du diapir.
Ce liquide transforme une partie de la harzburgite en dunite dans la zone de transition, on suppose
que dans le reste de la harzburgite, la circulation de liquide a put entrainer des variations de facies
visibles en lame mince. Nous avons donc recherché sur 130 échantilons une corrélation entre des

paramétres texturaux et pétrologiques et le pendage des linéations.

1I1.4.1 Facies de 1’enstatite

La transformation de harzburgite en dunite se fait grace a une réaction de dissolution des
enstatites par le liquide. On peut supposer que pour les harzburgites qui sont passées a
I’horizontale, le liquide n'a pu que partiellement réagir en entrainant des modifications dans le
faciés des enstatites.

L’enstatite se présente 3 Magsad sous quatre facies principaux:

- facids 1: enstatites rassemblées en longs agrégats, traversant toute la lame mince avec de

nombreux grains recristallisés autour de grands porphyroclastes allongés (figure 3.5).

950084

Figure 3.5: lame mince XZ de 1’échantillon 950D84 (environ 4 cm X 2.5 cm),

ceules les enstatites sont dessinées. Illustration du facies 1.

_ facids 2 enstatites rassemblées en agrégats de forme ovoide, nombrenx grains recristallisés, et/ou

grands porphyroclastes allongés (figure 3.6)
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2500107

X

|
Figure 3.6: lame mince XZ de 1’échantillon 950D107 (environ 4 ¢cm X 2.5

cm), seules les enstatites sont dessinées. [llustration du facies 2.

- faciés 3: enstafites de formes rondes, aux contours souvent dentelés (grains corrodés par du
liquide magmatique) rassemblées en agrégats de forme ovoide; peu ou pas de grains recristallisés
(figure 3.7).

- facies 4: enstatites de formes rondes, en contours souvent dentelés, isolées; peu ou pas

d’agrégats; peu ou pas de grains recristallisés (figure 3.7).

Figure 3.7: lame mince XZ de I’échantillon 950D79B (environ 4 cm X 2.5

cm), seules les enstatites sont dessinées. Illustration des facies 3 et 4.

Dans certaines lames, les faciés de I'enstatite s’écartent de ces 4 facies types avec des
porphyroclastes allongés et isolés, des agrégats allongés et peu de grains recristallisés, ou d’autres
riches en enstatite, sans organisation reconnaissable. Une lame mince peut aussi contenir plasieurs

facies.
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La répartition des faciés est présentée sur la figure 3.8. Les facieés | et 2 sont assez bien
corrélés avec les pendages supérieurs a 60° au coeur du diapir, ce qui suggere qu'ils correspondent
au flux montant. Au contraire, les faciés 3 et 4 sont corréiés avec les pendages faibles et
intermédiaires. Les variations de faciés pourraient étre liées & la circulation de liquide au sommet du
diapir, qui, a l'échelle microstructurale, déstructurerait les agrégats d’enstatite et les corroderait,
avant de les dissoudre complétement. Cette étude qualitative, et statistiquement imparfaite, suggére
que les structures associées aux pendages intermédiaires, proches de celles du flux horizontal, sont

liées au flux sortant du diapir.

111.4.2 Taux d’exsolution dans les enstatites

On peut s’ attendre a ce que la harzburgite qui prend le virage au sommet du diapir, puisse
avoir une composition plus réfractaire si elle a réagi avec le liquide. Elle devrait donc présenter
moins d’exsolution de clinopyroxéne dans |'enstatite. Le taux d’exsolution de clinopyroxéne dans
les enstatites a été grossiérement estimé en définissant un indice de 0 4 4. 4: toutes les enstatites ont
des plans d’exsolution visibles. 3: plus de la moitié des enstatites ont des plans d’exsolution
visibles. 2: moins de la moitié des enstatites ont des plans d’exsolution visible. 1: plans
d’exsolution rares. O: pas de plan d’exsolution visibles.

Pour les échantillons dont le plongement de la linéation est inférieur a 30°, la valeur
moyenne de cet indice est de 1.3 ; il passe & 1.4 pour les échantillons aux lin¢ations de plongement
entre 30 et 60°, et & 2 pour les linéations de plongement supérieur a 60°.

Ces données suggerent qu’avant de transformer les harzburgites en dunites pour former la
zone de transition, le liquide pourrait dissoudre le clinopyroxeéne. La dispersion des agrégats
d’enstatite (paragraphe précédent), correspondrait 4 un stade plus avancé vers une dunite. Comme
dans le cas précédent, les échantillons de plongement intermédiaire possedent les mémes caractéres
que les échantillons du flux horizontal, ce qui semble indiquer que seui les linéations a fort

plongement font partie du flux montant du diapir.

I11.4.3 Relation entre spinelle et enstatite

Les spinelles ont une distribution variable. Ils sont parfois uniquement associés a
I’enstatite, qui semble se résorber a leur profit, quand on s’approche des veines de dunites (figure
3.9) (Leblanc et al, 1979). L’association enstatite-spinelle peut aussi provenir de la transtormation,
A environ 70 km de profondeur, des grenats en agrégats orthopyroxéne-clinopyroxéne-spinelle
(Smith, 1977; Berger, 1977; Reid et Woods, 1978). Un indice “d'association” entre spinelle et
enstatite a été définit comme suit: 4: tous les spinelles sont en contact avec des enstatites; 3: forte

“ association” entre enstatites et spinelles; 2: “ association” moyenne; 1: “ association” faible; O
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“association” nulle, tous les spinelles sont aux joints de grains des olivines ou en inclusion dans

des grains d’olivine.

Ficure 3.9: résorbtion de l’orthopyroxéne et recristallisation du spinelle en
chromite A travers une transition de quelques metres, de la harzburgite

(gauche) & une veine de dunite (droite).

L’ indice moyen est de 2.1 dans les cas de fort pendage de linéation, et de 2 dans les cas
des linéations de pendage intermédiaire ou faible. Cet indice ne varie pas suffisament pour

distinguer flux montant et flux divergent.

111.4.4 Caractéres géochimiques de la région de Magqgsad

[11.4.4.1 Introduction

On dispose de peu d’observations directes du virage entre le flux vertical et le flux
horizontal. Notre modele repose sur la présence d’une zone fortement imprégnée, ott la percolation
du liquide entraine une transformation de la harzburgite en dunite et/ou des transformations de
faciés, avec ou sans perte de la fabrigue, et ot la faible viscosité permet un brusque virage du flux
mantellaire.

Afin de tester ce modele, et, si possible de préciser le flux de magma a travers le diapir,
nous avons étudié la composition en terres rares de 23 échantillons (17 harzburgites, 6 dunites) de
la région de Magsad (figure 3.10). Ce travail s’inscrit dans le cadre plus large d’une collaboration
avec J.L. Bodinier et M. Godard, qui vise a caractériser la géochimie des péridotites d’Oman. Les
premiers résultats portent sur la région de Magsad. Les analyses et le traitement des données ont €t€
faits par M. Godard.
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\

Figure 3.10: répartition des échantillons analysés, et isoplongements des

linéations dans la région de Magsad.

I11.4.4.2 Analyse des profils de terres rares

Les péridotites de la région de Magsad présentent des profils de terres rares tres déprimés,
en forme de cuillére (figure 3.11). De tels profils ne sont pas compatibles avec un processus simple
de fusion partielle ; ils seraient plutdt liés a la superposition des effets de fusion et d’extraction et
des interactions roche-liquide (Godard et al, en préparation).

Les variations de profils ne sont pas corrélés avec des variations de compositions modales,
mais plutot avec les limites d’isoplongement. Les échantillons aux linéations de fort plongement
sont plus déprimés en terres rares et leur profils sont plus homogenes par rapport anx autres (figure
3.11a), ce qui indique davantage d’interactions roche-liquide (Van der Wal et Bodinier, 1996).
Une modélisation de I’évolution de ces profils en fonction des intéractions roche-liquide est en
cours pour comprendre les relations entre 1’écoulement vertical et 1’écoulement horizontal, et

déterminer si le diapir représente un état stationnaire a la ride, ou un phénomene transitoire.
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IV LA REGION DE NAKHL

1V.1 Introduction

La région de Nakhl occupe la partie située & I'est du Wadi Al Abyad dans le massif de Nakhl-
Rustag. La région est traversée par une grande faille: la faille de Khatum, orientée NW-SE
(subparalléle & l'orientation du complexe filonien). Elle ne semble pas fortement décaler le Moho, elle
met cependant en contact une zone de transition épaisse coté est, avec une zone de transition mince
coté ouest (figure 4.1).

| GASBROS

WEHRLITE

ZONE DE
TRANSITION
DU MCHO

HARZBURGITE
SEDIMENTS
Pcd de chromite

Pts de mesure
de 1995-96

Années
précédentes

_ .
e e \ o T

s

- o [ I . /
. s e - - . .
R R CTE - R T t o 3kmoy L Fore = -
LR N, 4 NN
- P, R —

W
Vit VN vy N Vo v

Figure 4.1: carte géologique et répartition des stations de mesure dans la région de Nakhl.

IV.2 Section crustale

Le complexe filonien affleure dans la partie nord, avec une orientation moyenne NW-SE, bien
définie sur projection stéréographique (figure 4.2) (Nicolas et Boudier, 1995), qui montre que cette
région fait partie de la "nouvelle" lithosphére créée le long de la paléodorsale orientée NW-SE passant
par Magsad (voir paragraphe 11.4.1 et chapitre ITI). Cette situation conduisit & I’hypothese que le
massif de Nakhl-Rustaq était en continuité avec celui de Sumail avant la surrection du Djebel Akhdar
(Boudier et al, 1997, chapitre TI). Les quelques linéations d’écoulement magmatique mesurées dans
les épontes figées des diabases ont des forts plongements, plus élevés que dans la partie ouest du
massif de Nakhl-Rustaq (Nicolas et Boudier, 1995). Cette indication montre que la source est
relativement proche & I’aplomb de ces filons (Staudigel et al, 1992).
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La section des gabbros est relativement mince, avec une épaisseur variant de 2 & 3.4 km
{Nicolas et al, 1996). Cette section gabbroique est dépourvue de gabbro-norite (Yaouancq et Boudier,
communication pers.) et présente plusieurs intrusions de wehrlite, de tailles métriques a
kilométriques. Les gabbros sont affectés par des plis, et des failles histriques, magmatiques, d’échelle
décamétrique a hectométrique, injectés de diabases d'orientation N-S. Nicolas et Boudier (1995)
suggerent que ces structures sont liées au fonctionnement du propagateur de Mansuhr Deep (figure
4.3), au moment ol les gabbros, grilce au diapir sous-jacent (voir paragraphes suivants) €taient encore
suffisamment chauds et riches en liquide pour étre déformés & I’état magmatique.

Alors qu’a I’ouest de la faille de Khatum les linéations magmatiques ont une orientation E-W
homogene, elles ont A I"est de cette faille une orientation plus perturbée, devenant N-S dans la partie Ia
plus SE de la section des gabbros (figure 4.3) (Nicolas et Boudier, 1995).

Figure 4.2: orientations du complexe
filonien relevées dans la région de
Nakhl (188 mesures, projection
stéréographique sur hémisphere
inférteur) (Nicolas et Boudier, 1995)

IV.3 Section maniellaire

Comme dans le cas de Magsad, quelques gisements de chromite avaient laissé présager de
l'existence d’un diapir asthénosphérique. Les premiéres explorations de la section mantellaire de cette
région (1990-1991) relevérent en effet 5 lindations de plongement €levé (supérieur ou égal a 60°) sur
un total d'une vingtaine de mesures, associées 2 une zone de transition épaisse & I'est de la faille de
Khatum. L.a méme région est maintenant couverte par plus de 60 mesures de foliation et de linéations,
formant une maille réguligre ; 23 foliations et 13 linéations sont de pendage supérieur & 60° (figure
4.4y

Les foliations de pendage élevé forment des trajectoires courbes, avec parfois un azimut
perpendiculaire 2 l'orientation du complexe filonien, relayé de part et d'autre par des azimuts & peu
prés parallles & I'orientation du complexe filonien (NW-SE a N-8) (figure 4.5a). Les isopendages de
foliations supérieurs 3 45° s'étendent sur la quasi totalité du manteau 4 l'est de la faille de Khatum, o

seulement une vingtaine de mesures pendent 2 moins de 45° (figure 4.4a).
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Les trajectoires de linéations sont plus régulieres que dans le cas de Magsad. A Pouest de la
faille de Khatum elles ont une orientation homogeéne et subperpendiculaire a l'orientation du complexe
filonien, a I’est elles varient de NE-SW a NW-SE (figure 4.5b). A I’ouest de 1a faille de Khatum, tous
les plongements de linéation sont subhorizontaux, tandis qu’a I’est, la majeure partie (environ 15 km?)

des péridotites est comprise & I"intérieur des courbes d’isoplongement redressées (figure 4.4b).

IV.4 Discussion

L’étude de la structure générale de I’ophiolite, présentée dans le chapitre II, indique que I'axe
de la paléodorsale dont le complexe filonien orienté NW-SE est issu, est échantilionnée par
I’ophiolite, et passe par la région de Nakhl. Cette conclusion n’est pas contredite par I'étude détaillée
de cette région: aucune discontinuité importante, comme par exemple la présence de zones de
cisaillement ductiles verticales encerclant les linéations plongeantes, ne suggere la possibilité d’une
intrusion dans une lithosphére préexistante (voir paragraphe I1.3 et figure 2.2), et la répartition des
sens de cisaillement (vers 1’ouest dans la partic ouest et centrale, vers I'est dans la partie la plus a
"est), bien qu’insuffisante pour localiser précisément la ride, est en accord avec cette localisation
générale (figure 4.6).

On retrouve plusieurs des traits de la région de Magsad: présence de chromite, zone de
transition épaisse, et trajectoires de foliations formant une demi boucle au coeur de la principale zone a
linéations verticales. D'autres traits s’en écartent comme !'absence de divergence marquée des
linéations 2 partir du coeur du diapir, le nombre limité de linéations paralleles a la direction du
complexe filonien, 'absence de bombement significatif du Moho. Comme a Magsad, les filons n’ont
pas d’organisation 2D (figures 4.3 et 4.7), mais le faible nombre de mesures, et la tailie réduite de la
région considérée, ne permetient pas de déceler une organisation similaire & celle de Magsad
(orientation des filons différente de part et d'autre de la ride). Ces différences avec Magsad ne nous
semblent pas étre des indices suffisant pour indiquer une zone de montée 2D continue le long de la
paléoride, qui, si elle existait, devrait sans doute produire des structures de plus grande ampleur, et
plus réguliéres. Nous interprétons donc la région de Nakhl en terme de diapir mantellaire sous I’axe
de la paleoride. Le diapir de Nakhl occupe une surface environ 3 fois moins vaste que celui de
Magqsad. Il parait peu probable que le diapir s'étende vers le nord, car le Moho est peu perturbé, et on
s’ attendrait alors au développement d’une zone de transition épaisse sur la partie ouest de la faille de
Khatum. Les linéations des gabbros de base ne présentent d'ailleurs pas d’orientations radiales
divergentes, qui suggéreraient la présence sous-jacente d'un tel diapir -comme on I'invoque a Rustaq
(Nicolas et Boudier, 1995)-. Deux hypothéses restent donc possibles.

(1) L'essentiel du diapir de Nakh! affleure, mais cette structure ne nourrit qu'une petite partie d'un
segment de dorsale, et constitue une sorte de relais entre des structures plus grandes, comme celle de
Magsad.
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(2) La région de Nakhl expose seulement une petite partie d'un diapir de taille comparable a celui de
Magsad, qui s'étalait plus au sud et qui est aujourd’hui disparu.

Aucun argument ne permet de trancher entre ces deux hypotheses, mais la premiére posséde au moins
deux avantages sur la seconde. Si le flux vertical a une taille réduite, il ne doit engendrer qu'un faible
flux forcé horizontal, ce qui permet d’expliquer le manque de divergence des linéations autour du
diapir de Nakhl. Cette hypothése permet aussi d’imaginer plus aisément un raccord entre les massifs
de Nakhl-Rustaq et Sumail. Le diapir de Magsad aurait alors été situé & une quinzaine de kilomeétres au
SW de celui de Nakhl, peut étre le long du méme segment de dorsale.

Le rble de la faille de Khatum, dans ce modele, reste difficile a définir. Le fait qu’elle sépare
une zone de transition épaisse a4 I’est et mince a 1’ouest, ainsi que son orientation & 160°, subparalléle
aux foliations verticales dans le manteau, et a plusieurs filons, témoigne de I'existence précoce de cette
faille. L’observation des filons et de la rupture de la zone de transition suggere que la faille aurait agit
comme une barriere pour les écoulements de fluides magmatiques. Bien que plusieurs structures
mantellaires semblent continues de part et d’avtre de la faille (figure 4.5), c’est seulement a I’est qu’on
s’écarte de I'orientation générale E-W des linéations dans les péridotites et gabbros (figure 4.3), ce qui
montre que cette faille influence la structure régionale de la lithosphére. Son orientation paralléle avec
1a limite ouest de propagateur de Mansuhr Deep suggere qu’elle a été mise en place en association avec
le fonctionnement du propagateur; elle pourrait peut éire représenter la trace des premiers mouvements
d’ouverture du propagateur. Le faible décalage des contours lithologiques indique un rejet dextre de
1.5 km maximum, ou bien un jeu vertical inférieur & 1 km dans lequel le compartiment ouest monte.
Davantage de stations de mesure, proches de la faille et du Moho, semblent nécessaires pour éclaircir

ce point et aider a révéler |’origine de cette faille.
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V. LA REGION DE MANSAH

V. Introduction

La région de Mansah (situation sur la figure 1 de la note du chapitre II) occupe la partie E-
SE du massif de Sumail sur environ 30X25 km. Elle est couverte par 211 stations de mesure, dont

120 couvrent la section mantellaire (figure 5.1).

ZONE DE TRANSITION HARZBURGITE

CROUTE

Stations de mesures
(BT : déformation de basse température)

N

SEDIMENTS INDIFFERENTIES L

R AN - -
~ % Ll -~ Y s ! N 1

Figure 5.1: répartition des stations de mesure dans la région de Mansah.
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V.2 Complexe filonien

Le complexe filonien affleure dans la partie sud, le long du Wadi Andam, et dans la partie
nord, dans le synclinal de Luzuk, et dans le Wadi Mansah. Son orientation est bien réglée autour
d'une valeur moyenne 125N80 dans la partie sud, tandis qu'elle est de 30SE80 au nord. Cette
région est donc située a la limite entre la nouvelle lithosphére créée sans doute par un segment
centré sur Magsad, et 'ancienne lithosphere (voir paragraphe 11.4.1, annexe du chapitre II et figure
5.7). % thune Cowhintin e

V.3 Croiite inférieure

Le Moho varie de subhorizontal dans la partie sud, a subvertical dans la partie nord (figure
5.4a). Tl est donc difficile de mesurer ['épaisseur de la crolite inférieure. Deux coupes estiment
I’épaisseur 4 2 et 2,3 km dans la partie sud (Nicolas et al, 1996).

La linéation magmatique dans les gabbros posséde des orientations SW-NE a N-S
dominantes dans la partie sud, et SE-NW dans la partie nord. Cette crofite est intrudée par des
dolérites, en particulier dans les parties basales (figure 5.7). Le Wadi Rack est spectaculaire & cet
effet. Ces dolérites peuvent se présenter comme de simples filons de taille centimétriques a
métriques, ou bien en larges intrusions, parfois englobant des blocs de gabbros et contenant
quelques rares xenolithes de manteau (c'est d'ailleurs la seule zone en Oman ol I'on trouve des
xénolithes de manteau dans des niveaux au dessus du Moho). Cette croute est aussi affectée par une
forte activité hydrothermale, illustrée par des zones pegmatisées 2 amphiboles, et des veines a
quartz, épidote et chlorite. Cette altération précoce est parfois si intense dans la partie nord qu’elle

efface la structure des gabbros.

V.4 Section mantellaire

Sur I’ensemble des stations de mesures dans les péridotites, on ne note que 5 cas de
déformation lithosphérique, tous situés sur la bordure E-SE du massif (figure 5.1).

La zone de transition a une épaisseur variable: plus de 50 m dans Wadi Abda, prés de 500 m
dans Wadi Mansah, moins de 30 m dans Wadi Rack, ol cette zone est injectée de diabases. Une
carte précise des épaisseurs de la zone de transition n’a pas pu étre €laborée & cause de l'acces

difficile du coeur de cette région, oll se situe la plus grande partie de la section mantellaire. La
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composition de cette zone de transition est aussi variable, avec de la dunite et quelques sills de
gabbro dans les parties sud et ouest, alors qu’elle est composée de harzburgite fortement déprimée
et de clinopyroxénites, et est totalement dénuée de plagioclase, dans la partie NE. Certaines
structures rencontrées dans cette zone de transition A pyroxénes (litages centimétriques et
imprégnations massives, avec fabriques faibles sur des étendues kilométriques) sont relativement
atypiques (figure 5.2).

Figure 5.2: zone de transition 2 clinopyroxéne de la région de Mansah. a)
imprégnations massives. b) litages centimétriques, similaire  au

rubannement pyroxénitique des harzburgites.

Les trajectoires des foliations dans les péridotites varient d’un azimut NE-SW dans la partie
nord, 3 un azimut NW-SE dans la partiec sud, avec une charniére bien définie au coeur du massif
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(figure 5.3). Une quarantaine de mesures de foliations de plongement supérieur a 60° sont
dispersées dans cette charniére (figure 5.4a). Une vingtaine de mesures de linéations de plongement
supéricur a4 60°, et une douzaine de mesures de plongement compris entre 45 et 60° y sont
associées (figure 5.4b). L’orientation générale des linéations mantellaires est E-W, avec plusieurs
orientations N-S dans la partie la plus & I'est. Les linéations dans les gabbros inférieurs étant
parallgles a celles du manteau sous-jacent, I’ensemble gabbros et péridotites présente des linéations
divergentes 4 partir de la zone ol le flux mantellaire est vertical (figure 5.3b).

La cartographie de la limite entre les structures mantellaires & forts pendages et celles a
faibles pendages est peu précise dans la partie ouest du massif, elle est par contre bien établie dans
la partic est. Cette limite est marquée par la présence de fortes foliations verticales (figure 5.5)
associées A des linéations peu lisibles, et par le développement spectaculaire de la zone de transition

a pyroxénite.

Figure 5.5: 2 exemples de foliations verticales trées forte. En général, en
Oman, la foliation n’est pas suffisament  marquée pour  étre

photographiable.
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Contrairement aux autres régions, la disposition des sens de cisaillement n’est pas
consistente (figure 5.6). Dans la partic ouest et centrale (linéations redressées comprises), on
compte 22 sens vers ’ouest et 19 vers I’est. Le long de la bordure est le majorité des sens est vers

I’est (22 mesures contre 11).
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Figure 5.6: carte des sens de cisaillement de la région de Mansah
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V.4 Filons et intrusions

Les filons dans la croute et le manteau, sont, comme dans le reste de ’ophiolite, parali¢les
au complexe filonien. Le changement d’orientation de NW-SE (au sud) a NE-SW (au nord) s’ opére
au centre de la région ol la section mantellaire affleure, au coeur méme de la zone a linéations
verticales {figure 5.7).

Outre les filons de diabase et de gabbro qui sont connus dans toute 1’ophiolite, la région de
Mansah posséde deux types d’intrusions spécifiques, et peut étre génétiquement liés.

-Les filons « type Nidab » (figure 5.8)

Ce sont des diabases, parcourues par des zones recristallisées formant une sorte de réseau au sein
de P’intrusion. Quand leur orientation est verticale, elles sont épaisses de quelques métres, mais leur
orientation est plus souvent horizontale, avec des épaisseurs de quelques dizaines de meétres, ces
sills forment alors des empilements de quelques centaines de meétres 2 proximité du Moho. Leur
distribution n’est pas aléatoire, elles sont quasiment absentes de la zone a linéations verticales, et

sont concentrées a la périphérie de cette zone (figure 5.10).

A

Figure 5.8: filons «type Nidab » a) dans les péridotites de Wadi Abda. Les
filonnets blancs correspondent aux zones recristallisées, b) dans les gabbros
de Wadi Rack

-Les filons « type Wasit » (figure 5.9)

Ce sont des filons de gabbro & grains trés fins, 4 bordures recristallisées, riches en amphiboles, de
taille décimétrique, rarement isolés, souvent groupés en essaims de sills subhorizontaux. Comme
les filons « type Nidab », ils sont absents de la zone a linéations verticales. Ils sont surtout

présents sur la bordure est du massif et sont particuliérement abondants dans la région de Wasit ol
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leur extension est brusquement limitée & 1’ouest par une zone a foliations verticales trés marquées,
et au nord par la zone & pyroxénes (figure 5.10).
Dans les deux cas, la texture de ces filons démontre qu’ils furent mis en place dans un

environnement lithosphérique.

A

Figure 5.9: filons « type Wasit », a) une dizaine de sills de 10 a 20 cm
d’épaisseur, b) détail sur un sill, les bordures a gros grains sont
recristallisées.

V.6 Discussion

L’examen de la région de Mansah révéle une complexité des structures peu commune dans
I’ophiolite; deux directions bien définies pour les filons, intensité exceptionelle de
I’hydrothermalisme dans la croute, trajectoires semi-circulaires des foliations dans le manteau,
divergence des linéations, Moho redressés au nord, développement de zones de cisaillement vertical
et de filons singuliers, et surtout de sills (« type Nidab ou Wasit ») & I'extérieur de la zone a
linations verticales, apparition locale et massive de pyroxénites au NE. La cartographie a grande
échelle (chapitre IT) a ouvert la possibilité que cette région ne soit pas associée a un axe de dorsale.
L’ orientation des filons montre qu’on se situe & la jonction de deux lithosphéres créés a deux
moments différents par des dorsales d’orientations différentes (NE-SW au nord et NW-SE au sud).
La présence de zones de cisaillement 2 la bordure des courbes d’isoplongements de linéations
redressées (figure 5.10) suggére que ce flux vertical intrude une lithosphére préexistante, a la
manidre de la figure 2.2b. Cette hypothése permet d’attribuer la présence des sills « type Wasit et
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Nidab » a la périphérie de ce flux vertical, a des liquides issus de la zone montante, injectés dans
une lithosphere déja froide.

On peut d’abord penser que ces structures sont héritées de I'ouverture du nouvel axe de
dorsale (NW-SE) dans la lithosphére NE-SW plus ancienne. Cette hypothése explique la présence
des sills au nord, mais est en contradiction avec leur présence au sud, car le manteau situé au sud
est censé avoir ¢été asthénosphérique au moment des injections de sills de diabase. On s’attendrait
aussi a ce que les zones de cisaillement soit d’azimut paralléle a la limite entre les deux lithosphéres
(environ E-W), ce qui n’est pas le cas (figure 5.10).

Le fait que cette région a linéations verticales soit cernée par les injections de diabases, et
I’aspect semi-circulaire des trajectoires de foliations, favorisent davantage I’hypothése d’un diapir
asthénosphérique hors d’un axe de dorsale (figure 5.11). Deux hypothéses sont invoquables pour
expliquer le développement spectaculaire de la zone de transition 4 pyroxéne. II peut s’agir d’une
zone de transition dont la formation est similaire a toute autre zone de transition, mais ol toutes les
imprégnations de dunite sont faites de clinopyroxéne, et ol des sills de pyroxénite sont cristallisés a
la place des gabbros, comme cela semble étre le cas dans plusieurs autres régions de 1'ophiolite
(Rustag, par exemple). Toutefois la présence de lits centimétriques de clinopyroxénites (figure
5.2b) dans une harzburgite déprimée ol le clinopyroxéne semble remplacer !”orthopyroxéne nous
améne a proposer la deuxieéme hypothése. Le méme type de pyroxénites est observé dans le massif
de Ronda (Garrido et Bodinier, soumis), et au Pakistan (Burg et al, soumis), olt ces roches
semblent formées dans les derniers stades de percolation du liquide magmatique (Garrido et
Bodinier, soumis) par une réaction de dissolution de 1’orthopyroxéne et cristallisation de
clinopyroxéne, avec diminution du volume de liquide, a une température proche du solidus du
liquide basaltique (Kelemen et al, 1995). Dans le cas de Mansah, ces pyroxenes cristalliseraient en
suivant la progression vers le bas du solidus du liquide basaltique, au moment de la relaxation
thermique de la lithosphere (cette hypothése est privélégiée dans la figure 5.11). Dans ce contexte,
la quantité de liquide n’est plus suffisante pour former des fractures hydrauliques, ce qui explique
que ces pyroxénites ne soit pas recoupées par les filons «type Nidab ou Wasit», qui
correspondraient & des épisodes plus juvéniles du diapir (figure 5.11).

Dans ’hypothése d’un diapir hors axe, I’attitude divergente des linéations dans les gabbros
inférieurs serait ancienne et fortuite, les azimuts NE-SW observés au sud sont dans la continuité
des structures créées a ’axe récent, tandis que les azimuts NW-SE et N-S du Nord du diapir
devraient étre rattachées aux structures dérivées de I'axe NE-SW. Ce scénario n’explique pas la
formation du Moho redressé au nord. Au moment ot le diapir s’éleve, les gabbros sus-jacents sont
déja cristallisés & en juger par la distance qui sépare cette région de ’axe de ride présumé, or ce
Moho ne semble pas avoir été perturbé aprés la cristallisation des gabbros. Le fait que les filons

« type Wasit » restent horizontaux du sud au nord, méme prés de ce Moho redressé conforte I'idée
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que le redressement du Moho est antérieure & Iintrusion des filons, et est peut étre 1ié & la
propagation de I"'axe NW-SE dans la lithosphére ancienne. Le fait que I’altération hydrothermale
soit beaucoup plus forte dans la partie nord que dans la partie sud suggere que cet évenement soit
aussti lié & I’ouverture du nouvel axe (figure 5.11).

L’analyse cinématique des sens de cisaillement est d’autant plus difficile dans ce contexte,
que les péridotites étudiées sont proches du Moho, donc aussi proches de la zone d’inversion des

sens de cisaillement dus aux écoulements fossilisés dans la lithosphere intrudée.
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Figure 5.11: scénario possible pour la formation de la région de Mansah
(situation des diapirs de Batin, Magsad et Mansah tirés de la figurel de la

note du chapitre [I (Boudier et al, 1997)).
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I DONNEES GEOPHYSIQUES A LA DORSALE EST PACIFIQUE

Une partie des données géophysiques sur ’EPR a déja ét€ présentée dans la premicre
partie de cette thése (paragraphe II1.2). On rappelle que les donndes de topographie et
gravimétrie (Magde et al, 1995; Wang et Cochran, 1993; Wilson et al, 1992) suggerent la
présence d’une région a faible densité (manteau chaud montant vers la surface et/ou contenant
quelques pourcentages de liquide magmatique) sur moins de 10 km de part et d’autre de la ride,
et 30 & 70 km en profondeur. La faible variation de ces signaux le long de la ride est interprétée
comme la conséquence, soit d’un flux mantellaire 2D, soit d’un flux 3D associé & un transport
du liquide dans la crofite, trés efficace le long de la ride (Cormier et al, 1995). Chacun de ces
modeles considére que la présence de magma dans le manteau est couplée a un flux mantellaire
vertical. Wang et al (1996) et Barth et Mutter (1996) montrent cependant que les données
gravimétriques sont délicates a interpréter en I’absence de contraintes sismologiques sur
I’épaisseur de la crofite ; ils proposent que la corrélation entre crolte mince, élévation
bathymétrique et anomalie gravimétrique négative soit la signature de diapirs mantellaires sous
PEPR. La dimension des structures mantellaires ainsi détectée est comparable avec celle des
diapirs d’Oman. De nouvelles données sont encore nécessaires pour mieux contraindre les
variations de signal le long de I’axe.

La tomographie montre que la structure sismique de la croute est correlée avec la
segmentation de la ride (Toomey et al, 1990, Toomey et al, 1994; Wilcock et al, 1995). On
ignore si ces variations ont pour origine des processus mantellaires, ou crustaux, tectonigues ct
hydrothermaux.

L’exploration sismologique de la structure du manteau, pour étudier son éventuel
couplage avec la crofite, est actuellement en plein développement. L’ accent est mis sur I'étude
de I’anisotropie du manteau. Grice aux propriétés physiques de Iolivine qui compose plus de
70% du manteau, cette anisotropie peut étre reliée & I'orientation des plans et des lignes
d’écoulement de la péridotite. Ainsi, les méthodes tomographiques ne se restreignent plus a
donner une image de la signature isotrope des variations de température et de composition, mais
peuvent aussi aider A cartographier I’anisotropie induite par 1’écoulement mantellaire sous la
ride.

L’expérience MELT a été congue pour cartographier Ja structure du manteau a grande
échelle. Elle ne détecte donc pas les structures de quelques kilometres de large découvertes par
les études gravimétriques. Ses tésultats préliminaires indiquent que 'axe de polarisation des
ondes S rapides est toujours orienté dans une direction perpendiculaire a Paxe de la ride, avec
des temps de déphasage variant de 0.8 & 1.4 s pour les instruments situés 8 moins de 25 km de
I’axe. Ces temps augmentent, coté Ouest, au fur et 2 mesure qu’on s’éloigne de I"axe, jusqu’a
des valeurs de 2 s, tandis qu’ils ne dépassent pas 1 s sur la plaque Nazca (coté Est) (Wolfe et
al, 1997). Une réduction des vitesses moyennes est observée sur une vaste région, dont le

centre est sans doute légérement situé a I’Ouest de la ride (Toomey et al, 1997, Forsyth et al,
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1997). Les variations de signal le long de ’axe sont moins contraintes a cause de la résolution
limitée de I"expérience. Les premiéres indications montrent que les vitesses sont moins rapides
a I’aplomb des régions ol les volcans hors axe (* seamounts ”) sont les plus abondants, tandis
qu’elies augmentent sous les traces des OSC (Forsyth et al, 1997). Aucune variation des
directions de polarisation des ondes S rapides n’est détectée. Etant donné I’échelle adoptée, ces

résultats sont difficiles & comparer avec les données de I’ophiolite d’Oman (figure 1. 1).
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Figure 1.1: échelles comparées de I’ophiolite d’Oman (A) et de I'expérience MELT (B).
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A 9° 30°N sur 'EPR, Dunn et Toomey (1997, et publication en préparation) explorent,
par I’analyse des ondes Pn, une surface de 40X30 km, sur une profondeur ailant jusqu’a 4 km
sous le Moho, ce qui constitue une échelle comparable a celle de nos cartes. Les temps de trajet
de 90 tirs ont été recueillis sur 8 sites répartis de part et d’autre de 1’axe. Ces données ont été
comparées a des temps de trajets calculés pour des ondes traversant un modele de la région
explorée, composé d’environ 140 000 noeuds. Une vitesse moyenne et une anisotropie, de
symétric hexagonale (un axe rapide, et un plan perpendiculaire de vitesse lente), ont ét
assignées a chaque noeud. Ce modele indique qu’une anisotropie régionale de 6-7% dont les
axes rapides sont dirigés perpendiculairement a la ride, correspondant donc 4 un modele
d’écoulement 2D, permet de reproduire de facon satisfaisante les données, tandis qu’un modéle
purement 3D, avec un flux radial, semble en contradiction avec les observations (figure 1.2). La
répartition des anomalies de vitesse lente indique cependant une distribution 3D du liquide
magmatique, avec des variations de 2 4 plus de 10% le long de I’axe (figure £.3), corrélées avec
les variations de taille de la zone a faible vitesse dans la croute. Ce liquide centré sur I’axe aurait
pour effet d’augmenter I’amplitude des * résiduels ” calculés pour un modele 2D, tandis que sa
distribution irrégulieére provoquerait la dispersion des points a la base du “ V ” dessiné par les
résiduels. Les régions les plus riches en liquide sont de dimension similaire a la taille des
diapirs cartographiés en Oman. Cette étde suggére que la circulation du magma sous le Moho

est découplée de I’écoulement solide mantellaire.
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Figure 1.2: temps résiduels pour un modeéle purement 2D (a), pour un flux 2D avec une

obliquité de 3° sur I’axe de la ride (b), pour un flux purement 3D, a grande échelle (c), et temps

résiduels mesurés (d). Le temps résiduel représente le retard (quand il est positif) ou "avance

(quand il est négatif) qu’a pris une onde pour arriver du lieu de tir (shots) au receveur (OBS)

par rapport i un modéle ol la vitesse est isotrope. Les modeles a, b et ¢, ne contiennent que de

écoulement horzontal, et sont calculés avec une fraction de liquide nulle. (adapté d’apres Dunn

et Toomey, en préparation).
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Figure 1.3: résultat de P’'imagerie tomographique de Dunn et Toomey (1997). Contours : -0.2

km/s; vitesse de référence : 8.2 km/s. Les régions en grisé contiennent probablement plus de

[% de liquide. Topographie éxagérée cing fois.
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I MICROSTRUCTURES, ET VITESSES BES ONDES SISMIQUES DANS LE
MANTEAU

11.1 Calcul des vitesses de propagation d’une onde élastigue

Un solide soumnis a4 une contrainte subit une déformation. Tant que la contrainte appliquée
ne dépasse pas le seuil élastique du solide, cette déformation est réversible et proportionnelle a la

contrainte. La loi de Hooke décrit cette déformation élastique. Pour un corps isotrope, on a:
6=Ce
G étant la contrainte, € la déformation, et C le coefficient de rigidité élastique. Pour un corps

anisotrope, soumis & un tenseur de contrainte Gjj, la loi de Hooke se généralise de la fagon
suivante:
G;

i = Cijkl €kl

ot i, j, k, 1 varient de 1 a 3. Cijkl est un tenseur d’ordre 4 4 81 termes donnant les propriét€s

élastiques de I’espace référencé. En pratique, pour des raisons de symétrie, on a la simplification
suivante:
0;=0; Eu=g donc Cyy= Cpe=Cjq = Cii
Le nombre de termes indépendants se réduit donc & 36 termes. De plus, si 1'on raisonne en termes
d’énergie élastique, il peut &tre démontré que
Cijk,——-ck“j (Nye, 1972)

Ce qui réduit 4 21 termes indépendants le tenseur élastique. Si on s’intéresse au passage d’une onde
sismique dans un minéral, la symétrie cristallographique permet encore de réduire le nombre de

coefficients d’élasticité.

En combinant ’équation de Hooke avec la loi fondamentale de la dynamique (force=
massesaccélération), on obtient I’équation de Christoffel:
2
det |Cijk1Xin - Bik(pV ‘ = ()
Connaissant la matrice des coefficients élastiques, on a ,pour chaque direction, trois solutions de

"équation de Christoffel, et donc trois ondes (Vp, Vsl, Vs2) se propageant a des vitesses

différentes.
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11.2_Calcul des coefficients de rigidité élastique

Les propriétés €lastiques d’un monocristal ayant une orientation g dans le référentiel
structural sont déduites de la multiplication des coefficients d’élasticité dans le référentiel cristallin
par la matrice de rotation (g;) (Peselnick et al, 1974).

Cist = ip&ip&ir8it Cpqrt
avec Cjy: coefficients €lastiques dans le référentiel structural

Cpqr: coefficients Elastiques dans le référentiel cristallin (disponibles dans Barruol, 1993,
par exemple).

Pour un polycristal, cette multiplication peut €tre généralisée a Pensemble des orientations
individuelles, déterminées lors de la mesure de la fabrique cristallographique. Le tenseur élastique
du polycristal peut ensuite étre calculé, en utilisant la méthode de Voigt (Déformation uniforme de
I’échantilion), ou de Reuss (contrainte uniforme dans I’échantillon), ou I"approximation de Hill
(1952) (valeur moyenne des coefficients de Voigt et Reuss). Ces méthodes ont récemment été
discutées par Mainprice et Humbert (1994), et un programme interactif de calcul a €€ présenté par

&

Mainprice (1990}). Une nouvelle méthode dite * auto-cohérente ” (Mainprice, 1997) permet de
calculer les vitesses dans les cas ol on inclut une fraction liquide de basalte dans Ja roche. Outre la
fabrique cristallographique, on a alors besoin de la mesure de la forme moyenne (allongement des
axes d’un ovoide équivalent) et de 'orientation des inclusions fluides Les fondements de cette

méthode sont exposés dans le paragraphe L4..

I1.3 Fabriques cristallographigues ei vitesses sismiques dans les péridotites sans

phase liguide

11.3.1 Présentation des échantillons

Dix sept fabriques cristallographiques d’olivine sont utilisées dans notre étude (tableau),
ainsi que quatre fabriques d’orthopyroxeéne. Huit échantillons sont des harzburgites, trois des
dunites, et huit des dunites “ imprégnées ”* (c’est a dire contenant des clinopyroxenes et/ou des
plagioclases) dont six sont étudiées en détail dans le paragraphe 1.4 ; seize de ces échantillons
proviennent de la région de Magsad, le dixsepticme (920A2), une dunite imprégnée, provient de la
région de Mansah. La répartition des échantillons de la région de Magsad est présentée sur la figure
IL.1. Le référentiel structural est bien défini, et la texture est porphyroclastique, sauf pour les
échantilions 950D 171 et 920A2, de texture granulaire.



B. II. MICROSTRUCTURES ET VITESSES DES ONDES SISMIQUES DANS LE 153
MANTEAU

échantillon type J % plangement VP moy Anisotropie
OPX ingation  Km/s
930721 harzburgite 9,6 10 75 7.9 9,6
930F22 harzburgite 6,4 16 45 7,8 5.5
930F23 harzburgite 6 15 75 7.8 7.3
930F24 harzburgite 71 15 70 7.8 7.8
930F25 harzburgite 8,4 10 70 7.8 7,7
960F58 harzburgite 10,8 15 0 7.6 8.1
910A159" harzburgite 9 18 10 7.86 11,1
830F2* dunite 9,2 o] 10 7,9 12,3
910A130" dunite impregnée 8,7 0 20 8 9,9
G4MAS dunite 83 0 0? 8 12,4
950D171 dunite impregnée 4.8 8 ? 7,8 4,2
910A133” dunite impregnée 19,8 6 5 8.2 19,3
950D 158 dunite impregnée 11 1 5 7.9 14,3
950D21 dunite Impragnée 8.1 4 80 8 13,9
8500898 dunite impregnée G.1 1 0 7,95 10,5
950D121 dunite impregnés 61 0 30 7.9 9.8
920A2 dunite impregnée 57 0 ? 7.9 5,8

tableau: récapitulatif des échantilions et des valeurs calulées. Les mesures de fabrique des
échantillons marqué par (*) proviennent de Boudier et Nicolas (1995). Vp moy = vitesse moyenne;

anisotropie = (Vmaxi-Vmini))Vmoy.

I1.3.2 Fabriques cristallographiques

Les mesures de fabrique (figure [1.2) ont été effectuées a I’aide d’une platine universelle a 5
axes, montée sur un microscope pétrologique. Toutes indiquent des systemes de glissement de HT,
On identifie les systémes habituels [100] (010) et [100] (Okl) (Nicolas et Poirier, 1976), ainsi que fe
systéme moins répandu [100] (001), observé dans deux échantillons de harzburgite a linéation
redressée, au sein du diapir (930F21 et 930F22). Ce dernier systéme est connu dans des
échantillons de la faille transformante de Garrett (3 'EPR) (Cannat, 1990), le site de Hess Deep

(Boudier et al, 1996), et dans des dunites associées aux pods de chromite de I'ophiolite de
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Nouvelle Calédonie (Cassard, 1980); c'est A dire dans des cas ol la déformation s'accompagne
d'une importante percolation de liquide magmatique. Dans ces conditions, favorables 2 la diffusion,
la montée des dislocations et la migration de joints pourraient produire cette fabrique atypique
(Boudier et al, 1996). L’échantillon 930F23 se singularise par la présence d'un maxima de [100]
proche de 'axe Y. I semble en fait que la linéation, ait été¢ mal déterminée sur |'échantillon, et
qu’elle soit perpendiculaire au plan de la lame mince.

L’intensit€ des fabriques (index J) est calculée en utilisant la méthode de Bunge (1982) (voir
1.4 et 111.2).

10A189
I

[ Harzburgite
) zono de warsivon
[ Ganbros &t wahdines

5 km

Figure I1.1: répartition des échantillons étudiés dans la région de Magqgsad.
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I1.3.3 Vitesses sismiques

Les vitesses sismiques des échantillons (figure I1.3) ont été calculées a partir des fabriques,
en tenant compte du pourcentage d’orthopyroxéne dans le cas des harzburgites, suivant l'approche
de Christensen (1984), Mainprice et Silver (1993) et Barruol et Mainprice (1993). Les
compositions modales ont été estimées grice & des chartes de pourcentage et/ou une analyse
d’image sommaire sur une ou deux lames minces. Par comparaison de différentes lames minces
d'un méme échantillon on estime l'erreur a + 5%. Le pourcentage de |’orthopyroxéne varie entre O
et moins de 20% (I’olivine constituant le reste de la roche). Dans les cas ou la fraction
d’orthopyroxéne est inférieure a 15%, sa fabrique n’a pas ét¢ mesurée, et un fichier de fabrique
isotrope a été utilisé, I’expérience montrant que Ieffet de la fabrique de cette phase devient alors
minime. Les coefficients élastiques utilisés sont ceux de Kumazawa et Anderson (1969) pour
Polivine, et ceux de Weidner et Vaughan (1982) pour Iorthopyroxéne. La méthode de Hill a été
adoptée pour le calcul des coefficients des agrégats polycristallins, car elle donne les résultats les
plus réalistes, en dépit de son manque de justification théorique (Mainprice et Humbert, 1994).

Les échantillons présentent une anisotropic des ondes P et S qui augmente avec la force de
la fabrique de D'olivine. Dans le cas des harzburgites, la présence d’orthopyroxcne abaisse

|’ anisotropie par rapport & aux dunites ayant la méme force de fabrique.
11.3.3.1 Ondes P

Les ondes P présentent un maximum de vitesse proche de la linéation (axe structural X), ou
plus précisément parallzle au maximum de I’axe [100]. Le minimum de vitesse correspond a I"axe
[010], c’est a dire qu’il est proche de la perpendiculaire a la foliation (axe structural Z). L’axe
structural Y posséde parfois une vitesse intermédiaire entre la vitesse maximum et la minimum
(I"échantillon 930F24 est un exemple) ; on dit dans ce cas que la structure sismique est
orthorhombique. Dans d’autres cas, la différence de vitesse entre les axes Y et Z est minime (par
exemple pour 910A133), la structure sismique est alors hexagonale. L’échantillon 930F22
présente un cas atypique de symétrie approximativement hexagonale, ou les axes X et Y ont des
vitesses similaires, I'axe Z correspondant 2 un minimum bien individualisé. Les vitesses
maximuins varient de 7.9 & 8,3 km/s pour les harzburgites, de 8 4 9 km/s pour les dunites, les
vitesse minimums varient de 7,3 4 7,6 km/s pour les harzburgites, de 7,3 4 7,7 km/s pour les
dunites. Les anisotropies varient de 5,5 a 11 % pour les harzburgites (avec une moyenne de 7,9

%), et de 4 & 19 % pour les dunites.

11.3.3.2 Ondes S
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Le calcul des vitesses Vsl et Vs2, permet d’établir, en projection stéréographique, la
biréfringence (dVs=Vs1-Vs2) des échantillons (figure I1.2b), et la vitesse moyenne des ondes S
(Vm=(Vs1+Vs2)/2) dans chaque direction. A partir de ces données, et de !'orientation des
structures pénétratives, on peut calculer le déphasage des ondes S téléséismiques (SKS) en estimant
I’épaisseur anisotrope traversée par I’onde et en utilisant la relation :

dt=L dVs/V’m
ot dt est le déphasage, L I'épaisseur de Ia région anisotrope, dVs la biréfringence, et Vm la vitesse
movyenne des ondes S (Mainprice et Silver, 1993). La figure I1.2b montre que la biréfringence est
minime dans la direction de [a linéation. Les ondes SKS se propagent verticalement a ’aplomb des
seismometres enregistreurs, on s’attend donc & des déphasages trés faibles dans le cas de linéations
verticales. La biréfringence est généralement maximale autour de I’axe Y, le déphasage devrait donc
&tre maximal pour une foliation redressée et une linéation horizontale, une situation courante dans
les chaines de montagne (Vauchez et Nicolas, 1991) mais géologiquement peu probable dans un

contexte de ride océanique si ce n’est peut étre a I’axe méme de la ride.

I1.3.4 Discussion

11.3.4.1 Ondes P

1. anisotropie calculée, de 7,9% en moyenne pour les harzburgites, est légerement supérieurs
i celle déduite des études océaniques (3 % pour Talandier et Bouchon, 1979; 6-7 % pour Dunn et
Toomey, 1997). Une explication peut provenir du fait que nos calculs ne prennent en compte que la
composition modale et les orientations cristallographiques. D’autres facteurs peuvent affecter ceite
anisotropie: filons, altération, problémes de transfert d’échelle entre "échantillon et ’émde d’une
région oui les structures ne sont pas forcément bien alignées.

Par ailleurs les vitesses moyennes calculées pour les échantillons de harzburgite (autour de
7.8 km/s) sont largement inférieures a celle utilisée comme référence dans I'étude de Dunn et
Toomey (1997) (8.2 km/s).

Les conséquences de ces différences sur les images tomographiques sont difficiles a estimer
directement, et ne pourront étre considérées qu’en utilisant les données issues de 1'étude de

I’ ophiolite dans des modélisations sismologiques.

I1.3.4.2 Ondes S
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Les dunites ne représentant, au mieux, que les 500 metres supérieurs de la section
mantellaire, nous ne les faisons donc pas intervenir dans les calculs de déphasage. Si ’on calcule
un déphasage en considérant que tout le manteau supérieur (environ 400 km) représente le domaine
anisotrope (e.g. Kanushima et Silver, 1992), et qu’en dehors de 'axe de la ride, la foliation reste
uniformément horizontale, avec des fabriques similaires a celles mesurées, on obtient des temps de
déphasage irréalistes (supérieurs a 4 s!). Plusieurs explications sont possibles. L’épaisseur
anisotrope peut étre inférieure aux 400 km de mantean supé€rieur. Dans un modele ot le manteau est
passivement tiré par la lithosphére sus jacente, il se développe une zone de cisaillement a la limite
lithosphere-asthénosphére, qui constitue le principal domaine anisotrope, et dont I’épaisseur dépend
de I’age de Ia lithosphére, ¢’est a dire du temps pendant lequel le cisaillernent a la limite Hthosphere-
asthénosphére a été actif (Tomasi et al, 1996). On a ainsi un niveau anisotrope de 180 a 250 km
d’épaisseur pour une lithosphére de 180 Ma. Ce modele explique de fagon satisfaisante les temps
de déphasage enregistrés loin de [’axe mais ne peut étre invoqué pour les stations situées a moins de
25 km de ’EPR, ol Pépaisseur de cette zone de cisaillement n’est pas encore suffisament
développée. 11 est clair que les fabriques mesurées dans les 3 premiers kilométres sous le Moho ne
sont pas représentatives du domaine anisotrope sous jacent, et que les orientations des plans et des
lignes d’écoulement peuvent varier avec la profondeur. En particulier, le flux vertical, induisant un
faible déphasage, pourrait dominer en profondeur.

Si I’on calcule I’épaisseur anisotrope a partir de nos fabriques et des temps de déphasage
mesurées durant Pexpérience MELT, avec une foliation horizontale on trouve une ¢paisseur allant
de 65 km (déphasage: ls; biréfringence: 0.3 km/s; Vm: 4.5 km/s) & 280 km (déphasage: 2Zs,

biréfringence: 0.15 km/s; Vm: 4.6 km/s), selon les échantillons.

11.4 Etude de la forme du plagioclase et du clinopyroxéne, et vitesses sismigues

dans les péridotites contenant une phase liquide

Dans la premiére partie de ce travail, nous avons vu que dans un centre d’expansion
océanique, le magma pouvait se concentrer au sommet d’un diapir en formant une épaisse zone de
transition sous le Moho. Ce liquide est susceptibles d’affecter fortement la structure sismique des
niveaux les plus superficiels du manteau, qui sont éudiés par les ondes Pn (Dunn et Toomey,
1997). 1influence du liquide sur les ondes P dans le manteau est étudi€ dans I'article qui suit
(soumis & EPSL).



B. . MICROSTRUCTURES ET VITESSES DES ONDES SISMIQUES DANS LE 165
MANTEAU

MELT TOPOLOGY AND SEISMIC ANISOTROPY IN MANTLE
PERIDOTITES OF THE OMAN OPHIOLITE

D. Jousselin, et D. Mainprice

Article soumis a E.P.S.L.






B, II. MICROSTRUCTURES ET VITESSES DES ONDES SISMIQUES DANS LE
MANTEAU

MELT TOPOLOGY AND SEISMIC ANISOTROPY IN MANTLE
PERIDOTITES OF THE OMAN OPHIOLITE

David Jousselin* and David Mainprice

Laboratoire de Tectonophysique, CNRS UMR 5568, Université
Montpellier II, Montpellier, France
fax: (0033) (0)4 67 14 36 03

email:
* corresponding author: jousse@dstu.univ-montp2.fr
second author: david@dstu.univ-montp2.fr

Abstract

This paper presents measurements of plagioclase and
clinopyroxene inciusions, assumed to represent frozen melt phases,
in peridotites of the uppermost mantle section of the Oman ophiolite.
The plagioclase and clinopyroxene are devoid of any intracrystalline
deformation in all samples. In contrast, the olivine has recorded a
high temperature plastic deformation, with a different intensity for
each sample, as indicated by the different strengths of the
crystallographic preferred orientation (C.P.O.) of the olivine grains.
Individual melt pockets are first described by ellipses in two
dimensions. We show that melt pockets are more elongated when
they have a larger area, and that they are preferentially oriented
parallel to the lineation (the X structural axis) of the sample, with a
better defined preferred orientation for samples which have a
stronger CP.O. In a second step, an average melt phase shape 1s
defined in three dimensions for each sample, using the technique of
image autocorrelation. The average shape is nearly spherical for the
samples with weak C.P.Os, and it is an ellipsoid, with a long axis
parallel to X and the short axis parallel to Z(normal to the foliation),
for samples with strong CP.O.s. The long axis of the ellipsoid has a
length of 3 times the short axis (Z) for the sample with the strongest
C.P.O.. We use an anisotropic differential effective medium method to
estimate the in-situ seismic properties of the partially molten upper
mantle peridotites. The melt pockets were modelled as basalt filled
inclusions with the average shape and orientation given by the image
analysis. The CP.O. of the olivine crystals was used to calculate the
elastic properties of the anisotropic background medium. The
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calculated P-wave seismic anisotropies ranged from 5 to 15 % with
the anisotropy increasing with the CP.O. strength and melt fraction.
The maximum P-wave velocities are found along X with velocities
above 8 km/s at 0% melt fraction and an average 0.5 km/s reduction
for a 10% melt fraction. The minimum P-wave velocities are found
along Z with velocities generally below 7.5 km/s at 0% melt fraction
and an average reduction of 0.8 km/s for a 10 % melt fraction.

keywords: mantle, melt, seismic anisotropy, topology.
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Introduction

The melt distribution at present day mid Ocean ridges is mainly
derived from the interpretation of seismic velocities (e.g. [1]). A key
to the seismic interpretation is the relationship between melt
fraction and seismic velocity. To date most studies addressing the
problem of seismic velocity and melt distribution in the upper
mantle have assumed that the solid background medium (peridotite)
has isotropic properties (e.g. [2-4]) and the melt filled inclusions have
a random shape preferred orientation (S.P.O.). We will present
observations on selected samples from an extensive field mapping of
the Oman ophiolite, known to be a paleo mid ocean ridge
environment (e.g. [5]), which reveals that the olivine crystals have
moderate to strong crystallographic preferred orientation (C.P.O.)and
the melt phase has a weak to strong S.P.O. The preferred orientation
of olivine results in an anisotropic elastic background medium. A
second elastic anisotropy is introduced by the S.P.O. of the melt
inclusions. To model such a complex system, Mainprice [6] introduced
a general tensorial differential effective medium approach which
specifically allows the role of the fluid phase to be taken into account
by using Gassmann's poro-elastic theory as in previous isotropic
methods [3, 4, 7]. Using this method and the measured C.P.O. of olivine,
and S.P.O. of melt inclusions for samples from the uppermost mantle
section of the Oman ophiolite we will present a set of predicted P-
wave velocity as a function of melt fraction.

Waff and co-workers established that surface tension between
crystalline grains and the melt determine the melt distribution (8, 9].
In the case of an isotropic crystalline medium, the predicted melt
distribution is an interconnected network of tubules along grains
edge intersections  [10]. However, the melt distribution 1in
experimentally produced partial melts differs substantially from the
tubule geometry [11, 12]. Melt inclusions of the micrometer scale are
often elongated along grain boundaries, forming pockets wetting
several grains. In the partially molten peridotites deformed at a
differential stress of 40 MPa, melt wets most grain boundaries with
no preferred orientation [13]. At differential stresses greater than
100 MPa, Bussod and Christie [14] found a network of melt channels
oriented at an angle of 30° to the compression axis (6y); at similar
conditions, Daines and Kohistedt [15] also found melt pockets
subparallel to o, but noted that annealing can redistribute melt
perpendicularly to ;. Little is known about the shape and
distribution of melt inclusions in mantle peridotites which
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experienced natural deformation, and no model exists to predict the
distribution of fluids in an anisotropic polycrystalline aggregate. In
the absence of such data, this paper presents measurements of
plagioclases and clinopyroxenes (Cpx) inclusions assumed to
represent melt phases in dunites and depleted harzburgites from the
uppermost mantle section in the Oman ophiolite. Following Faul et al
[12] and Daines and Kohlstedt [15] individual measurements of the
equivalent ellipse of the inclusions in a two dimensional section are
presented. Average aspect ratios and orientations are measured
using autocorrelated images of the melt phase in petrological thin
sections. Influence of the strength of the olivine crystallographic
fabric on the melt distribution is discussed and the results are used
to calculate anisotropic seismic velocities.

Melt topology fossilisation

Plagioclase and Cpx impregnated peridotites dredged on the
EPR [16-18] or outcropping in the Oman ophiolite [19, this study] are
interpreted as the result of crystallisation of a trapped melt which
was percolating in the very shallow mantle. It is observed that
olivine and orthopyroxene (Opx), when present, exhibit sharp sub-
boundaries indicative  of high temperature intracrystalline
deformation, and strong crystallographic fabrics produced by large
asthenospheric plastic strain (figure 1); in contrast, the plagioclase
and Cpx crystals (figure 2) are devoid of any intracrystalline
deformation. Plagioclase and Cpx are therefore wunlikely to have
crystallised at the same time the peridotite was deformed. The fact
that they form clots which shape is related to the olivine slip
direction suggests that, during deformation, melt can form pockets
which are sometimes filled by plagioclase and Cpx, fossilising the
melt topology when the peridotite enters the thermal conductive
boundary layer and asthenospheric deformation ceases. In the
following paragraphs, plagioclase and Cpx clots will be called « melt
pockets ». However, we must make some reserves about this
designation. First, it is possible that the melt also precipitated olivine
crystals which are not distinguishable from the olivine matrix.
Second, some dunites are devoid of any melt trace although they
result from the reaction beiween percolating melt and harzburgite
(e.g. [20-22]), and geochemical data suggest that the plagioclase and
Cpx crystals only represent 5 to 25 % of the liquid which was
percolating in the peridotites [23; Kelemen, pers. comm.]. Therefore
the plagioclase and Cpx fraction will be called « melt fraction » here
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as it is the only direct measurable quantity, although it cannot be
used as a direct estimate of the « true » melt fraction which was
certainly highly variable in space and time.

Location and brief description of the samples

The Magsad area of the Oman ophiolite is believed to be
representative of a paleospreading-center below a fast spreading
vidge [5, 24, 25]. It is characterised by a mantle diapir with vertical
mantle flow rotating to horizontal within a 100 to 500 metres thick
Moho transition zone sandwiched between the mantle harzburgites
and the crustal gabbros [19]. The transition zone i8 composed of
harzburgites, “dry* and “melt impregnated” dunites with interlayered
gabbro lenses. Samples generally exhibit a foliation plane
corresponding to the plane of mineral flattening, i.e. the XY plane of
the deformation ellipsoid [26] and a lineation parallel to X, Because of
the large strain experienced by the peridotites, the foliation and the
lineation only have a slight obliquity with respectively the flow
plane and the flow line. Our investigation is based on measurements
of six samples from the Moho transition zone in the Maqsad area,
which have been chosen as function of their crystallographic [fabric,
modal composition and structural position. All samples have a low
degree of serpentinisation (<30%) which is essential for quantitative
image analysis. In all samples, olivine and Opx grain size ranges from
0.5 mm to 4 mm, with an average around 2 mm.

Sample 910A133: depleted harzburgite and dunite interlayered at
centimetre scale from a zone of horizontal flow. The texture is High-
Temperature (HT) porphyroclastic [27]. The specimen records the
transition from harzburgite to dunite through incongruent dissolution
of Opx in a migrating melt. Melt is now represented by concordant
beads of plagioclase. The crystallographic and shape fabrics are very
strong.

Sample 950D159: dunite from a zone of horizontal flow with a HT
porphyroclastic texture. The melt is represented by concordant beads
of plagioclase and Cpx. The crystallographic and shape fabrics are
very strong.

Sample 950D21: depleted harzburgite-dunite from a zone of vertical
flow with a HT porphyroclastic texture. The specimen records the
transition from harzburgite to dunite, in a similar manner to
910A133. Melt is represented by concordant beads of Cpx. The
crystallographic and shape fabrics are strong.
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Sample 950D89: dunite from a zome of horizontal flow with a HT
porphyroclastic texture. The melt is represented by concordant beads
of plagioclase and Cpx. The crystallographic and shape fabrics have a
moderate strength.

Sample 950D121: dunite from the zone of rotation between vertical
and horizontal flow at the top of the mantle diapir with a HT
porphyroclastic texture. The melt is represented by approximately
concordant beads of plagioclase and Cpx. The crystallographic and
shape fabrics have a moderate strength.

Sample 920A2: dunite from a zone of sfrong mell impregnation at
the top of the diapir with a HT granular texture [28]. The melt is
represented by plagioclase pockets. The crystallographic and shape
fabrics are weak comparatively to other samples, with the foliation
and the lineation being difficult to define. This type of sample is
rather uncommon in the Maqsad area where a HT plastic strain 1s
recorded everywhere. The sample site may be interpreted as a place
where a large melt fraction was introduced in the last stages of the
ridge accretion, destroying the peridotite solid framework. This melt
has not been compacted and ftransposed beforc the ridge was
sampled to become an ophiolite. One can note the similarity of melt
topology in this sample (figure 2) with, for example, the one shown
in the figure 5b of Bussod and Christie [14] or the figure Ib of Daines
and Kohlstedt [15] although they are at a scale one order of
magnitude smaller.

Crystallographic fabrics

Crystallographic fabrics have been measured using an optical
petrological microscope equipped with a 5-axis universal stage.
Following Mainprice and Silver [29], we calculated the J index, defined
by Bunge [30] as the strength of a crystallographic fabric, to compare
the data of our 6 samples. The J index of olivine fabrics has been
shown to increase with finite strain in axial compression [29]. Results
are presented on figure I. In the following description, we present
the fabric data as pole figures. The right handed orthogonal reference
frame is the lineation (X), the normal to the foliation plane (Z) and
the normal to these two directions (Y). All olivine fabrics have a
(100) pole figure with a single point maximum which is adjacent to
the grain shape lineation (X); it may also be true for the sample
920A2, as the definition of lineation and foliation is uncertain, if X1s
N-S on the pole figure as seems likely. The four fabrics of the top of
figure 1 also have a [010] single point maximum perpendicular to the
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foliation (parallel to Z). With decreasing fabric strength, the fabrics
become more diffuse and the maxima less defined. A plot of the
fabric strength versus the « melt {fraction » (figure 3) shows no
clear relationship, although the lowest « melt {fraction » correlates
with highest fabric strength.

Image acquisition and processing

The contours of melt pockets was obtained from precise hand
tracing of pictures of thin sections cut along the XZand XY planes of
each sample (figure 2). Between two and four bitmap 1mages were
extracted from each scanned drawing of a thin section for processing
and measurement. Each image consists of 512x512 pixels with a
resolution of 550 pixels per inch (216 pixels/cm). Analysis was
carried out by image processing software (Optilab™ Pro 2.5 and NIH
Image).

To gquantify the melt distribution, two types of processing have
been adopted. First we used the method described by Faul et al. [12]
where the following parameters are defined; the area (A) is the sum
of all contiguous pixels; the perimeter (P) is the length of the
feature’s boundary and the length (L) is the longest chord connecting
any two points on the perimeter, these were measured for each
inclusion. These basic measurements were used to calculate the
aspect ratio (o) defined as the ratio of width (w) to fiberlength (fl) of
a melt pocket. The width is an approximation of the minor dimension
of the feature and is calculated as w=(4.A)/(x.L). The fiberlength, an
approximation of the length of the feature along its medial axis is
calculated as f1=0.5P-2.A/P. An area weighted mean aspect ratio (oy)
is derived for each section. The orientation of the long axis of the
particles is also measured. Using this method, 1t is difficult to
calculate the average equivalent ellipse of the melt phase m two
dimensions or ellipsoid in three dimensions, required for calculating
anisotropic seismic velocities of the sample. The average ellipse
should take into account the fractional area for all melt inclusions
and their orientations. A population of ellipsoids with random
orientations in an isotropic background medium would result in
isotropic seismic properties and should be represented by an average
spherical shape. Rather than calculating an average shape by
weighting each inclusion as a function of its area and orientation, we
have chosen to use the autocorrelation function (ACF). The use of the
ACEF, first developed in geological field by Panozzo Heilbronner [31],
yields the average axial ratio and orientation of the inclusion shape

17

-
J



B. [I. MICROSTRUCTURES ET VITESSES DES ONDES SISMIQUES DANS LE
MANTEAU

fabric. Further details of image processing concerning the ACF are
developed in mathematical terms and explained with clear examples
by Panozzo Heilbronner [31]. In this paper we will just explain the
principle of the visualisation of the ACF. Let us imagine two copies of
an image which consists of one circle cut on an opaque background.
Holding the two copies against a light source and superposing them,
such that the circles coincide, a state of maximum possible
transmission of light is obtained. Starting at this position and keeping
the first copy fixed, the second may be displaced in any direction. As
a consequence, the total amount of transmitted light decreases. We
may regard the amount of light that passes through both copies as a
measure of the value of the ACF at that given displacement. For
circles, the rate of decrease of the ACF values away from the origin,
is the same in all directions, thus the contour lines are circular. In
cases of ellipses or anisotropic shapes, the ACF contours become
elongated in the direction parallel to the preferred shape orientation,
with an axial ratio which is identical to that of the average feature.
The contour level which is considered to be the most representative
of the inclusions size is at 0.5 of central peak height.

Results of melt pockeis measurements

A) Individual aspect ratio

Melt pockets with small surface areas tend to have spherical
shapes with aspect ratios close to unity, whereas large ones have
elliptical shapes with low aspect ratios (figure 4). Like 1in
experimental results [12, 15], there is a continuous decrcase of axial
ratio with increasing surface arca for all samples in both the XZand
XY sections despite the variations of modal composition and the
fabric strength (figure 4). The aspect ratio ranges between 0.1 and
1.0. Weighted mean aspect ratios are in the same range than those
found by Daines and Kohlstedt [15] (table). There is no obvious
correlation between the weighted mean aspect ratio (o) and the
fabric strength (table), neither between the individual aspect ratio of
melt pockets and their orientations within a given thin section
(figure 5). One can note that the mean aspect ratio is slightly lower in
the XZ thin section than in the XY thin section of each sample. Except
for the case 920A2 (a high « melt fraction »/low fabric strength
sample), all samples show a preferred orientation of melt pockets,
with long axis subparalle]l to the structural axis X (figure 6 and
standard deviations in table). The orientation relationship is more
marked in the XZ thin sections than in the XY ones, and it tends to be
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better defined with increasing J index. Such characteristics were
expected by simple inspection of the thin sections (examples in
figure 2), where the XZ section shows well oriented melt pockets.

B) Average shape fabric-Results of the ACE processing
7 The shape preferred orientation given by two dimensional
autocorrelated images can be analysed in terms of ellipses on XZand
XY sections, with their major axes (a, b, ¢) parallel to structural axes
X, Y, and Z within + 15° respectively (figure 7). From the aspect
ratios c¢/a and b/a, we can estimate c¢/b. The maximum axial length
(a) is systematically along X, the intermediate (b) along Y, and the
minimum (¢) along Z. By normalising the c¢ axial length to 1.0, we find
that the length along X ranges from 1.0 for the least deformed
sample (specimen 920A2, with the minimum fabric strength, J=5.7),
to 3.0 for the most deformed sample (spectmen 910A133, with the
maximum fabric strength, J=19.8), leading to aspect ratio (c/a)
between 0.3 and 1.0; similarly, the b axis of the ellipsoid ranges from
1.0 to 1.6, leading to aspect ratios (c/b) between 0.6 and 1.0 (table).
Although more data are necessary, it seems that the aspect ratio in
the X7 section (c/a) decreases with increasing fabric strength.
Comparison of the average shape fabric, given by the ACF, with
the mean aspect ratios, derived from the measurements of individual
melt pockets, shows the importance of the shape preferred
orientation when the fabric strength is high. This is clear in the two
extreme samples: 920A2 has the largest melt inclusions (in area) and
thus the minimum mean aspect ratios (o), but its low shape
preferred orientation (related to a weak crystallographic fabric
strength) results in spherical ACF contours. On the contrary,
910A133 has the smallest melt inclusions and thus the maximum
mean aspect ratio (o), but its high shape preferred orientation
(related to a high crystallographic fabric strength) results in the most
elongated ACT contours.

Error range in the measurements

Comparison between individual melt inclusions measurements
or ACF contours done for the 2 to 4 pictures that result from the
drawing of an entire thin section give the same results with
variations of less than 5%. For example, the drawing of the XZ thin
section of sample 920A2 is divided in two pictures which give a
weighted mean aspect ratio of 0.130 for the picture 1, and 0.136 for
the picture 2, with an overall average of 0.131; the aspect ratio a/c of
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the ACF contours varied from 1 to 1.05. Measurements of the « melt
fraction » were more variable from one picture to another and also
from the XZ thin sections to the XY thin sections, with variations of
up to 30%. To complete the investigation In the error ranges two
other XZ thin sections were cut in sample 950D21, and a
complementary YZ thin section was cut for 3 samples (920A2,
950D21, 910A133). All gave the same variations, showing that the
weighted mean aspect ratios or the elongation of the ACF contours
are measured with relatively good precision (5%) whereas the « melt
fraction » is more difficult to measure.

Calculation of seismic velocities from petrofabrics and
average aspect ratio of melt pockets.

The low frequencies (e.g. 20 Hz), used in marine seismic
experiments, correspond to a regime where the pore fluid has
enough time to reach an equilibrium pore fluid pressure throughout
the aggregate. In such conditions, the pore fluid system can be
considered mechanically connected. This is modelled by using a poro-
elastic relationship between elastic moduli of porous medium with
fluid-filled pores and the moduli of the same medium with empty
pores derived by Gassmann [7], extended to anisotropic media by
Brown and Korringa [32]. In terms of compliances the anisotropic
elastic properties of the porous homogeneous rock containing a fluid
can be formulated as
o g | (Si - SW)(Sy - Si)

WS - See) + (VK - Siw) @

where the superscripts indicate the following, 'sat' is the saturated
rock, 'dry' the dry porous medium, ‘solid the solid mineral
components, Kf is the bulk modulus of the pore fluid and ¢ the

porosity or pore fluid volume fraction. The differential effective
medium method was used to calculated the elastic constants of the
'dry' porous medium (see [6] for details). The properties of the solid
matrix have been calculated from the single crystal elastic constants
and crystal preferred orientation data using techniques recently
reviewed by Mainprice and Humbert [33].

Using this model and the sample data presented above, we
have calculated the P waves seismic velocities in our samples along
the structural directions X, Y and Z for different melt percentages
(figure 8 and table). The single crystal elastic constants of olivine [34]
which represent most of the solid components of the rocks, have
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been calculated for hypersolidus conditions of 1200°C and pressure
of 200 MPa. The elastic constants for molten basalt at 1200°C have
been calculated from the P-Wave velocities measured by Murase and
McBirney, [35]. The Opx component was neglected because of its low
percentage (table). In all samples the maximum velocity (Vpx) 1s
parallel to the X axis, and the minimum (Vpz), along the Z axis. We
have assumed that the fabric strength and melt shape do not vary
with the melt percentage. At zero percent melt the velocity
difference between the X, Y and Z directions is a measure of the
seismic anisotropy caused by  the background medium
crystallographic ~ preferred  orientation,  which increases  with
increasing texture index J. This anisotropy ranges from 4% for 920A2
to 14% for 910A133. The increase in melt fraction causes a reduction
of seismic velocity and an increase of anisotropy due the shape
fabric. At 0% melt fraction, Vpx varies from 7.9 km/s for 920A2 to
8.5 km/s for 910A133, whereas Vpz varies from 7.2 km/s for
950D159 to 7.6 km/s for 920A2. At 10% melt fraction, Vpx 1is
decreased in the range of 7.3 to 8 km/s (6-7% reduction), and Vpz
ranges from 6.4 to 7.1 km/s (6-10% reduction), leading to
anisotropies from 4% (920A2) to 19% (910A133). At 20% melt
fraction the anisotropy for 910A133 reaches 28%. At melt fractions
higher than 40% the anisotropy starts to reduce as the melt which is
an isotropic component becomes predominant.

Application to oceanic fast spreading ridges

In the case of a refraction profile investigating the structure
near the Moho level below fast spreading ridges, P wave rays are
horizontal, thus they should travel along either the X or Y structural
axes within the Moho trapsition zone where the foliation 1§
horizontal, or along the Y or Z axes where they cross zones of upward

flow such as in the 100 km? mantle diapir documented in the
Magsad area [24]. We deduce that the 12% reduction in upper mantle
velocities (a decrease from 8.2 to 7.2 km/s) reported below the East
Pacific Rise [36] might be interpreted either in terms of upward f{low
with less than 10% melt or in terms of horizontal flow with more
than 10% melt.

Conclusion

Measurements of plagioclase and Cpx inclusions in naturally
deformed melt impregnated peridotites of the Oman ophiolite
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compares well with data from synthetic samples, suggesting that
these crystal do image a fossilised melt topology. Our approach has
the merit to allow measurements in strongly and naturally deformed
peridotites. We point out the importance of the preferred shape
orientation of melt pockets, which can be approximated by a single
ellipsoid with a long axis (a) parallel to X, and a short axis (c¢) parallel
to Z. The average aspect ratio c/a is higher than 0.3 and might
decrease with increasing finite strain. Using these data and a new
technique to calculate seismic velocities, we find a decrease of P
waves velocities with increasing melt fraction, and important seismic
anisotropies, increasing with melt fraction until an unrealistic 40%
melt fraction is reached. The maximum seismic velocities are found
along X with velocities above 8 km/s at 0 % melt fraction and an
average 0.5 km/s reduction for a 10% melt fraction; the minimum
velocities are found along Z with velocities generally below 7.5 km/s
at 0% melt fraction and an average reduction of 0.8 km/s for a 10 %
melt fraction. The velocity along the X axis is significantly higher
than velocities found in the literature. In comparison, using an oblate
spheroid inclusions model (aspect ratio of 0.05) which does not take
into account the preferred orientations, other studies lead to a
calculated velocity of 6.72 km/s at 10% melt fraction [4, 12].
Experimental studies, which do not consider anisotropy, |[37] have
results close to the curve given for the velocity along 7, with Vp from
6.5 to 7 km/s for a 10% melt fraction. On this basis, considering that
seismic waves may ftravel along the fast axis, interpretations of
seismic velocities in the mantle may underestimate melt fractions in
mantle rocks.
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Figure caption

Figure 1: Crystallographic fabric of the olivine for all samples of this
study. '
Projections on the lower hemisphere, contours at 1% intervals, T is
the corresponding calculated fabric strength index, N is the number
of olivine grains measured.

Figure 2: Drawing of the melt phase in the XZ thin sections of 4
samples of this study.

Black areas represent the clinopyroxenes and plagioclases beads,
considered to be the fossilised melt phase, white areas represent
olivine (60 to 80 %), serpentine (20 to 40%), and the orthopyroxene
(<6%). An example photograph 1s shown at a smaller scale for the
samples 950D21 and 910A133, they are located by a box in the
corresponding thin section.

Figure 3: Plot of the fabric strength versus the melt fraction.
Error bars represent the range of melt fractions measured in the
different thin sections used for each sample.

Figure 4: Plots of the area of individual melt pockets versus their
aspect ratio.

X7 thin sections stacked in the top graph, XY thin sections stacked in
the bottom graph, melt pockets of the different samples are
distinguished by different symbols (see included boxes)

TFigure 3: Plot of the orientation of the melt pockets, versus their
aspect ratio, for the sample 950D21.

Figure 6: Histograms of the orientations of melt pockets in the X/
thin section of each sample.

The X axis location is mentioned on the abscise within an error range
estimated to be + 2 degrees. The Z axis 1s at 90 degrees to X.

Figure 7: Graphs of the ACF contours in the XZthin section of each
sample.

The contour level which is 0.5 of central peak height is highlighted
by a thicker contour; it is considered as the most representative of
the melt pocket size, though neighbouring contours are measured
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and give approximately the same result (Contour levels are 12, 16,
20, 24, 28, 32, 39, 47, (50), 55, 63, 71, 78, 94 % of peak height).

Figure 8: graphs of calculated anisotropic seismic velocities as a
function of the melt fraction for each sample.

Vp along X, Y, Zare represented respectively by squares, diamonds
and circles. The grey bars represent the range of melt fraction which
is actually observed in the samples. The J index and the average melt
phase shape given by the ACF contours is recalled for each sample in
the right upper corner of the corresponding graph.

table: compilation of some measurements for XZ and XY thin sections
of each samples. VpX, VpY and VpZ are P waves velocities calculated
for the melt fraction measured in the sample (melt %).
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I MODELISATION DE LA SIGNATURE SISMIQUE D’UN DIAPIR DE
MANTEAU

111.1 Le modéle

Au cours d’un séjour a 'université d’Oregon. le programme utilisé dans les modeles directs
présentés par Dunn et Toomey (1997) a été€ exploité pour modéliser les temps résiduels des ondes
Pn & travers un diapir de manteau :

A’T(n:mps résiduel) = Tmcsm'é - T model isotrope uniforme

ou - T wodel anisotrope T made! isotrope uaiforme
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Figure III.1: vues simplifiées du « modele Oman» pour calculer la
signature sismique d’un diapir. Le bloc diagrame (a) représente un quart
de la vue en carte (b). Les lignes dans (a) et les {fleches dans (b)

représentent la direction de l’anisotropie.

Les dimensions de ce “ modéle Oman ” (figure II1.1) sont similaires a celles de la région
explorée & I'EPR. Les dimensions et caractéres du diapir sont schématisés a partir du diapir de
Magsad (le flux vertical s’étend sur 10 km de diamétre, le flux radial est actif jusqu’a & km du

centre du diapir, le diapir génere un étroit (3 km) conduit de flux mantellaire horizontal le long de la
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ride, le diapir vu en coupe forme un flux en éventail, une zone de transition, épaisse de 100 a 500
m coiffe le diapir et s’étend sur une douzaine de kilometres au dela des limites du diapir). Dans le
cas de Magsad, la direction de dérive des plaques n’est pas perpendiculaire a 'axe de la dorsale
(premiére partie, chapitre III) ; afin d’adapter le ** modéle Oman ™ & la situation de 'EPR, Paxe de
Ja ride a été tourné de fagon 4 ce que le tlux passif -éloigné du diapir- soit perpendiculaire a la
dorsale. Les valeurs d’anisotropies du flux divergent semblent légérement surestimées par rapport a
celles du calcul (tableaun). Le modele comprend d’autant plus de liquide que les vitesses appliquées
dans la zone de transition sont basses (I11.4), avec une vitesse moyenne de 7,35 km/s, la zone de

transition contient entre 5 et 10 % de liquide.
ITI.2 Résultats

Les temps résiduels sont calculés pour deux profils (figure IIL.2), 'un est tiré depuis le
flanc ouest de la dorsale et génére des ondes d’azimut 50 a 130°, Pautre, sur lc flanc est, génere des
azimuts de 240 a 310° (figures 1I1.2 et IIL.3). Les graphes de gauche dans les figures 1IL.3a et
III. 3b correspond aux tirs numérotés de 9 a 35, dirigés vers les OBS numérotés 13, 7, 4. Le
point 14.10 au coin supérieur gauche de la figure II1.3 correspond donc au temps résiduel pour le
tir n°10 arrivé a1’OBS n°14.

0° - 360
tirs OBS @ OBS tirs
.09 108, _‘_f_““___ . #13 212
: o . 7.9
1e - . 87
2 e -
35 12¢— 1 =19 14 183

Figure II1.2: dispositif de 'expérience en mer (vue en carte), reutilisé pour

les calculs.

Comme le modele 2D, le “ modéle Oman ” présente une amplitude des résiduels inférieure
A celle observée (figure T11.3), ce qui suggere qu’il existe plus de liquide a la dorsale que dans notre
modale. On retrouve la forme en “ V 7, commune au modéle 2D et aux observations. Au coeur de

ce “ V™, les points correspondant aux stations centrales (stations }, 2 et 7) présentent des
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résiduels moins élevés (temps de trajet plus lents). Contratrement aux données observées, les
points au centre ont une organisation bien définie, avec des résiduels plus lents, qui semble liée au
flux radial.

Ces résultats préliminaires montrent que le ** modele Oman ™ génére un signal qui n'est pas
en totale contradiction avec les données de 'EPR, au contraire d’un modele 3D tel qu'il est proposé
dans la figure 1.1. Une interprétation plus complete devrait prendre en compte la géométrie des rais
modelisés et fa fagon dont ils échantillonnent la zone de transition. Il faudrait aussi calculer, dans
une matrice isotrope, les résiduels pour différentes ** composantes 7 du modele, flux radial seul,
Tux vertical seul, flux 2D au loin du diapir, zone de transition sans anisotropie, afin de distinguer
I"effet de chacun de ces flux et d’étudier si ils ont des influences additives ou non.
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Figure II1.3: graphe des temps résiduels des ondes Pn mesurés dans

’expérience i 9°30° & I'EPR (a) et temps résiduels calculés pour le modele

« Oman » (b)
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L’ophiolite d’Oman est issue d’une dorsale rapide qui contient, fossilisée dans les
massifs du sud, une partie de 1’axe de sa ride d’origine. Cette ride a fonctionné pendant un
demi-million a un million d’années, en s’ouvrant dans une lithospheére 4 peine plus ancienne
dont le complexe filonien est orienté perpendiculairement & la nouvelle ride. Cette géométrie,
ainsi que les données paléomagnétiques qui indiquent une rotation de 10 & 40°/Ma pendant les
derniers stades d’accrétion suggerent que ’ophiolite est issu d’un environnement similaire &
celui d’une paléo-microplaque (Boudier et al, 1997).

Afin de déterminer si I’écoulement vertical enregistré dans 1’ophiolite est 3D, sous forme
de diapirs, ou bien 2D comme proposé par Ceuleneer (1991), les structures pénétratives de
Pécoulement du manteau ainsi que 1’orientation des filons ont été mesurées & une maille
hectométrique dans trois régions: Magsad, Nakhl et Mansah. Dans les trois cas le flux
mantellaire est ascendant jusqu’a 300 m sous le Moho, au sein de diapirs de diametre inférieur a
10 km. Ces diapirs ont des formes variées et irrégulires a la maniére des diapirs de sel.

La continuité des structures & Magsad et Nakhl démontre que ces deux diapirs sont sous
I’axe de la paléodorsale. Dans le cas de Maqsad, la cartographie précise du bombement du
Moho, et la présence de lindations d’azimut paralléle & I’orientation du complexe filonien permet
de mieux localiser I’axe de la paléodorsale que précédemment (Nicolas et Boudier, 1995). Les
coupes a travers ce diapir montrent que 1’écoulement vertical passe & 1’horizontal en 1’espace de
300 m sous le Moho. Cette rotation abrupte est rendue possible au sein d’une zone de transition
épaisse, grice a la présence d’une forte fraction de liquide qui abaisse la viscosité des
péridotites. La conservation du flux mantellaire de la verticale & I’horizontale indique que
I’écoulement sortant du diapir est forcé; on estime sa vitesse a plusieurs dizaine de centimetres
par an. Cet écoulement forcé est illustré sur le terrain par la présence d’une inversion des sens
de cisaillement, une intensité de fabrique généralement trés forte dans les foliations horizontales
autour du diapir, et le couplage entre les linéations des gabbros et des péridotites. Le calcul
prédit qu’a une dizaine de kilométres de la limite du diapir, la vitesse de I’écoulement sortant a
décru jusqu’a &tre proche du taux d’expansion de la dorsale; c’est justement a cette distance que
les linéations prennent une direction homogéne et que I’écoulement passif semble dominer.

Le diapir de Nakhl ne dépasse guere les 5 km de diamétre a 1’affleurement. Cette petite
taille ne lui permet pas de développer une zone de transition épaisse sur une large €tendue. En
rapprochant les régions de Maqsad et Nakhl et de Samad au sud de Magsad, on conclue que les
segments de dorsale rapide longs de quelques dizaines de kilometre, sont alimentés par un flux
bidimensionnel de grande échelle au sein duquel se détachent plusieurs diapirs de taille variable,
jusqu’a une dizaine de kilomeétres de large, alignés le long de la ride, qui induisent un
écoulement et une distribution du liquide 3D dans les niveaux les plus superficiels du manteau.
Les différentes tailles des diapirs peuvent expliquer les variations de la structure sismique du
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manteau supérieur enregistrées le long de 'EPR (Dunn et Toomey, 1997), les extrémités de
segment correspondraient aux zones ou les diapirs sont absents.

Le diapir de Mansah montre a sa périphérie plusieurs zones verticales de cisaillement
intense, et de nombreuses injections de diabases. Cette structure, unique en Oman, est
interprétée en terme de diapir intrusif dans une lithosphére préexistante, et pourrait correspondre
a la racine d’un volcan hors axe par rapport a la dorsale.

Dans la deuxiéme partie de cette thése, les vitesses sismiques anisotropes de dix sept
échantillons de péridotites ont été calculées pour les conditions de température et de pression
régnant sous une dorsale (1200°C, 200 Mpa). Ces calculs sont dérivés des mesures de
fabriques cristallographiques, et des compositions modales des roches. Dans le cas des
“ dunites imprégnées ”, on considere aussi les données topologiques (mesure d’orientation et
de forme) des agrégats plagioclase-clinopyroxeéne supposés représenter le liquide circulant dans
la roche. Ces poches de liquide fossiles ont un allongement moyen paralléle a la lin€ation, avec
un rapport de forme proportionnel & I'intensité de la fabrique. Cette géométrie augmente
1’anisotropie sismique de la roche avec la fraction de liquide. La modélisation de la structure
sismique des diapirs de manteau devra incorporer cet effet. On s'attend a ce que ces
modélisations, en cours de développement, apportent des contraintes nouvelles quant a

’écoulement du manteau et les fractions de liquide magmatique sous les dorsales rapides.
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