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RESUME

De nombreuses études sont consacrées aux grandes provinces magmatiques.
Cependant, I’architecture de ces provinces et I’origine de la diversité de leurs composants
volcaniques restent encore mal connues. Le but majeur de cette thése a été d’étudier
I’architecture, la diversité et I’origine des plateaux a travers deux exemples : Kerguelen et
Ethiopie.

A Kerguelen, notre recherche a été axée sur la ride Leclaire, a I’extrémité ouest du
plateau. Elle nous a permis : (1) de découvrir les roches alcalines les plus anciennes du
plateau, (2) de mettre en évidence la présence d’un volcanisme aérien, (3) de démontrer que le
panache de Kerguelen n’est pas localisé sous cette ride, enfin (4) de prouver I’absence d’un
composant crustal dans la source des laves.

En Ethiopie, nous avons montré que la pétrologie et la géochimie des laves des
volcan-boucliers et des trapps sous-jacents sont identiques. La transition ne correspond donc
pas a un changement de type de magma mais 4 une évolution physique du systéme
d’alimentation. Les laves qui constituent le plateau éthiopien présentent deux bimodalités :
acide-basique et tholéiitique-alcalin. L’analyse géochimique montre que ces laves proviennent
d’un panache hétérogéne en termes de température et composition. La datation et la
cartographie des différentes unités révelent que le plateau éthiopien est formé de plusieurs
centres éruptifs d’ages et de caractéres pétro-géochimiques différents.

D’un point de vue plus général, les quantités de laves émises sur ces deux plateaux
évoluent différemment dans le temps. Le flux de magma dépend de I’activité du panache ainsi
que de la vitesse d’ouverture des plaques qui contrble I’évolution de 1’épaisseur de la
lithosphére.

ABSTRACT

Large igneous provinces have been intensively studied, but their architecture, and the
processes that create their heterogeneity, are still poorly constrained. The major goal of this
thesis is to investigate these processes through the study of two plateaus, Kerguelen and
Ethiopia.

For the Kerguelen plateau our work focused on Skiff Bank at the western extremity of
the plateau. We demonstrated that: (1) the locality contains the oldest alkaline rocks of the
platean, (2) the volcanism is subaerial, (3) the Kerguelen plume is not currently located below
Skiff Bank, (4) there is no crustal component in the source of these lavas.

In Ethiopia, we showed that the petrology and geochemistry of the lavas of the shield
volcanoes are identical to those of the underlying flood basalts. The transition from flood to
shield volcanism does not correspond to a change in magma type but to physical evolution of
the plumbing system. The lavas of the Ethiopian plateau display two types of bimodality:
mafic-felsic and tholeiitic-alkaline. The analysis of these rocks shows that they were derived
from a plume that was heterogeneous in terms of temperature and composition. Our dating
and mapping show that the Ethiopian plateau is build by several distinct eruptive centers of
different ages and petrological/geochemical character. .

The emission rates of lavas of these two plateaus evolved differently through time.
The magma flux depends on the plume activity and on plate velocity which influences the
evolution of the thickness and character of the lithosphere.
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Chapitre 1

INTRODUCTION




1- INTRODUCTION
1-1-  Les grandes provinces magmatiques

Les grandes provinces magmatiques (Large Igneous Provinces ou LIPs) représentent
les plus vastes étendues et les plus grands volumes de lave émis a la surface du globe
exception faite de la croiite océanique (Fig. 1-1). Elles peuvent couvrir des surfaces de plus
d’un million de km® et peuvent atteindre jusqu’a 5 km d’épaisseur. Les provinces
magmatiques peuvent &tre divisées en trois grands groupes selon leur environnement
géodynamique (Fig. 1-2) (Saunders et al., 1996):

(1) Les plateaux océaniques (e.g. Ontong Java, Caraibe) sont constitués de puissantes
successions volcaniques de composition basique et ultra-basique, épanchées en domaine
océanique intra-plaque. Les coulées sous marines sont peu épaisses et massives (coulées
en feuillets ou sheet flows), ou en coussins. Malgré les volumes considérables de matériel
volcanique émis au cours de périodes plus ou moins longues, les composants ignés des
plateaux océaniques présentent une remarquable homogénéité pétrologique et
géochimique. Il s’agit de basaltes tholéiitiques a spectres de terres rares plats, dont les

compositions isotopiques ne varient quasiment pas (e.g. ENd = 6 4 8).

(2) Les plateaux continentaux ou trapps (e.g. Sibérie, Columbia River Basalts, Deccan)
représentent les équivalents terrestres des plateaux océaniques. Ces trapps sont
caractérisés par des éruptions volcaniques aériennes, représentées par des coulées et des
tufs essentiellement basaltiques. De nombreuses coulées et tufs acides sont fréquemment
associés aux basaltes qui sont aussi plus diversifiés que ceux des plateaux océaniques.

(3) Les marges volcaniques passives (e.g. Groenland, Plateau de Vering) différent des trapps
car le volcanisme est alors associé a une déchirure continentale suivie de la formation de
rift, et parfois d’une expansion océanique. Au début, le volcanisme s’apparente a celui des
trapps. Puis, lorsque 1’expansion s’accélére, le volcanisme peut se prolonger en contexte

intra-océanique, et succédant 4 la subsidence, une partie des trapps est alors immergée.
1-2-  Structures et caractéristiques pétrologiques et géochimiques des plateaux

Il est fréquent de lire que ces plateaux aux dimensions exceptionnelles et aux larges

étendues volcaniques horizontales ne correspondent pas 4 1’idée habituelle que I’on se fait des
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Fig. 1-1

Fig. 1-2 Représentations schématiques des trois types de grandes provinces mag-
matiques. (1) Domaine continental, les coulées volcaniques associées au panache
se mettent en place au travers de la lithosphére continentale. Elles sont probable-
ment associées 4 un sous-plaquage synchrone et une extension lithosphérique. (2)
Sur une marge volcanique passive, les coulées basaltiques forment des séquences
en on-lap immergées sur la marge continentale (Seaward diping reflector
sequences). (3) En contexte océanique intra-plaque, les coulées assbciées au pana-
che se mettent en place sur la croiite océanique préexistante. Figure modifiée
d’aprés Saunders et al. (1996).




émissions basaltiques émises 4 partir d’un centre éruptif. Cependant, du point de vue du
dynamisme des émissions et de la composition des laves, ces ensembles sont nettement plus
homogénes que la plupart des grands strato-volcans (Bourdier, 1994). Ces plateaux sont
constitués en grande partie de basaltes tholéiitiques, émis a la faveur de fractures longues de
plusieurs kilométres. On parle alors d’émissions fissurales et de basaltes fissuraux (Williams
& McBirney, 1979). Les coulées volcaniques s’empilent de fagon réguliére les unes sur les

autres, sur plusieurs kilométres d’épaisseur, (Marsh et al., 1997; Peate, 1997; Pik et al.,

1998), trés rapidement, en quelques millions d’années, (White & McKenzie, 1989; Courtillot
et al., 1999) donnant naissance & des paysages relativement plats et monotones (Zannetin et
al., 1974; Widdowson & Cox, 1996; Marsh et al., 1997).7 |

La rapidité de formation des provinces magmatiques a ét¢ évoquée par de nombreux
anteurs. Courtillot et al. (1986) démontrent que les ~10° km® de laves du Deccan se sont mises
en place en moins de 4 Ma. Hofmann et al. (1997) estiment que les 350000 km® de laves
éthiopiennes se sont épanchées en 1 Ma tandis que Czamanske et al. (1992) montrent que les
2-3 10° km® des trapps sibériens se sont mis en place en 600000 ans. Le plateau océanique
d’Ontong Java, qui est le plus grand du monde, s’est aussi formé rapidement lors de deux
phases, 1’une aux environs de 122 Ma et I’autre vers 90 Ma (Mahoney et al., 1993). De plus,
ce plateau est caractérisé par une grande homogénéité pétrologique et géochimique. Les
différents forages et dragages réalisés dans ce plateau n’ont permis d’échantillonner que des
basaltes tholéiitiques remarquablement homogénes. A terre, les trapps du Karoo (Lesotho),
mis en place aussi trés rapidement aux alentours de 180 Ma, sont constitués d’un empilement
monotone de coulées basaltiques (Marsh, 1997).

_ De maniére plus générale, la structure verticale des provinces magmatiques est
relativement simple. La partie supérieure est constituée des produits de I’activité volcanique
(coulées et cendres), qu’il est donc possible d’étudier in situ. Les parties profondes sont moins
facilement accessibles et peuvent &tre étudiées grace (i) aux études géophysiques (e.g. Coffin
& Eldhom, 1994), (ii) aux enclaves arrachées lors de la remontée des magmas (e.g. Grégoire
et al, 1998; Mattielfi et al., 1999) et enfin, (iii) & la faveur des bordures des plateaux
océaniques accrétés et/ou obductés aux marges continentales (e.g. Kerr et al., 1998; Mamberti
et al., sous presse). Il s’agit de picrites, de komatiites, de cumulats basiques et ultrabasiques,

parfois métamorphisées dans les faciés haute pression (Arculus et al., 1999), et méme de

roches mantelliques.

Contrairement & cette apparente simplicité et homogénéité, certains plateaux s’avérent
étre plus complexes. Par exemple, les laves du plateau de Kerguelen, sont
pétrographiquement et chimiquement bimodales. En effet, bien que la majorité du plateau soit
constituée de basaltes, de nombreux tufs et coulées acides ont été échantillonnés en différents
endroits du plateau. L’archipel de Kerguelen présente une bimodalité tholéiitique — alcalin en
plus de la bimodalité acide —basique. Le plateau de Kerguelen ne s’est pas formé en en temps
trés bref, mais sur une trés longue période de ~110 Ma. Le volcanisme d’abord continental et
aérien devient, par la suite, sous-marin en contexte intra-océanique. Ainsi, le plateau de
Kerguelen, actuellement situé au milieu de I’Océan Indien est hybride et son extrémité
méridionale comporte des fragments de croiite continentale (Frey et al, 2000).

En contexte purement intra-continental, le volcanisme des trapps éthiopiens présente
les mémes bimodalités que le plateau de Kerguelen (basique — acide, thol€iitique — alcalin). Il
est notamment caractérisé par un volume non négligeable de roches acides qui forment 20%
des laves émises (Ayalew, 1999). Les trapps d’Ethiopie sont sub-divisés en deux sous
provinces : (i) « Low Ti », (pauvre en titane), localisée au nord-ouest, caractérisée par de
faibles teneurs en titane et en éléments en traces, (ii) « High Ti » qui s’étend au reste de la
province et présente de fortes concentrations en titane et en éléments traces incompatibles
(Pik et al., 1998). Les trapps éthiopiens sont, comme le plateau de Kerguelen, associés a une
déchirure continentale et a I’ouverture de bassins océaniques. Clest pour cette raison, que se
trouvent des trapps identiques et de méme age au Yémen et en Somalie de part et d’autre de la
mer Rouge et du rift Est-africain. La structure des trapps éthiopiens est compliquée par la
présence de volcans boucliers qui les surmontent et dont I’origine n’est pas toujours
explicitée. En effet, aucune étude n’a encore établi la relation qui existe entre ces volcans

boucliers et les trapps sous-jacents.

1-3-  Origine et formation des grandes provinces magmatiques

(Morgan, 1971) est le premier & avoir remarqué une relation temporelle entre les
grandes provinces magmatiques et les déchirures continentales. Par la suite, il propose sur la
base d’expériences analogiques (Morgan, 1981), que les points chauds (Wilson, 1963), sont
maintenus actifs par la remontée de matériel provenant du manteau inférieur anormalement
chaud le long d’un conduit qu’il appelle « mantle plume » ou panache mantellique. La

formation et 1a mise en place 4 la surface de la Terre de grands volumes de magma, de I’ordre




de plusieurs millions de km®, formant les grandes provinces magmatiques sont attribudes a la
fusion partielle de la téte des panaches mantelliques (Coffin & Eldhom, 1994, Richards, et al.,
1989). Ces derniers correspondraient & un mode de convection mantellique différent de celui
qui est responsable de la tectonique des plaques (dorsales océaniques, zones de subduction).
De nombreuses modélisations numériques et analogiques permettent d’avoir une meilleure
vision de la structure et la forme de ces panaches. Ces modéles proposent que les panaches
remontent depuis une interface thermique (Davies & Richards, 1992). Cette limite thermique
pourrait correspondre 4 la zone de transition des 660 km ou 2 la limite manteau - noyau, ou
couche D*’, a 2900 km. En remontant, ce matériel mantellique chaud va prendre la forme de
champignon et développer une large téte qui sera alimentée par une fine queue (Campbell &
Griffiths, 1990). Ce panache est, par ailleurs, susceptible d’entrainer une certaine proportion
de manteau environnant au cours de son ascension (Hart et al., 1992; Hauri et al., 1994). La
remontée de la téte du panache implique une décompression qui induit sa fusion partielle et
entraine un volcanisme important 4 1’origine des grandes provinces magmatiques. 1.’ activité
magmatique se poursuit par la fusion de la queue du panache qui génére des chapelets d’iles
volcaniques comme 4 Hawai, ou des monts sous-marins comme la ride 90°E (Griffiths &
Campbell, 1990) (Fig. 1-1).

White & McKenzie (1989) ont proposé un autre modéle pour la genése des grandes
provinces magmatiques. Dans leur modéle, la formation des marges volcaniques passives
serait liée a ’amincissement de la lithosphére au-dessus d’une anomalie thermique dans le
manteau sous-jacent. Dans ce cas, le manteau asthénosphérique chaud remonte et, sous 1’effet
de la décompression, une fusion partielle de ce manteau peut avoir lieu. Ces remoniées de
matériel mantellique engendrent, sous la lithosphére, une région de 2000 km de diamétre dont
la température s’éléve a 100-200°C au-dessus de la normale. Cette augmentation de
température relativement faible suffit & former des volumes considérables de magmas par
décompression. Par exemple, une augmentation de 100°C par rapport au manteau
environnent, double la quantité de liquides produits, tandis qu’une augmentation de 200°C la

quadruple. §

Quel que soit le modéle proposé, lorsque les liquides sont produits dar§s le manteau,
puis lors de leur montée vers la surface, ils subissent différents processus pétroéénétiques qui
sont & I’origine des diversités du volcanisme des plateaux.

Par exemple, pour expliquer la bimodalité basique — acide, trois processus sont

classiquement proposés. Le premier correspond au modéle de cristallisation fractionnée.

10

Lorsque les liquides basaltiques remontent vers la surface, ils restent piégés plus ou moins
longtemps dans une chambre magmatique dans la crofite ou & sa base, ou ils subissent un
fractionnement plus ou moins poussé et peuvent ainsi évoluer jusqu’aux trachytes et rhyolites.

Ainsi, I’absence en surface, de termes de composition intermédiaire entre laves acide et

basique peut étre expliquée par: \ -
— =/

o . . . e U -
Le deuxieme processus pour obtenir les laves acides consisterait 3 faire fondre des

roches basiques, sous-plaquées 4 la base de la crofite continentale, et qui formeraient

directement des trachytes qui, par la suite, pourraient évoluer vers des termes encore plus
différenciés par cristallisation fractionnée (e.g. Trua et al., 1999). Le troisiéme processus n’est
valable qu’en milieu continental et correspond i 1’anatexie, ou fusion de la crofite

continentale, par apport important de chaleur lors de 1’arrivée, a la base de la crofite, des

magmas issus du panache (e .g. Riley et al., 2001).

1-4- Méthodes et approches

Pour étuder les processus a I’origine des laves des provinces magmatiques, ce travail
se base sur deux plateaux situés dans des contextes différents, celui d’Ethiopie (intra-
continental) et celui de Kerguelen (intra-océanique). L’étude du plateau de Kerguelen
s’appuie sur une carotte de volcanites, forée sur la ride Leclaire (ou Skiff Bank), dans la partie
nord-ouest du plateau, lors du Leg ODP 183. Celle du plateau éthiopien repose sur des
échantillons prélevés lors de quatre missions de terrain le long de différentes coupes a travers
la partie nord du plateau. Dans le cadre de 1’étude du plateau éthiopien, nous avons relevé
différentes coupes i travers les trapps et les volcans boucliers qui les surmontent et a
cartographier les différentes unités qui constituent ce plateau. Pour identifier ces unités
volcaniques, comprendre leurs relations spatio-temporelles et leur genése, nous utiliserons, en

plus d’une approche pétrologique, les méthodes classiques de la géochimie (analyses des

éléments majeurs et traces, isotopes du Sr, Nd et Pb).

Les principaux objectifs de 1’étude des laves de Kerguelen et d’Ethiopie sont de déterminer

&

(1) La pétrologie et les processus qui se produisent dans la crofite continentale ou océanique
et lors des éruptions.




- Déterminer I’origine de la bimodalité acide — basique et de la bimodalité tholéiitique —

alcalin des volcanites qui constituent ces deux plateaux.

- Expliquer le passage d’un volcanisme fissural lié aux trapps 2 celui de type central a

’origine des volcans boucliers.
- Comprendre comment s’organisent et se structurent les différents types de roches qui
constituent les plateaux, c¢’est-a-dire, comprendre 1’architecture actuelle des plateaux.

(2) Les relations qui existent entre la tectonique et le magmatisme.

- Déterminer si la tectonique joue un réle sur le taux de production magmatique de fagon

différente a Kerguelen et en Ethiopie ol les vitesses de migration des plaques au-dessus

du panache sont différentes.

- Déterminer quel role joue I’épaisseur de la lithosphére.
(3) Les processus qui interviennent au niveau de la source mantellique.

- Vérifier si la théorie des panaches, proposée pour expliquer la formation de ces deux

provinces, est acceptable.

- Déterminer quels sont les rdles respectifs joués par la lithosphere et 1’asthénosphére dans

la genése des magmas.

- Déterminer les caractéristiques de la (ou des) source(s) en termes de composition, de

température et de profondeur.
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Chapitre 2
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2- LA PROVINCE MAGMATIQUE ETHIOPIENNE

2-1- Contexte Geologique ‘

Les hauts plateaux éthiopiens et yéménites résultent de 1’éruption il y a 30 Ma

' (Hofmann et al., 1997; Rochette et al., 1998; Coulié, 2001) de plusieurs centaines de milliers
de km® de basaltes et rhyolites. Cette province magmatique afro-arabe se localise a
Iintersection de trois rifts (Fig. 2-1). Deux de ces rifts sont océaniques (la Mer Rouge et le
Golfe d’Aden) tandis que le troisiéme, le Rift Est Africain, est encore continental. fOmar &
\/ Steckler,Q995@ ont montré que les prémisses de ’ouverture de la Mer Rouge, datés a 30-34
Ma, sont antérieurs et synchrones de 1’épanchement des trapps du nord de I’Ethiopie et du
Yémen. Cependant, la phase de fracturation majeure qui sépare I’ Afrique de 1’ Arabie survient
aux environs de 20-25 Ma (Menzies et al., 1992; Omar & Steckler, 1995) post-datant ainsi

. d’au moins 5 millions d’années, la mise en place des trapps. L’ouverture du rift éthiopien a

commencé au Miocéne moyen (Mohr, 1983). Cet age confirme que I’ouverture continentale

s’est produite aprés la mise en place des trapps. Ce rift est toujours actif de nos jours, autant
d’un point de vue tectonique que volcanique. Cette relation chronologique entre la déchirure
continentale et I’éruption des trapps est encore largement débattue et pose le probléme du role
du panache Afar dans la formation du rift. Aprés I’éruption des trapps, de grands volcans

boucliers de plusieurs dizaines de kilomeétres de diamétre s’édifient sur le plateau. Selon les

données de la littérature, ces boucliers se mettent toujours en place aprés une période de
quiescence du volcanisme de plusieurs millions d’années (Mohr, 1983; Zanettin, 1992).

Cependant (Hofmann et al., 1997; Rochette et al., 1998) ont mis en évidence que cette période

d’inactivité n’est pas toujours observée, comme en témoigne le volcan du Simien, daté de 30

Ma, et donc du méme 4ge que les trapps sous jacents. Ces volcans boucliers semblent

teprésenter une caractéristique spécifique de la province magmatique éthiopienne car ils

semblent étre absents dans les autres provinces continentales. L’étude des volcans boucliers

apparait donc trés importante pour la compréhension du développement et de la genése des *i

|
hauts plateaux volcaniques éthiopiens. C’est pour cette raison que nous nous sommes attachés !|
a I’étude de ces volcans.

> \

La formation de la province magmatique éthiopienne est attribuée 4 un panache
mantellique situé sous la corne de I’ Afrique: le panache Afar (Schilling 1973; Ebinger et al., .
1993; Marty et al., 1996). D’immenses quantités de magmas basiques engendrées lors de la \

14 15




igure 2-1 Modele numérique de terrain, t .
ﬁlg?rrique, avec localisation des trois rifts, de la dépression Afar et du platean Nord

éthiopien (d’aprés Souriot, 1993)
&
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représentant la topographie de la corne de
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\/ Missions de terrai

fusion du panache donneront naissance aux trapps. Ces derniers couvrent une superficie de
610° km? et atteignent localement 2500 m d’épaisseur (Zanettin, 1992). Les volcans boucliers
qui les surmontent peuvent atteindre 1500 m d’épaisseur pour un diamétre de plusieurs
dizaines de kilométres. La province magmatique de I’Ethiopie est essentiellement constitude
de roches basiques (basaltes et quelques picrites), avec parfois des intercalations de rhyolites
et de trachytes qui constituent 20 % du volume total des laves (Ayalew, 1999).
L’épanchement de la majeure partie de ces laves est extrémement rapide (moins d’1
Ma) et survient vers 30 Ma dans la partie nord de 1’Ethiopie et entre 30 et 26 Ma dans les
parties est et centrale dans la région de Lalibela et aux gorges du Nile Bleu (Hofmann et al.,
1997). Toutefois, on note la présence dans la partie centrale de la province volcanique des
laves plus jeunes (région d’Alem Katema), datées aux environs de 20 Ma (Couli¢, 2001),
mais qui se rattachent aux volcans boucliers de cette région. Sur la base de datations K/Ar
Zanettin (1992) a distingué une décroissance réguliere des Ages de 30 2 15 Ma, depuis le Nord
de la bordure Est du plateau Ethiopien jusqu’au Sud. Il a attribué cette évolution  ’ouverture
du rift plut6t qu’a ’activité du panache. Des dges semblables ont également été signalés dans
la partie yéménite des trapps, avec un événement volcanique & 30-26 Ma (Capaldi et al.,
1986) et un autre & 23-19 Ma (Chiesa et al., 1989). Enfin, & I’extrémité sud de I’Ethiopie, une
autre série de trapps a été datée a 45 Ma. _g’ﬁeorge et al.,(l 998) (fot,s {Rogers et al.(2000) ont
proposé sur la base d’une reconstruction paléo-géographique et;ages Ar/Ar que ces basaltes

n’étaient pas 4 rattacher a I’activité du panache de 1’ Afar mais étaient plutdt en relation avec

celle du panache du Kenya.

2-2- Etudes antérieures et buts de ce travail

Les premiéres études pétro-géochimiques réalisées sur la province éthiopienne, en
particulier par les italiens, datent des années soixante et soixante-dix (Merla, 1963; Mohr,
1967; Abbate & Sagri 1969; Mohr, 1971; Merla et al., 1973; Schilling, 1973; Justin Visentin
etal., 1974; Zanettin et al., 1974; Zanettin & Justin Visentin, 1974; McDougall et al., 1975;
Zanettin & Justin Visentin, 1975; Zanettin et al., 1976; Zanettin et al., 1978; Merla et al.,

?1979; Piccirillo et al., 1979). Au cours des années quatre-vingt et quatre-vingt-dix, les

sont arrétées pour cause de guerres. Leur reprise n’a eu lieu que depuis
Cette derniére décennie, au cours de laquelle la province magmatique nord-éthiopienne a fait
Iobjet de plusieurs études pétro-geochimiques et géochronologiques (Marty et al., 1996;

Hofimann et al., 1997, Pik, et al., 1998; Rochette et al., 1998; Ayalew, 1999; Pik et al., 1999).
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Fig. 2-2 Carte géologique simplifiée du Nord de I’ Ethiopie (d’aprés Varet,
1975 et Merla et al., 1979)
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Sur la base de critéres pétrologiques et géochimiques Pik et al. (1998) subdivisent la
province magmatique en deux zones : Nord-Ouest / Sud-Est/(F ig. 2-2). La partie Nord-Ouest
de la province est caractérisée par des roches pauvres en titane (LTi) et en éléments traces
incompatibles, tandis qu’au Sud-Est les roches sont relativement plus riches en titane (HTi) et
en éléments incompatibles. La limite entre ces deux sous-provinces est orientée 30°N et passe
a I’est du lac Tana (Fig. 2-2). Jusqu’alors, peu de travaux ont été réalisés sur les volcans
boucliers, les chercheurs focalisant plutdt leurs études sur les trapps et surtout sur le
volcanisme du rift. Les quelques articles publiés présentent ces volcans comme &tant
systématiquement alcalins et plus jeunes que les trapps (Le Bas & Mohr, 1970; Mohr, 1983;
Zanettin, 1992).

Trés peu de publications évoquent la présence de volcans boucliers alcalins dans les
autres provinces magmatiques continentales connues. Il est alors envisageable soit que ce
volcanisme post-trapp représente une caractéristique spécifique de la province éthiopienne,
soit que I’absence de volcans boucliers dans les autres provinces magmatiques soit liée a leur
érosion. Par exemple, les grands plutons alcalins du Parana (Brésil) (Peate, 1997) pourraient
représenter les chambres magmatiques superficielles de ces volcans. En Sibérie, les
meymechites (Arndt et al., 1998) et au Groenland, les laves alcalines de la région de Nunatak
(Bernstein et al., 2000) pourraient aussi étre considérées comme des équivalents des volcans
boucliers. Seuls les trapps de la Columbia River sont plus jeunes que ceux d’Ethiopie. Si le
volcanisme alcalin est omniprésent lors de la phase terminale de la mise en place des trapps,

on devrait retrouver alors les volcans boucliers sur les trapps de la Columbia River. Or, aucun
article n’y fait référence.

L’étude pétro-géochimique des trapps et des volcans boucliers d’Ethiopie devrait permettre

1- de contraindre les relations pétrogénétiques des différents ensembles constitutifs du
plateau : les trapps HTH, les trapps LTi et les volcans boucliers.

2- d’étudier I’architecture du plateau en observant les relations entre les laves riches et

Pauvres en titane (respectivement HTi et LTi), les variations des faciés volcanologiques et les

relations entre les trapps et les volcans boucliers.

3- de comprendre I’origine de la transition trapps / volcans boucliers et de déterminer

les rbles de 1a tectonique et de la pétrogenése dans ce changement de régime magmathue
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2-3- Structure, volcanologie et stratigraphie de la Province Ethiopienne

La province magmatique norg éthiopienne s’étend entre 10 et 13° de latitude Nord et
36 et 40° de longitude Est (Fig. 2-2). Elle recouvre actuellement une superficie de 610° km?
(Zanettin, 1992) et avant 1’érosion s’étendait probablement sur 7,510° km? (Mohr, 1983). Le
volume actuel des volcanites estimé par Mohr (1983) est de 3,510° km® dont 310° km? sont des
basaltes. L’épaisseur de la pile volcanique est trés variable, elle dépend sans doute de la
distance de la coulée au centre effusif et de I’intensité de I’érosion aprés sa mise en place.
Ainsi, dans la région d’Alem Ketema (Fig. 2-2), la pile volcanique n’excéde pas quelques
centaines de métres d’épaisseur, alors qu’au niveau du Simien, si on cumule les volcanites des
trapps et du volcan bouclier, elle atteint plus de 3000 m.
Initialement la province nord-éthiopienne a été subdivisée de bas en haut en quatre unités
stratigraphiques principales (Metla et al., 1973, Merla et al., 1979; Berhe et al., 1987).

La formation Ashangi représente la base des trapps. Localement faillée et basculée,
elle est généralement constituée de coulées basaltiques peu épaisses (~5 m) tholéiitiques et -

souvent altérées.

La formation Aiba surmonte celle Ashangi. Elle est formée par des coulées basaltiques

plus épaisses (15 & 50 m), plus massives, horizontales et souvent mieux conservées. Le
volcanisme est d’affinité transitionnelle.

La formation Alaji représente la partie sommitale des trapps. Localisée sur les
bordures Est et Sud-Est du plateau, elle est constituée de pyroclastites trachytiques et
rhyolitiques. |

Au-dessus des trapps, localement, dominent les grands volcans boucliers qui
correspondent 4 la formation Termaber.

L’activité volcanique se poursuit au cours du Quaternaire avec le début de 1’ouverture
d’un rift au niveau du lac Tana. Ce rifting avorte, mais on y trouve associé¢ plusieurs cones
stromboliens basaltiques. Depuis le Quaternaire jusqu’a nos jours, le volcanisme n’est plus
actif qu’au niveali du rift est-éthiopien ol les magmatismes tholéiitiques et alcalins coexistent
(Deniel et al., 1994; Zanettin, 1992; Wolde, 1996; Trua et al., 1999).

2-3-1- Les trapps

Les trois premiéres formations citées précédemment (Ashangi, Aiba et Alaji)
attribuées & de grandes éruptions fissurales, forment les trapps. Elles sont représentées par des
laves d’affinité tholéiitique a transitionnelle dont les compositions varient depuis les basaltes

aux rhyolites (Mohr,1983). Les basaltes parfois aphyriques sont le plus souvent, p‘:orphyriqll‘?r '
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Localistion dans
Types la pile volcanique |Types de roche | Phénocristaux Matrice
Basaltes .
Olivine .
. Trapps trachybasal- . 5 Cl ¢
LTi | Volcans boucliers | fes Clinopyroxdre. | “plagioclase
tholéiitiques
Yrri Trapps Basaltes Olivine Olivine
. trachybasal- Clinopyroxéne Clinopyroxéne
Vidleans boucliers tes alcalins Plagioclase Plagioclase
e Basaltes Clingg;irgiéne Olivine
Trapps Picrites Clinopyroxene
alcalins G’;‘g{gg tl:)nde Plagioclase

Tab. 2-1 Tableau récapitulatif de la composition minéralogique des 3 différents
types de roches de la province Ethiopienne: LTi, HT1 et HT2
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avec des phénocristaux de plagioclase, clinopyroxéne et olivine. La mésostase renferme en
plus de ces mémes minéraux, des oxydes ferro-titanés (Tableau 2-1 et Annexe 2). Ces basaltes
renferment aussi fréquemment des petits agrégats de composition gabbroique (plag + ol +
CpX).

Les rhyolites sont variablement porphyriques (jusqu'a 20 % du volume total) et
contiennent du quartz, des feldspaths alcalins, du clinopyroxéne, des amphiboles, des oxydes
ferro-titanés et accessoirement de I’apatite (Ayalew, 1999).

Les coulées basaltiques, peu épaisses a la base des trapps (~5m) peuvent atteindre
jusqu’a 50 m d’épaisseur dans les niveaux sommitaux, permettant ainsi de différencier les
formations Ashangi et Aiba (Merla et al., 1979). Cependant, une étude détaillée réalisée sur la
coupe Lima Limo a révélé que les coulées de la partie inférieure de la formation Aiba étaient
semblables a celle de la formation Ashangi et que seulement celles de la partie supérieure
étaient effectivement plus épaisses (Violle, 1999). Les bases et sommets des coulées sont
souvent scoriacés et localement on observe un début de développement de paléosols au
niveau de ces interfaces. Des ignimbrites rhyolitiques et quelques trachytes s’intercalent entre
les coulées basaltiques. Ces laves acides ont ét¢ étudiées par (Ayalew, 1999). Les rhyolites
prédominent et peuvent atteindre localement une puissance de 500 m. La formation de
nombreux plateaux au sein des trapps par phénomene de sape (e.g. le plateau ou se trouve le
village de Debe Bahir dans la coupe Lima Limo) est liée a la différence de résistance a

1’érosion des rhyolites par rapport aux basaltes (Laity & Malin, 1985; Violle, 1999).
2-3-2- Les volcans boucliers

La formation Termaber est attribuée a des éruptions de type central qui engendrent le
développement de gigantesques volcans boucliers. La morphologie de ces boucliers est trés
semblable a celle des volcans hawaiens. Leur diamétre basal peut atteindre une centaine de
kilométres et présentent des flancs dont les pentes n’excedent pas 5°.

La mise em place de ces volcans boucliers est considérée comme bien postérieure 2
celle des trapps. Selon (Zanettin, 1992), le volcanisme des volcans boucliers est représentée
par une série alcaline différenciée depuis des basaltes jusqu’a des trachytes et }'hyolites. Les
basaltes alcalins sont le plus souvent porphyriques avec des phénocristaux cie plagioclase,
d’olivine et de clinopyroxéne. La mésostase est constituée des mémes phases minérales mais
renferme en outre des oxydes ferro-titanés. Les basaltes alcalins se différencient

macroscopiquement des tholéiites par la présence de nombreuses petites olivines fraiches
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dans la mésostase ainsi que parmi les phénocristaux. Dans ces laves, 1’olivine peut représenter

jusqu’a 10% des minéraux. Les roches acides sont majoritairement des trachytes constitués de

feldspaths alcalins et oxydes ferro-titanés.
2-4- Coupes étudiées
2-4-1- Partie Nord du plateau (zone de Debartk)

Trois coupes ont permis d’étudier la zone de Debark (Figs. 2-3 et 2-4). La premiére est
la coupe Lima Limo. Cette coupe a déja fait ’objet d’études géochimiques,
géochronologiques et géophysiques (Hofmann et al., 1997; Pik et al., 1998; Rochette et al.,
1998; Pik et al., 1999). Lors des premiers travaux entrepris par Merla et al., (1979) et Berhe et
al., (1987), la séquence volcanique de Lima-Limo a été subdivisée en trois niveaux
stratigraphiques différents, ou formations comme le reste du plateau Nord (cf paragraphe
précédent). Dans cette étude, nous préférerons utiliser la subdivision stratigraphique établie
par Pik et al. (1999) qui se base sur la morphologie du relief et ne tient plus compte d’une
stratigraphie erronée pour cette partie du plateau. Ces derniers, sur la base de la morphologie
des escarpements, distinguent deux ensembles dans la pile volcanique: La Formation
Inférieure a une morphologie douce tandis que la Formation Supérieure correspond a des
falaises.

Les échantillons ont été prélevés le long de la route allant de Zarema 3 Debark. La
quasi-totalité de cette coupe est effectuée a travers les trapps, seules les quatre derniéres
coulées sommitales (échantillons 167 & 170) sont considérées comme appartenant au volcan
bouclier (Yirgu et al., 1997; Violle, 1999). La limite sur le terrain entre les trapps et le volcan
bouclier volcanique a été établie sur la base des observations pétrologiques. En effet, & partir
de 2690 m d’altitude (échantillon 167), les roches sont trés porphyriques et contiennent
jusqu’a 50 % de plagioclases pouvant atteindre 2 cm de long (Figs. 2-5). De plus, ces coulées
sont légérement discordantes sur les coulées horizontales des trapps. L’un des buts de notre
etude sera de vérifier la position de cette limite grace aux données géochimiques. Il est & noter
qu’au sein des trapps a 2330m une autre coulée (échantillon 142) trés riche en plagxoclase et
semblable & celles du sommet a été échantillonnée (Fig. 2-5). Il s’avérera qu ’elle présente
aussi les mémes caractéres chimiques que les coulées sommitales tout comme la coulée
aphyrique qu1 s¢ trouve directement dessous (échantillon 141). Il est important de souligner la

Présence de ces deyx coulées pour des raisons qui seront développées dans le chapltre 3.
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La deuxiéme coupe se situe dans le parc naturel du Simien au Nord-Est de la ville de

Debark (Fig. 2-3). La partie inférieure de cette coupe se localise dans la dépression d’ Aman
Amba le long d’un sentier qui descend I’escarpement nord du plateau. La partie supérieure de
la coupe a été levée le long de la route principale du parc, en direction de Debark, jusqu’au
sommet de la colline proche du lieu-dit Mindigebsa. Les trapps ont ainsi €té échantillonnés
entre 2600 m 3 3000 m. Au-dessus se trouvent des roches porphyriques a plagioclases qui
peuvent correspondre au volcan bouclier. La coupe se termine par un tuff rhyolitique
d’environ deux métres d’épaisseur, surmonté d’un trachyte daté par la méthode Ar/Ar a 29.7

Ma * 0.05 par,ﬁlochette et al.,&998). Sur ces derniers reposent deux coulées de basaltes

alcalins contenant de nombreuses petites olivines. L’une des coulées (¢chantillon 233)

renferme des enclaves de péridotites.

La troisiéme coupe se situe plus a I’Est, & proximité du sommet du volcan bouclier.
L’échantillonnage a été effectué le long de la route principale du Simien depuis le col de
Bwahit (4205 m) jusqu’a I’Ouest du camp de Sankaber 3250 m. Cette coupe a ainsi été

réalisée intégralement 2 travers le volcan bouclier.

2-4-2- Partie Est du plateau (volcan bouclier de Guguftu)

Le secteur étu(iié se localise au sud de la ville de Desse entre les villages de Were Ilu
et de Guguftu (Fig. 2-6). Cette coupe a ét¢ échantillonnée sporadiquement afin de couvrir une
plus grande superficie et avoir une idée globale des différents faciés volcaniques présents a
I’échelle compléte de ce volcan bouclier qui couvre une superficie d’environ 810 km?. De ce
fait, le travail réalisé ici est beaucoup moins détaillé que celui du Simien, mais il permet
d’avoir une vision d’ensemble de I’édifice. Seize échantillons ont été collectés depuis le
sommet des trapps au village de Were Ilu (~2600 m) jusqu’au col de Gugufiu (~3600 m). Les
coulées rencontrées sont'essentiellement basaltiques, mais on observe aussi quelques rares
intercalations de coulées trachytiques. Les basaltes sont porphyriques et fort semblables 2
ceux de la formation supérieure des trapps de Lima Limo. Ils sont constitués de plagioclase +
clinopyroxéne -+ olivine ainsi que des oxydes dans la mésostase. Ils renferment souvent de
petits agrégats de composition gabbroique. Au milieu de la coupe, un labar a remanié une

partie des roches sur quelques métres d’épaisseur. On peut y distinguer divers fragments de
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Fig. 2-6 Cartes topbgraphiqqe
du Sud Est de la province éthio

pienne avec localisation des

deux volcans boucliers échan:
tillonnés

roches basiques n’excédant pas quelques dizaines de centimétres de long (morceaux de
prismes, par exemple), ainsi que du bois silicifié. Au sommet de la coupe (col de Guguftu) se
trouve un paleo-lac ol ont sédimenté des hyaloclastites acides, il s’agit de parois de bulles
figées dans la lave, témoignant d’un volcanisme explosif. La derniére coulée basaltique
présente sous ce paléo-lac est différente du reste de la séquence. En effet, elle est un peu plus
épaisse (environ 25 m) et surtout elle présente un profil particulier : son sommet et presque
aphyrique (échantillon 267) sa partie centrale est trés porphyrique (30 % decpx + ol)
(échantillon 268) et sa base est un cumulat de cpx (échantillons 270), olivine et quelques
plagioclases. Par ailleurs, elle renferme aussi des enclavesﬂ:le dacite (échantillon 274).
Contrairement aux autres secteurs étudiés, le bouclier volcanique Guguftu est extrémement

riche en dykes orientés N-S a N45°. Ces dykes peuvent étre de composition basique ou acide.

2-4-3- Partie centrale du plateau (volcan bouclier de Choke)

Le troisiéme volcan bouclier échantillonné est le Mont Choke. Ce volcan se situe
directement au nord de la ville de Debre Markos et culmine a 4052 m (Fig. 2-6). Le Mont
Choke a la forme typique des volcans boucliers hawaiens. Il a un diamétre proche de 100 km
pour une hauteur d’environ 1400 m. Ses pentes sont faiblement inclinées et présentent un
angle proche de 5° avec le plateau constitué par les trapps. L’échantillonnage a été effectué le
long de la route reliant les villes de Debre Markos et Motta. Dix-sept échantillons ont été
prélevés depuis le sommet du volcan jusqu’a sa base. L’immense majorité du volcan est
basaltique, cependant, quelques coulées trachytiques et rhyolitiques sont encore présentes au
sommet du volcan vers 3900 m. Les coulées basaltiques, peu épaisses, n’excédent pas 5 a 10
métres de puissance. Dans la partie basale du volcan, les coulées sont partiellement érodées en
boules. Les basaltes porphyriques sont & phénocristaux de plagioclase, de clinopyroxéne et
d’olivine tandis que la mésostase renferme les mémes phases et des oxydes ferro-titanes. Les
enclaves gabbroiques sont parfois présentes mais moins fréquentes que dans les basaltes des

trapps de la coupe Lima Limo.
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Abstract

The Ethiopian plateau does not fit the popular image of a continental flood basalt
province. Rather than consisting of a thick pile of monotonous, rapidly erupted tholeiitic
basalts, it is made up of several distinct volcanic centres of different ages and magmatic
affinities. In the northeast, a thick sequence of flood basallts is overlain by the 30 Ma Simien
shield volcano. The flood basalts and most of the shield volcano except for a thin veneer of
alkali basalt, are composed of tholeiitic basalts. In the cenire of the province, a far thinner
sequence of flood basalt.is overlain by the 23Ma Choke and Gugufiu shield volcanoes. Like
the underlying flood basalts, these shields are composed of alkaline volcanic rocks. These
simflarities of magma type, together with field and structural observations, suggest that at
each site, both flood and shield lavas were fed by a common system of magma conduits. A
third type of magma, which is more magnesian and strongly enriched in incompatible trace

elements (the HT2 type of Pik et al. 1999), is confined to the northeast of the province. In this
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regi ]
gion, the lava flows are steeply tilted as a result of deformation that appears to have been
conlemporaneous with their eruption.

Th ; .
¢ three types of magma have very different major and trace element contents ranging

Jrom low in the tholeiites (e.g 10 ppm La at 7 wt% MgO [=La;], La/Yb = 4.2), moderate in
the alkali basalzs (La; =

24, La/Yb = 9.2), and very high in the HT2 type magmas (La; = 43,
La/Yb = 17). Their Nd and Sr isotope compositions are similar, however. Formation of the

t ; .
hree magma types are attributed to variable degrees of melting and variable source

TR
positions in a mantle source, probably a plume, that was heterogeneous in terms of both
Us temperature and jts composition.
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3-1- Introduction

According to Hofmann et al. (1997), most of the Ethiopian flood basalts erupted 30 Ma
ago, during a short 1 Ma period, to form a vast volcanic plateau. Immediately after this peak
of activity, a number of large shield volcanoes erupted onto the volcanic plateau, after which
the volcanism was largely confined to regions of rifting (Mohr, 1983, Mohr & Zanettin,
1988). The rift that opened along the Red Sea and Gulf of Aden separated the Arabian from
African continents and isolated a small portion of the volcanic plateau in Yemen and Saudi
Arabia (Chazot & Bertrand, 1993; Baker, 1996; Menzies, et al., 2001). Volcanic activity
continues to the present day along the Ethiopian and Afar rifts.

The Ethiopian flood basalts are the youngest example of a major continental volcanic
plateau. Because of their relatively young age and their eruption in a region where plate
movements are slow, a complete record from the main flood volcanism phase through to its
shut-down and the onset of rifting is preserved. Therefore, the region represents an ideal
situation to study the nature of a mantle source of continental flood volcanism and the manner
in which this source interacted with the continental lithosphere during the evolution of the
province. By comparing the cf)mpositions of the plateau basalts with those of the shield
volcanoes, whose eruption spanned the period from the end of flood volcanism to the onset of
major rifting, it becomes possible to evaluate current models for the formation of continental

volcanic plateaus. In particular, it provides a critical test of models in which flood volcanism

is attributed to melting in the head of a large mantle plume.

3-2- Geological Background

The Ethiopian flood basalts (or traps) cover an area of about 600,000 km? as a layer of
basaltic and felsic volcanic rocks whose thickness is highly variable but reaches 2 km in some

regions (Fig. 3-1). The total volume has been estimated by Mohr (1983) and Mohr & Zanettin
(1988) to be at least 350,000 km®.

The mineralogical and chemical compositions of the plateau basalts are relatively uniform.

The majority are aphyric to sparsely phyric, containing phenocrysts of plagioclase and
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* Strombolian volcanoes

clinopyroxene with or without olivine. Most of the flood basalts are classed as tholeiitic to
transitional (Mohr & Zanettin, 1988; Zanettin, 1993; Pik et al., 1998).

Interlayered with the flood basalts, particularly at upper stratigraphic levels, are sequences of
felsic lavas and pyroclastic rocks. These rocks, which have rhyolitic or less commonly

trachytic compositions, have been studied in detail by (Ayalew, 1999).

Pik et al. (1998,1999) divided the basaltic rocks into several types on the basis of their trace-
element and Ti concentrations. They recognised a suite of “low-Ti” basalts (LT) characterized
by relatively flat rare-earth element (REE) patterns and low levels of Ti and the more
incompatible trace elements. According to Pik et al. (1998), these rocks are restricted to the
northwestern part of the province, as shown in Fig, 3-1. Basalts with higher concentrations of
incompatible elements and more fractionated REE— the so-called “high-Ti” basalts (HT1 and
HT2)— are found to the south and east. One important result of our study is to show that the
distribution of the low- and high-Ti rocks is more complicated that Pik et al.’s NW-SE

subdivision.

Although the post-trap volcanism in the regions of active rifting around Addis Ababa and
Djibouti has been the subject of numerous publications (e.g. (Justin Visentin et al., 1974;
Zanettin et al., 1978; Deniel et al., 1994), less attention has been focused on the shield
volcanoes. These volcanoes, are a conspicuous feature of the preserved Ethiopian plateau
tops, and distinguish this plateau from other well-known, yet less well-preserved, examples
such as the Deccan and Karoo. The shield volcanoes are described only in overview papers by
Mohr (1983) and Mohr & Zanettin (1988) and in a few short specialized papers (Mohr, 1967;
Zanettin & Justin Visentin, 1974; Zanettin & Justin Visentin, 1975; Piccirillo et al., 1979;
Zanettin 1993; Wolde & Widenfalk, 1994; Barberio et al., 1999), and are said in these papers

to made up predominantly of volcanic rocks with alkaline compositions.

The basal diameters of the shields range from 50 to 100 km and the highest point in Ethiopia,
the 4533 m high peak of Ras Dashan, is the present summit of the eroded Simie%n shield. This
peak extends almost 2000 m above the top of the flood basalts, which lies at about 2700 m in
the northern part of the plateau. If an additional 500 m is added to allow for eroded material
(Mohr, 1967), a total height of about 3 km is estimated for this volcano. Although smaller in

diameter, the summits of many of the other shield volcanoes also exceed 4000 m. Mt Choke,
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Table 3-1;: Summary of ages of Ethiopian volcanism

Lima-Limo flood volcanics
Simien shield volcano
Choke shield voleano
Uorra shield voleano
Other Ethiopian volcanics
Northern plateau

Other shield volcanoes

Location

Rift-related \;olcanism

the second shield we studied, has a basal diameter of over 100 km and it rises to 4052 m,

some 1200 m above the surrounding flood volcanics.

A felsic volcanic series on the flank of the Simien volcano has been reliably dated at 29.7 +
0.05 (Rochette et al., 1998) an age that lies within error of the age of the flood basalts. Other
shields, in contrast, are significantly younger. New “°Ar/3?Ar results for Choke and Guguftu
volcanoes (discussed below) indicate that both erupted around 22 Ma ago (Table 3-1).
Zavettin (1992) reports that shield volcanoes farther to the south have ages between 20 and 13

Ma.

Lava flows of the shield volcanoes are thinner and less continuous than the flood basalts.
They also are more porphyritic, containing abundant and often large phenocrysts of
plagioclase and olivine. Like the flood volcanics, the shield volcanoes are bimodal and
contain sequences of alternating basalts, rhyolitic and trachytic lava flows, tuffs and
ignimbrites, particularly near their summits. The compositions of the mafic members of the
some of the younger volcanoes (e.g. Mt Guna) are more variable and include nephelinites,

phonolites and lavas with intermediate compositions, in addition to the basalts.

3-3- Sampling Strategy and Analytical Methods

The samples analysed in this study come from three regions. Most of our attention was
focussed on the Simien Shield volcano in the northern part of the plateau and on the sequence
of flood basalts that underlies it (Fig. 3-1). Other samples were collected from the Choke and
Guguftu shield volcanoes, a little farther to the south. Supplementary samples were collected
in the Alem Ketema and Sekota regions, and reference was made to the analytical data of

Zanettin et al. (1976), Zanettin (1992) and Pik et al. (1998,1999).

Figure 3-2 is a map of the Simien volcano and Figs. 3-3 and 3-4 show stratigraphic
relationships in the region and rock types along four sampled sections. About 70 samples
were collected from the principal Lima-Limo section, which extends along tfie Lima-Limo
road from near the base of the flood basalts to the upper flank of the shield volcano. To these
samples we add those collected from the same section by Pik et al. (1998,1999). One other

section (Aman Amba) was centred on the transition from plateau to shield volcanism; the last
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(Simien main series) extended radially outward from near the

. resent s i
to its lower flank. p ummit of the volcano

Sampli i
pling of the other shields was less systematic. A total of 17 samples were collected along

th
¢ road that passes from the base to summit of the Choke volcano, and 16 samples were
taken from the road that bisects Guguftu volcano.,

the appendix.

Altitude in metres

Barrat et al. (1996, 2000). For the trace elements Rb, Sr, Ba, Hf, Zr, Ta, Nb, U. Th Pb, Y and

rare eart i
earth elements (REE), the accuracy is better than 5%; for Cs it is ~10%. Table 3-2

contains the major and trace element data, along with measurement of standards BIR1, BHVO
and R i ,
GM. The data plotted in the figures are recalculated on a volatile-free basis.

!

t al. ‘
etal., 1987) All samples were leached for 10 minutes in 2N HCl in an ultrasonic bath, then a

two duplicate analyses were run on unleached samples. S

r isotopic ratios wer i
i~ D ¢ normalized to

0.1194 and Nd isotopic data were normalized using "**Nd/"Nd = 0.7219 The

4 87¢../86
verage “'Sr/™Sr value for NBS 987 Sr standard was 0.710278 = 12 (26, on the basis of 12

samples). Analyses of the Rennes Nd standard yielded "*Na/MNd = 0.51 1970 + 7 (20,
¥ p 0N

the basi i
asis of 12 samples). Chemical preparation for Pb analyses was carried out at the

Universi i i
X versity of Montpell}er following the analytical procedure of Manhes (1980). Total Pb
lanks were less than 65 pg for a 100 mg sample. The Pb isoto

pe ratios we
MC-ICP-MS P54 at ENS Lyon, S MR Iy
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Table 3-2: Mainr and frace element data

Sample #

104

105

108

18

107 108 109 10 M1 112 113 114 118 16 117 118 118 420 121 123 123 125 126
Location LL LL LL LL LL LL LL LL LL LL LL LL LL LL LL LL LL LL LL LL LL LL
Rock Type  Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt duplicate Basalt Basalt
Altitude (m) 1690 1673 1650 1630 1630 1810 1500 1590 1560 1560 1520 1480 1400 1370 1350 41330 1300 1200 1730 1790 1800
Si0, 488 479 484 490 503 477 497 48 477 494 479 480 483 495 486 487 482 484 491 498 497
TiO, 196 173 145 127 145 148 144 135 185 188 179 153 149 151 152 151 132 18p 1.82 187  1.90
A0, 157 154 152 152 159 159 156 152  1ee 1S1 185 163 165 152 160 160 137 153 154 15.1 15.3
Fe,0, 128 113 122 118 122 122 122 118 131 187 129 129 128 119 119 118 114 121 12.0 123 124
MnO 017 016 019 017 017 031 045 o018 017 02 017 018 018 016 017 016 o018 02 047 017 047
MgO 567 575 899 788 665 657 664 778 682 565 665 67 654 650 670 678 102 794  6.10 6.16 547
Ca0 998 1033 1025 993 988 995 983 go7 921 915 919 021 946 925 972 o980 104 102 109 107 109
Na,0 267 267 223 208 ®6 261 25 231 273 312 288 278 271 311 268 260 156 2p9 263 263 2560
K:0 056 043 014 069 039 041 028 028 063 069 06 039 031 063 066 064 05 041 0.28 033 053
P,0s 025 028 014 012 014 014 012 012 o418 - 029 022 022 022 016 021 022 015 o048 0.24 023 022
TOTAL 996 100 8883 995 999 994 996 991 gos 100 992 €03 995 995 997 100 1000 100 999 100 100
Lol 111 396 167 156 034 214 119 150 12 065 148 116 083 161 161 206 445 126 1.33 0.84 208
Cs 0.08 007 001 005 005 003 002 003 002 011 003 001 001 001 002 004 003 0.01 041 008 006 008
Rb 387 574 068 835 546 540 310 273 560 751 654 168 111 58 723 678 os50 360 205 188 218 458
Ba 265 26 778 285 138 138 110 107 192308 257 212 200 2209 238 230 qa3 181 235 236 245 277
sr 418 464 280 330 333 307 307 318 aan 432 395 406 398 337 384 383 321 349 420 425 424 434
Th 086 045 050 041 074 074 071 o054 039 085 063 032 032 05 057 058 049 049 080 087 091 140
u 022 015 018 014 022 022 020 014 0413 080 018 011 012 016 017 019 048 o045 028 022 024 033
Pb 228 200 122 097 165 157 149 112 118 257 205 136 143 168 187 190 o002 147 281 229 281 3.14
Nb 823 681 506 414 584 524 533 564 551 865 734 511 472 625 684 692 506 590 697 707 743 734
Ta 051 040 082 025 032 030 033 028 032 053 049 030 029 038 039 040 036 035 046 043 045 043
zr 183 136 944 876 108 108 103 @29 1155 135 108 @87 112 120 120 89 107 137 141 143 164
Hf 380 328 243 221 266 263 263 233 277 882 333 272 250 283 296 298 227 270 368 348 362 391
¥ 21 264 201 192 227 26 218 208 273 808 283 266 261 247 248 251 208 259 30.0 304 302 241
Cr 850 710 673 207
Ni 112 113 18 77.0
v 262 252 243 318
La 121 105 58 497 782 795 740 675 782 125 101 828 770 855 955 971 a4 766 107 108 109 120
Ce 800 280 151 130 193 192 177 159 192 208 241 204 191 200 22 o298 162 189 277 271 272 295
Pr 435 380 230 199 281 280 259 233 289 427 355 309 289 2981 317 323 234 293 408 398 414 432
Nd 203 181 113 098 132 132 124 114 141199 167 149 141 137 149 150 113 186 183 187 189  19.8
Sm 532 469 326 294 370 370 348 247 408 526 45 407 391 381 399 404 333 400 483 491 512 531
Eu 174188 147 1068 132 130 1220 144 145 175 153 141 135 132 137 137 101 141 1867 169 171 177
Gd 582 512 369 357 409 408 3906 367 486 581 520 467 457 450 456 484 390 457 536 550 568  6.05
To 092 081 062 057 068 068 065 o062 078 093 084 077 076 0735 0735 074 oe4 072 089 088 090 089
Dy 553 480 377 347 408 411 395 371 475 557 508 473 464 447 443 450 380 438 524 514 530 563
Ho 11109 076 071 082 08 080 075 097 113 104 097 09 080 080 091 079 080 105 103 1.07  1.18
Er 277 238 1980 175 204 2068 202 188 252 277 255 243 243 227 225 oos 217 247 280 282 285 300
Yb 255 2147 175 160 192 188 185 1ge 237 286 244 240 241 208 209 213 178 205 237 238 246 262
Lu 038 033 026 024 029 029 0238 o025 036 040 036 036 036 031 032 032 o2 031 035 035 035 038
es of standard values are reparted together with Eggins et. al (1997) preferred values.
. 141 141a 141b
= 128 129 130 1231 132 134 136 137 138 180 1119 "i‘Lz 25: LL LL ‘-‘;} it
Sample # d2r LL LL LL LL y i ite Trachybasalt Trachybasalt Trachybasal
g - - H v . . It B:sLalt Basalt Basalt Basalt Rhyolite Trachyandesite Trachyandesite Trachyandesite Trachyl
Rock Type Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basa T
2090 2090 2175 2200 2205 2245 2310 2310
Alfude (m) 1810 1830 1830 1840 1870 1880 1960 2010
9.2 50.4 50.0
1 57.7 63.8 4 266
7.0 484 512 464 754 61. 263 2.84 -
Si0, ol o@ e e B N T e 18 da 48 = o 148 14.2 15.0 143
TiO, 1.88 . - . ; : : 20.1 136 155 114 . : ; 13.2 12.3 13.
6 140 138 1741 ; 80 7.81 7.01 :
ALO; 15.9 15.9 14.6 13. 9.7 147 13.1 2.68 7. 0.17 0.17 0.14
13.5 13.7 12.9 R 0.16 0.06 -
Fe.0: 122 115 127 142 9 o = i 047 ; 008 2t i 2.50
n 017 006 019 021 0.2 3 - & 1.74 1.91 : 5.80 6.95
et 514 445 573 47 501 504 35 344 507 5 472 2.14 7.04 218
Mgg 984 7.02 104 8B2 947 939 965 1085 887 1043 g'gl 3.44 3.13 3.31 3.21 2.92 25
Ca . : X ; y | 294 291 2.4 ; - : 2.07 1.7 .
Na,0 e ok gorc DEs oed oet o SR Be ik moh a01 e e 0.71 0.81 0.76
K,0 0.52 ; : - : . 2 0.06 i - '
P.0 022 021 021 03 028 028 028 016 026 021 00 100 100
o 998 998 999 99.8 100 100 100 1
98.3 : : . :
TOTAL 100.3 982 100 994 998 100 - - 1.5 Ao
242 011 +356 094 3.10 463 :
Lol 138 446 043 051 157 081 186 i ; X
0.62
0.64 0.43 0.46
014 009 036 032 035 048 003 008 035 004 021 o s o ot
Cs g ; 721 289 143 118 118 68. 239
Rb 537 670 435 124 104 ;;.57 721 290 s 118 118 - o 1307 1751
Ba 273 218 145 344 317 325 9417 510 511 337
404 471 383 284 : 2.18 117
sr 374 402 311 382 399 058 450 1.81 1.93 J
128 135 086 204 i ' e 043
Th 182 143 087 157 127 115 0.68 0.71 :
0.3 038 077 017 ; 1 9.80
051 048 027 057 045 047 ; L i P :
rin 394 346 175 449 600 379 400 194 433 g.gg gg.; Lo oyd - i
Nb 718 7M1 776 778 933 984 945  4.86 a.;g og0 o %> o0 142 1.05
i Ws e M3, 3 18 wm 2% e 4 W s 550 647 672 33:
] 06 8
zr 153 165 148 217 198 2 e o iR D 155 14.0 14.9 7
403 414 377 509 464 465 : : ; oo 422 50.4
Hf 4 ' 5 83 2652 463 332 680 49.3 i
Y 309 337 3658 457 417 428 48, - 670 168 55.0 10.2 12.3 <l
b4 490 710 142 <LD. 44.0 108 piriss 248
. 340 400 5.0 98.8 44.0
Ni 325 <LD. 96.
o 403 376 006 4.7 468 46.0 33.1
123 122 100 169 146 146 156 685 140 861 | . 105 102 79.8
? 300 300 255 417 356 359 380 172 344 228 223 11 ;fl e b ik
Pr 434 433 390 607 505 521 Zssg ?-253 :-;Jg "1*;“13 212-: oo EE 50.2 47_;
; 24.2 ; . - : ’ 124 10.
d 200 200 176 280 238 116 112
gm 523 537 502 732 640 641 ; ;g 515:; g-g; f—;: ;Qéi 2,02 093 496 ? _022
’ 2.05 : . ; . : o 11.4 -
Eu 174 183 176 238 193 550  14.0 102 9.58
716 818 399 773 : i 1.49 1.51
Gd 573 615 603 803  7.07 0.5 225 1.49 1.32 2
16 132 067 130 } 8.24 8.51
Tb 094 102 107 129 111 1. L i bt 209 i
6.88 6.84 7.81 4.08 7.8 - - 50 1.53 1.69
Dy 85 585 607 765 116 2.40 166 1.
137 162 082 164 : 4.32 455
Ho 114 118 128 18 14 311 6.7395 4.59 4.21 :
379 445 226 450 ; ; ave 2.95
Er 311 328 337 427 382 , 0 4.19 4.29 -
Yb 260 270 276 375 327 322 374 187 g.gg §.g; 06217542 b 085 g 0.60
Lu 039 039 041 055 047 046 056  0.28 : ; .




Table 3-2 (suite)

Sample # 142 143 1
Looaton Lo wow WOW WO R W omom o e m w m o w o m e
RockType  Trachybasalt Basalt Trachyle Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Trachyte Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basslt Basslt  Basalt Basalt Basalt
Alttude (m) 2310 2330 2385 2345 2350 2355 2360 2370 2380 2450 2470 2480 2490 2495 2500 2530 2540 2560 2570 2580 2610 2630
Sio; 50.3 495 672 506 ; ;
o 19 174 07 20 19 ise 1e 1m od aw e e rn i S1 B2 s 41 dez s s s
105 85 152 185 152 150 139 164 165 130 167 155 1566 154 156 162 148 1 ' : : : '
Fe.Os 102 117 528 121 123 126 113 112 640 148 108 105 118 118 111 120 1ss ioa oo 188 172 148
MnO 0.12 06 024 014 Q15 014 013 013 019 016 014 047 046 021 047 044 ods oiy  oie  ao& 100 133
MgO 252 514 039 4% 450 338 519 535 016 535 521 542 576 638 492 617 570 se  wr0  gen  oie ot
a0 7.79 1016 08 907 977 708 935 937 176 695 985 9852 109 113 106 110 103 ;.sbsg ?ng U1 1o oo
h::;g 28 287 320 296 282 213 299 301 363 344 282 288 262 244 2583 240 281 259 269 S8 zn i
Ko 1.89 044 530 Ot O 183 058 055 494 098 054 064 023 026 040 021 031 024 042 048 021 039
. ; j j 025 023 028 023 009 040 020 019 021 049 020 019 023 049 022 024 049 025
TOTAL 100 988 100 100 99 999 999 999 999 100 100 999 999 999 103 998 999 999 9.9 999 999 100
Lol 277 208 289 218 489 750 262 211 425 259 263 154 218 152 664 278 132 394 743 465 204 205
Cs ;
s gﬁg gﬁg ?62‘11 g.;g 2.12; 023 022 100 027 030 041 016 022 017 017 010 041 022 049 007 048
. ! 8 676 629 122 136 132 152 343 546 741 534 827 374 848 83
Ba 769 242 335 208 272 322 313 4 159 483
Py i 242 = 560 454 214 242 120 975 140 911 169 151 275 304 131 217
= > 300 s 4 32 281 30 34 141 659 W2 36 a3 M 317 04 340 349 483 472 366 410
U 0.32 G 032 o';? 105 117 141 472 080 111 115 074 064 066 069 079 071 090 091 058  1.08
u i a2t gs2 0 016 030 0% 175 021 075 073 025 021 025 028 02 02 02 032 020 03
Bk a8 238 . 65 222 365 384 260 400 405 545 200 175 151 140 241 241 302 2686 189 301
. ; 945 897 767 759 742 680 117 750 724 754 658 7368 765 807 608 822 85
& po 0 % @ ; ; 48 389 075 049 051 052 045 047 051 054 046 051 053 037 0.0
“ L 2 Jos g fe2 M9 46 13028 219 1@ 132 126 110 12 126 185 119 157 160 107 191
i &2 a0 450 40 408 397 582 269 549 33 357 346 304 308 320 364 320 &7 38 289 529
b st 1.7 S %6 08 2O 34 743 I3 286 7 38 288 287 301 36 289 M4 326 260 459
o s Jeo 79 %80 B8O 900 14D 400 198 191 211 36 319 275 181 206 135 155 347 126
by 5 370 e &0 770 770 <LD. 360 740 750 700 101 870 940 620 780 440 560 109 360
. » o 266 <LD. 297 283 289 338 307 326 329 331 277 286 205 262 370
ce as o5 ;g:? ;115; ;;.g ;;.2 ;;.g 919 185 102 105 886 759 846 886 990 886 124 128 7.80 135
Ce i = W o Es o ; 3 216 429 246 261 228 201 209 222 256 229 308 315 203 357
o o 308 a7S A48 407 414 395 268 627 354 369 33 296 312 329 374 31 435 458 293 519
- 20 b a1 203.: 187 186 177 941 286 163 165 154 138 149 156 174 152 196 203 135 240
o 2= W D7y 5% 4B 486 451 186 719 437 442 432 386 412 435 473 416 498 516 368 659
o e TeaooAmio 184 184 159 241 252 144 149 159 145 145 149 168 148 180 171 136 284
o o Eiel o8y S b2 54 53 (75 781 509 523 534 476 499 514 563 484 556 577 444 783
iy o 58 Tl 082 ost 087 215 16 087 087 09 082 084 0% 0% 08 00 0% 074 133
- 5% oo : 82 539 551 537 120 667 522 537 551 497 513 558 579 501 533 553 453 823
; ; 132 128 100 110 109 270 182 107 109 113 102 102 112 148 101 1
Er 3.08 2.80 370 318 266 295 287 : 28 M2 Dot 168
v Sa S s s 2 . 87 831 346 265 291 295 268 255 274 310 260 206 299 240 428
s R 263 S 29T 23 285 280 770 285 249 249 247 222 228 248 283 227 238 251 204 873
; ’ ; 45 035 037 037 140 043 037 037 037 033 033 037 040 033 035 036 030 054
Table 3-2 (suite) ———————————
Sample # 167 168 169 169 170 186 188 196 201 206 210 211
Location LL LL LL LL LL SMS SMS sus sMs SMS AA AA
Rock Type Trachybasalt Trachybasalt Trachybasalt duplicate Trachybasalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt
Altitude (m) 2690 2690 2820 2870 4205 4100 3525 3630 3150 2610 2645
Sio 48.0 499 48.1 48.4 50.2 50.5 520 495 50.4 49.1
TiO, 292 240 278 2.72 2.21 198 216 1.96 1.80 1.82
ALO; 1856 19.1 19.0 19.4 12.4 14.4 14.0 15.0 15.0 15.1
Fez0s 12.1 10.0 10.9 11.0 13.4 132 133 13.0 12,0 118
MnO 0.13 0.13 0.10 0.13 0.19 0.18 0.18 0.18 0.16 0.16
MgO 2.47 253 2.86 266 57 5.79 4.64 5.81 6.06 6.21
ca0 7.65 7.83 7.69 7.74 10.2 105 8.3 107 106 14
Na0 3.89 4.20 400 447 275 2.65 3.13 265 263 2.53
KO 122 132 1.22 122 0.54 0.44 1.20 0.38 0.55 0.26
P,0s 0.46 0.58 0.47 0.46 0.20 0.28 0.30 0.25 0.24 0.23
TOTAL 100 100 100 100 100 99.9 99.9 99.9 99.9 99.9
Lol 478 2.00 2.94 2.10 0.4 0.00 0.8 05 0.51 1.28
Cs 0.09 0.60 0.3 0.34 0.21 0.14 <LD. 0.14 <LD. 0.17 0.06
Rb 13.9 17.9 15.2 14.9 153 8.85 8.48 19.0 67 10.8 3.99
Ba 519 593 535 548 537 148 134 516 128 178 122
< sr 827 894 873 864 880 306 280 302 291 318 310
1 Th 1.01 1.15 1.03 1.13 1.02 0.93 0.90 1.71 0.95 0.87 0.80
U 0.39 0.23 0.24 0.24 0.27 0.41 0.32 0.44 0.32 0.28 0.27
Pb 3.57 3.96 3.45 3.65 3.58 1.5 1.87 3.95 2.03 1.80 172
Nb 1756 18.6 17.7 175 176 8.68 6.37 10.1 6.48 7.96 7.29
Ta 1.07 1.09 1.05 1.08 1.04 0.55 0.54 0.62 0.54 0.49 0.46
zr 258 283 261 256 258 161 121 198 122 136 123
H 5.93 6.43 5.95 593 5.90 4.08 3.25 5.05 33 3.41 3.5
Y 37.1 39.4 373 38.8 37.2 38.5 29.4 435 29.1 324 317
cr 270 200 240 123 118 32.7 168 218 196
Ni 27.0 19.0 19.0 499 55.1 329 62.7 58.6 672
v 206 174 171 350 331 324 333 298 310
La 205 225 205 20.1 205 107 8.81 152 9.31 9.57 8.43
Ce 495 53.9 495 49.9 492 27.3 230 365 25.1 243 219
Pr 7.14 7.74 7.13 7.38 7.07 4.04 3.37 5.24 3.54 3.56 3.24
Nd 327 355 32.9 33.0 328 18.8 15.3 237 166 16.4 15.2
sm 7.98 8.66 7.98 8.17 7.90 5.22 4.8 6.20 453 460 433
Eu 2,69 2.87 269 2587 269 1.80 1.70 2,01 1.73 164 153
Gd 826 ° 886 8.28 8.34 8.12 6.28 5.31 7.23 5.56 533 5.14
o 123 1.32 1.23 1.30 123 1.08 0.84 122 0.90 0.91 0.89
Dy 7.01 7.59 7.05 7.08 6.98 6.53 5.49 7.21 5.41 5.42 5.31
Ho 1.6 1.45 1.35 1.36 1.35 1.32 1.12 1.48 1.05 1.11 1.07
Er 3.30 3.47 3.26 3.51 323 3.53 2.86 4.09 2,97 2.98 2.86
Yb 2.87 3.17 2.93 2.88 2.98 294 2.45 3.48 2.41 249 2.36
Lu 0.44 0.48 0.44 0.43 0.45 0.42 0.3 0.50 0.37 0.36 0.35




Table 3-2 (suite)

213

Sample # 213 214 215 216 217 219 222 222 223 225 226 227 230 610
Lacation AA AA AA AA AA AA sms SMS SMS SMS SMS sms sMs SMS SMS
Rock Type Basalt  duplicate Basalt Basalt Basalt Basait Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Basalt Trachyte  Alkali basalt
Altitude (m) 2690 2695 2735 2775 2860 2995 3100 3120 3135 3165 3205 3225 3050
Si0, 49.6 50.7 51.3 49.7 50.0 49.4 486 48.7 49.0 50.6 496 475 60.7 45.0
TiO, 1.90 1.83 1.99 1.91 2.06 3.11 1.97 1.99 2.54 2.95 2.47 2.63 0.93 2.97
AlO; 16.0 15.3 15.3 15.3 15.1 14.0 17.3 174 17.3 14.0 16.0 15.1 20.7 16.0
Fe;0s 11.4 1.7 11.4 11.5 12.3 13.6 11.3 11.3 1.3 14.1 125 14.0 2.48 13.3
MnO 0.16 0.18 0.1% 0.17 0.19 0.20 0.15 0.16 0.14 0.17 0.17 0.16 0.18
MgO 496 5.38 5.05 5.44 5.13 4.84 4.84 4.82 3.57 4.40 4.82 5.57 6.49
Ca0 104 10.3 9.93 106 9.95 101 102 10.3 9.32 8.20 9.39 8.90 1.28 8.6
Na,0 2.98 2.76 2.91 2,60 2.94 3.03 3.00 3.01 3.37 3.25 3.15 3.08 5.56 3.15
K0 0.43 0.53 0.70 0.38 0.47 0.54 0.25 0.28 0.80 1.12 0.83 0.66 5.73 1.63
P.0s 0.26 0.22 0.26 0.21 0.31 0.36 0.27 0.22 0.26 0.32 0.30 0.29 0.21 0.11
TOTAL 99.9 9.9 99.9 99.8 100 99.9 99.9 100 99.9 99.9 99.9 100 100 99.6
Lol 1.75 1.06 0.9 2.05 1.55 0.73 2.03 2.08 2.46 0.85 0.65 2.27 2.53 2.04
Cs 0.09 0.09 0.18 0.31 0.14 0.21 0.14 0.04 0.05 0.14 0.12 0.18 0.17 0.1 0.54
Rb 5.82 5.94 1.8 15.0 7.41 8.84 10.9 2.77 2.89 8.00 17.41 12.32 9.99 72.7 285
Ba 237 243 213 258 140 288 244 177 185 324 380 307 234 2874 509
o Sr 366 377 339 325 326 364 369 431 451 447 356 481 391 125 1081
co Th 1.05 1.06 1.20 1.38 0.93 1.10 1.33 0.94 0.91 1.40 1.78 1.40 0.99 6.2 4.08
U 0.30 0.31 0.38 0.78 0.27 0.29 0.39 0.24 0.23 0.35 0.48 0.45 0.25 1.9 1.15
Pb 2.67 2.81 2.98 4.48 1.89 2.63 2.22 1.88 1.95 2.89 4.36 3.66 2.27 223 1.88
Nb 8.49 8.76 7.72 8.38 8.42 10.4 15.0 8.48 7.76 1.8 9.20 12.3 11.0 74.7 435
Ta 0.51 0.53 0.49 0.57 0.53 0.57 0.92 0.56 4.18
zr 152 157 137 145 139 196 226 135 132 202 219 203 167 1208 188
Hf 3.81 3.87 3.48 3.77 3.52 4.30 5.52 3.44 25.9
Y 34.4 36.0 335 33.4 34.0 421 50.6 31.3 31.5 47.0 47.3 39.7 39.2 76.4 26.5
cr 114 123 126 87.8
Ni 46.8 38.5 39.3 75.5
v 319 313 409 276
La 1.3 115 10.4 108 9.96 13.8 16.0 106 108 16.6 17.9 16.6 125 75.3 36.3
Ce 27.8 28.7 257 26.3 24.6 34.0 40.3 25,5 26.9 38.9 443 404 30.7 142 72.5
Pr 4.04 4.16 3.7 3.79 3.64 4.96 5.87 3.75 3.88 5.79 6.48 5.86 4.51 23.3 8.76
Nd 18.6 19.0 16.9 17.4 16.9 22,5 27.4 17.5 17.6 257 29,1 25.9 20.6 02,7 34.6
Sm 5.01 5.19 4.64 475 4.70 5.95 751 ' 477 4.83 6.87 7.81 6.77 5.79 20.5 7.12
Eu 1.74 ,1.78 1.63 1.64 1.66 2.02 2.43 1.69 1.72 2.31 2.50 2.21 1.98 6.5 2.35
Gd 5.86 6.03 5.53 5.68 5.56 6.88 8.67 5.56 5.61 8.09 8.76 7.60 6.79 184 6.47
Tb 0.97 0.99 0.94 0.94 0.94 1.11 1.44 0.92 0.93 1.32 1.46 1.23 1.14 2.9 0.93
Dy 5.84 5.90 5.68 572 5.65 6.58 8.51 5.43 5.47 7.67 8.44 7.00 6.75 16.4 5.01
Ho 1.19 1.24 1.16 1.17 1.15 1.33 1.71 1.08 1.10 1.52 1.70 1.40 1.36 3.1 0.96
Er 3.23 3.32 3.0 3.10 3.15 3.58 4.61 2.95 2.95 4,09 453 3.64 3.64 8.4 2.52
Yb 2.72 2.80 2.58 2.66 2.61 3.07 3.76 2.47 2.44 3.32 3.85 3.02 3.04 7.9 1.99
Lu 0.39 0.40 0.37 0.38 0.36 0.44 0.55 0.35 0.35 0.48 0.57 0.44 0.44 1.2 0.30
Table 3-2 (suite) 254 253 254
245 246 249 250
Sample # 237 238 239 240 cﬁgﬁ Cﬁ*;ie ks Choke  COhoks  Cheke  Choks Choke Choke
Location Choke Choke Choke Choke ) oke Trachyindoile: Tathtadi Dol Basalt Basalt Basalt Basait Basalt
Rock Type Basalt Rhyolite Trachyte Trachyandesite Basalt rachyandes
: 3470 2845 2760 2680
Alitude (m) 2615 3870 3880 3875 3800 3795 3845 3880 3560
469 48.0 45.1 45.9
810, R o oA T 161 068 251 250 284 224 145 229
TiO, 2.02 0.21 0.44 1.10 o pls) e oz it 16.4 77 156
AlLO; 193 131 143 15.4 'ﬂ g 12 162 i l e el 147
Fe,0; 12.1 1.89 6.69 9.25 14 881 = L o e gnT 0.53
MnO 0.16 < Il:g gg; 253 3.85 1.45 3:47 5o it 404 795 ?022
MaO 382  <LD . : > : 8.84 9.16 8.78 12.2 -
Ca0 10.9 <LD. 1.78 3.33 ;32; g.gg ig; = o a5 2,02 209
hag o ko e 0.42 3.20 1.28 087 130 1.34 0.58 .0
K0 0.81 5, : : - : ' ; 0.42 0.26 :
P,Os 0.30 0.0 0.10 0.33 0.26 0.21 0.57 0.34 0.44 .
9 99.9 9.9 .
TOTAL 99.9 99.8 100 100 99.9 99.9 99.9 99.9 99
1.19 1.80 0.79
Lol 1.62 2.01 4.12 2.43 2.48 9.75 2.03 0.34 0.91
D. 0.13 0.25 0.09 0.07 <LD.
= o o 1 fg ;f 2 ggg ;%D g 2'18? <1]§ g 26.1 43.4 15.4 11.4 25.1
1 : ; J ; ;
Rb 17.7 186 s o 805 420 293 410 457 182 191 266
Ba 243 61.8 929 = s 489 420 367 455 410 370 394
S 4 B e e 787 3.27 178 305 502 171 1.64 265
) Th 1.19 17.7 12.0 6.65 1.14 ; o2 o o34 19 oag 048 0.58
u 031 296 285 19 98 iy : : 4.41 1.48 1.38 238
6 1.62 11.9 3.92 3.38 3.67 : .
Nb 15.2 142 119 42.5 16.0 68.2 432 18.1 37.0 . 1.24 213
; 3.41 0.96 3.40 2.49 145 225 3.08 1.2 - '
109 556 283 167 223
Zr 109 934 801 320 o o S & 88 el 284 408
Hf 2.74 233 18.0 8.38 2.61 1; .: 505 e 43.9 52.4 23.4 23.8 31.4
Y 24.5 116 914 46.9 224 <7L.D - e <LD. 5.30
cr 21.2 139 25.35 s e 6.31 123
Ni 8.87 <LD. 23. g 81 240 342
v 324 2.45 302 .D. - 5%
4 27.6 38.2 14.6 4 X
b f24 ot 787 oy — s S %5 s e e 30.8 457
%o e o iy g%; 2202 11 5.6 8.08 479 7.62 10.0 4,02 3.94 5.85
8.4 1. . . ; : :
Nd 163 753 9.0 z . 013 205 395 5.76
S 3.91 13.9 14.4 10.0 3.39 12.7 8.36 5.16 7.48 ; ; 1.38 2.03
. ' : 41 129 3.82 2.81 1.84 2.48 294 1.40 : -
Eu 1.50 0.80 3.20 3. : 063 4.32 4.28 6.11
9.59 3.78 12.9 8.89 5.96 8.26 ; .
Gd g0 A7 145 ' . 1.2 143 085 127 148 067 0.67 0.90
To 0.69 272 2.41 1.33 0.62 k . : e 400 404 5.17
8.26 3.70 1.2 8.35 5.11 7.58 ) .
Dy 4.20 17.7 14.6 : ' ; 1.79 0.82 0.83 1.04
1.71 0.77 234 1.70 1.03 1.57 .
o o o y 474 2.10 6.68 4.79 2.69 437 5.01 2.30 2.31 3.03
Er 2.35 11.2 9.27 . . : X : A 1.98 1.96 2.98
9 4.18 2.81 3.82 4.42 ; :
Yb 2.09 113 9.11 471 1.89 6.3 = a5 b 0.44
Lu 0.30 1.61 1.34 0.79 0.28 0.94 0.62 0.44 0.59 0.




Sampie# 255 259 260 262 263 264 265 287 288 270 272 273 274 | BHVO-1 BHVO-1  BR BR  RGM-1 RGM-1 BHVO-1
Location Uorra  Uormra Uorra Uerra Uorra Uorra Uorra  Uoma Uoma Uoma Uorra Uorra Uorra
Rock Tvpe Basalt Basalt Trachybasalt Trachybasalt Trachybasalt Trachyte Rhyolite Basalt Basalt Cpx Basalt Trachybasalt Dacite
Average : Average - Average : T
Altitude (m) 2585 3070 3250 3205 3410 3425 3405 3560 3545 3495 3380 3070 3540 | ofz7 Eggins Pagins “ofg  Egains Calibration
analyses (1997) analyses (1887) analyses (1997)  values
Si0, 524 484 50.8 47.1 46.8 §7.3 688 440 448 497 465 80.5
TiOs 237 156 1.72 1.89 232 050 031 274 179 o067 1gs 0.09
ALO, 152 153 17.8 17.4 17.8 18.0 163 150 129 416 159 12.8
Fe,0, 116 113 10.1 11.3 12.4 110 267 134 117 565 129 1.05
MnO 021 019 0.24 0.21 0.21 <LD.  <LD. 020 018 011 o419 <LD.
MgO 398 652 3.16 4.79 4.53 <LD.  <LD. 774 112 163 574 1.42
Ca0 796 889 7.37 .66 9.05 015 013 1141 132 203 114 9.40
Na,0 361 352 5.28 4.04 4.42 640 530 227 137 04 203 4.17
K0 131 115 2,06 1.47 1.33 580 484 422 077 0.84 1.85
P.0; 038 058 0.54 0.61 0.78 008 005 049 037 009 o024 0.10
TOTAL 988 100 100 90.9 100 100 998 995 100 988 o999 99.9
Lol 092 307 1.46 1.45 0.41 1.11 138 101 237 138 158 8.56
Cs 057 077 1.05 0.57 0.39 023 070 018 016 003 042 1.20 004 | 010 010  0.89 1 9.9 960 0.10
Rb 396 184 56.9 37.8 36.2 178 177 264 259 114 198 52.0 225 ( 913 950 514 47 145 149 g2
Ba 366 493 882 577 588 82.0 136 305 211 128 247 255 1455 | 132 183 1006 1050 824 807 1329
W Sr 394 582 813 583 297 156 537 894 884 562 470 224 298 | 395 390 1294 1320 1p2 108 399
= Th 487 181 5.45 3.66 5.34 220 224 307 243 031 255 1.75 216 | 125 126 995 1087 149 151 1.25
u 1.02 036 1.31 0.98 1.16 3.76 148 072 055 008 053 0.28 0.21 0.41 0.42 2.23 248 538 580 0.41
Pb 8.57 438 5.00 3.55 2.82 240 277 272 224 o058 339 3.69 128 | 206 210 465 477 284 240 208
Nb 302 235 74.8 434 69.0 141 120 404 209 389 o275 24.0 214 | 19.4 195 112 98 9.41 890 197
Ta 233 124 4.15 3.07 3.73 844 693 238 171 020 155 1.23 015 | 120 120 537 579 g5 oos 1.21
zr 261 160 269 171 202 830 815 173 126 204 437 153 86.1 | 182 180 200 250 240 219 184
Hf 682 381 5.83 3.81 4.37 19.7 151 425 301 o098 334 3.50 220 | 447 430 585 562 11 620 4.49
Y 375 282 435 29.4 334 868 503 279 215 808 o255 245 391 | 278 280 313 30 24.3 250 280
cr 13.0 56.2 92.3 <LD. 147 445 1188 3gs <L.D.
Ni 19.0 19.2 37.4 <LD. 630 180 190 g3 16.7
v 267 87.2 193 <LD. 314 305 232 g 266
La 304 220 48.9 33.9 465 109 M7 292 2114 278 192 21.0 4.08 15.5 15.5 77.3 82 228 270 15.5
Ce 675 465 102 67.8 2.3 204 211 835 437 775 402 45.8 567 | 37.7  38.0 145 181 451 470 380
Pr 885 599 12.4 8.34 11.1 228 243 818 547 119 544 5.86 088 | 542 545 167 17368 507 530 5.45
Nd 366 248 485 32,1 43.2 77 815 387 220 592 214 24.4 263 | 248 247 g3 65 19.0 190 247
Sm 816 539 9.52 7.12 8.32 13.7 142 708 475 167 ag0 5.18 059 | 617 6147 118 12 396 430 617
Eu 243 181 ., 345 2.44 2.78 1.79 115 220 150 o054 161 1.78 129 | 205 208 3.5 37 055 066 208
Gd 7.67 562 9.59 6.12 8.39 12.5 127 673 484 166 507 5.19 157 | 817 622 100 95 375 370 6.22
Tb 117 0.82 1.32 0.89 1.09 1.87 185 095 069 028 o078 0.76 010 | 095 095 128 125 g0go o6s 0.85
Dy 678 487 7.41 5.32 5.85 0.7 989 512 381 1853 4a4 4.21 058 | 527 525 622 620 361 408 5.25
Ho 130 0.5 1.50 1.05 1.17 217 190 099 075 030 o089 0.85 013 | 1.00  1.00 108 1087 077 o5 1.00
Er 369 263 4.10 2.77 3.16 639 538 261 201 078 242 2.35 087 | 257 256 260 24 233 280 2.56
Yb 329 234 3.68 2.69 2.59 632 552 212 188 058 201 2,09 039 | 1.99  1.98 1.8 1.9 247 260 1.98
Lu 055 035 0.55 0.39 0.40 0.5 08 032 025 008 o031 0.31 006 | 028 .28 0.3 025 038 041 028
Table 3-3a: Measured and initial Sr and Nd isotopic ratios.
. ' ’ X *'Sr/*Sr),
Sample # Rocktype (TNA/"Ndm Eror(+h)  (“Nd/“Ndi  eNdh  ('St™Sn,  Emor(s)  (“Srs)
Traps Lima Limo 52 0.704493 6 0.704436
153 ) i : g'ggggg 504 0.703544 5 0.703522
157 basalt 0.512983 : A oo s 0.703778 8 0.703765
159 basalt 0.512824 : 0-51 9607 6.01 0.703655 6 0.703649
164 basalt 0.512940 0.512899 5.85 0.703631 5 0.703616
165 basalt 0.512932 ] : .
Shield Lima Limo 78 0.703604 6 0.703583
167 Trachybasalt 0.512925 10 gg:: ggig 3'82 0760 8 0703616
168 Trachybasalt 0.512875 6 . ’ 0.703509 6 0.703577
169 Trachybasait )
Simien main series 0 0.703675 6 0.703639
o 051295 5 0512982 835 Sooeers 4 0703538
186 asa X ’ ) 0.704123
4.46 0.704200 4 .
1 e 0513009 5 0512980 7.04 0.703793 6 0.703751
g?g g:s::: 3'512963 4 0.512930 6.46 0.703784 4 0.783752
s - g 0.70364
9] 5 0.512880 5.48 0.703653 6
p— 222 basalt 0.512913 6 0.703988
230 trachyte 0.512823 5 0.512796 3.84 0.704703
Choke Mountains 0.703587
. 3.25 0.736979 7
238 rhyolite 0.512792 i g-gggg 3 0.705785 6 0.703980
229 achite e 8 0.512949 6.63 0.703390 4 0.703373
242 basalt 0.512972 g 0.51 it e 0.703440 6 0.703382
o e 05187y 5 0.512853 4.76 0.703529 6 0.703463
249 Dl 512875 5 0.512854 4.78 0.703423 4 0.703389
251 basalt 0.51287 0.512845 4.60 0.703406 4 0.703377
253 basalt 0.512866 4 . :
Uorra Volcano bexa 0.512849 4 0.512832 4.34 0.704064 4 0.703999
260 asa . 4.09 0.703884 6 0.703851
263 basalt 0.512836 5 0.512819 ' - 7 0.719835
trach 0.512702 7 0.512687 1.51 0.730139 :
264 rachyte : 4.10 0.703773 6 0.703746
basalt 0.512838 5 0.512819 ; .
267 asa : 4 0.512801 3.74 0.703832 5 0.703805
267 Not leached  basalt 0.512820 . 57 0.704431 6 0.704393
It 0.512813 4 0.512792 3. ;
272 basa - 822 0.707724 6 0.707654
i it 0.512310 8 0.512290 : .
274 xenolith of dacite 443
270 clinopyroxene 0.512861 4 0.512836 -
Error on the sixth decimal place.
- —_— - = ——7 77’7 — :7: f ;7 e ———————————————— R —

Table 3-2 (suite)




Table 3-4b: Measured Pb isotopic ratios (Lima Limo section)

Sample # Rock type ZUGPbIZl'MPb ZDTPbIZB4Pb ZOBPbIZ(MPb
Traps
104 basalt 18.11 16.51 37.64
107 basalt 18.71 15.56 38.27
119 basalt 18.27 16.53 38.70
123 basalt 18.16 15.51 37.79
123 duplicate  basalt 18.13 15.51 37.79
139 basalt 17.94 156.51 37.37
139b basalt 17.93 15.51 37.37
141 trachybasalt 17.99 15.51 37.41
142 trachybasait 17.99 16.51 37.43
142 duplicate trachybasalt 17.99 15.51 37.43
146 basalt 18.19 15.51 37.89
153 basalt 18.56 15.54 37.61
169 basalt 18.22 15.51 37.77
164 basalt 18.36 156.52 37.84
164 duplicate  basalt 18.22 15.50 37.83
165 basalt 18.30 15.51 37.92
Shield -
167 trachybasalt 18.02 16.50 37.54
168 trachybasait 18.01 15.50 37.53
168 duplicate trachybasalt 18.02 15.50 37.54
170 trachybasalt 18.01 15.50 37.54
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3-4- Stratigraphy and Constitution of the Volcanic Sequences

3-4-1- Simien Shield Volcano and Lima-Limo Flood Basalts

The make-up of the Simien volcano and underlying flood basalts is shown in Figs. 3-3 and
3-4. The total thickness of flood basaltic sequence is over 1600 m. The lowermost sample was
collected at an altitude of 1200m near the town of Zarema, near the base of the? sequence. The
top of the flood basalts, and the contact with the shield volcano, lies at an.al‘utude of 2670m
on the Lima Limo Road. This contact was defined on the basis of a change in rock w?e-n .the
appearance of highly porphyritic plagioclase phyric lavas and the pres.ence ofa dlstmctnfe
layer of mafic breccias — and a change in chemical composition, as discussed below. This
layer is easily followed in cliff faces and river valleys along the northern escarpment of the
plateau, and, in such exposures, the contact is seen to have a distinct dip, at about 3-4 degrees,

radially away from the summit of the Simien volcano (Fig. 3-3).

Except for the uppermost part of the plateau volcanic sequence, where sm.all diﬂ'eren.ces in T;he
dip of sequences of lava flows are observed, the flood basalts are flat lying. There is no sign
of deformation in the lower part of the sequence of the type that Merla et al. (1979) and Berhe
et al. (1987) used in other parts of the plateau to distinguish between a lower deformed
formation (Ashangi) and an upper undeformed formation (Aiba). Althougff a marked change
in geomorphology — from subdued relief to steep cliffs — is observed nudv.vay through'thc:
sequence, this change does not correspond to any observable petrologic or chefmca

characteristics of the flows (Violle, 1999). For these reasons, like Pik et al. (1998), we did not
use the formation names Ashangi and Aiba, and instead will speak only of the upper and

lower portion of the series.

The basaltic flow units can be described in terms of the volcanic facies of Jerram (.2002).
They vary from classic-tabular facies in which the flow units avergge ab.c)ut 20m thick, to
compound-braded facies made up of many thin (~1-2m) pahoehoe lobes in packages. up to
30m thick. The tops of the units are characterised by thin scoraceous zones and llght.er-
coloured tuff rich zones and soils are relatively common. Thicker columnar-jointed units,

i i es of
which may represent ponded flows, are present, though rare, in most regions. Sequenc
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thicker, cliff-forming flows can be traced for several kilometres along strike in parts of the
northern escarpment.

A conspicuous ~100-m-thick layer of felsic volcanic rocks, mainly rhyolitic tuffs and

ignimbrites at 2200m (Fig. 3-3, 3-4), and two thinner felsic units higher in the sequence, are
described by Ayalew (1999).

Within the Simien shield volcano itself, dips of the volcanic units are steeper, at 4 to 6°, and
inclined radially away from the summit. Except for a thin felsic unit near the top of the
western flank of the volcano, all rocks in the regions we studied have basaltic compositions.
The lava flows are thinner and less continuous along strike than the flood basalts. Some are
massive throughout, but the majority consists of 1-3m thick massive lobes enveloped by or
distributed within thicker sequences of scoraceous breccia. Some of the lobes are clearly

intrusive into the breccia; others appear to be rheomorphic.

Four petrological groups are recognised in the Simien shield using a combination of

geographic distribution, petrology and geochemistry (Figs. 3-3 and 3-4).

- Basalts of the main volcanic series. These constitute the bulk of the Simien volcano and
persist from the basal contact to the present summit. They consist of aphyric to sparsely

plag + cpx phyric basalts whose overall petrological and geochemical features differ liitle
from those of the underlying flood basalts.

- Highly porphyritic trachybasalts. These rocks are restricted to a small region on the
western flank of the volcano in the upper part of the Lima-Limo section and around the
town of Debark (Figs. 3-3 and 3-4). They are characterized by abundant, very large
phenocrysts of‘plagioclase, and less abundant and smaller phenocrysts of clinopyroxene.
They also have distinctive chemical compositions, as described below. Two units of the
same rock type were found within the flood basalt sequence at an altitude of 2450 m,
which is some 200 m below the basal contact of the shield volcano. These units have
distinctive volcanic structures (one is a highly vesicular volcanic breccia) and both are
extrusive; they are not younger sills intruded into the flood basalts. Their presence

indicates that volcanism of the type that formed the upper part of the western flank of the

shield volcano had started before the flood volcanism had ceased.

’ |

- Felsic volcanic rocks. A thin (10 m) unit of felsic volcanic rocks is present on the western
flank of the volcano. Although this unit lies at an altitude of only 3400 m, about 1000 m
below the eroded summit of the volcano, when the dips of the volcanic strata are taken
into account, the felsic sequence is seen to be near the top of the stratigraphic sequence, as
shown in Figs. 3-2 to 3-4. The sequence may represent a small terminal eruption on the
flank of the volcano, or a relict of an originally more extensive sheet that before erosion
had covered the top of the volcano. Two rock types are present: (a) a friable, poorly
exposed quartz-phyric rhyolitic crystal tuff; (b) massive irregular lobes of feldspar phyric
or aphyric trachyte that in places intrude the rhyolitic tuff.

- Alkali basalt. Several flows of alkali basalt overlie the layer of felsic volcanic rocks. The
lowest flow is massive, in places columnar-jointed; the second is petrologically similar
and distinguished by the presence in places of small Iherzolite xenoliths and megacrysts of

clinopyroxene and spinel.

The Simien Shield and underlying flood volcanics have been reliably dated. Hofmann et al.
(1997) report an age of 30.8+0.4 Ma for a basalt at the base of the flood basalt pile and
another of 30+0.1 from near the top. The age of the shield is constrained by a “°Ar/*’Ar age of
29.7+0.05 Ma reported by Rochette et al.(1998) for the trachytic unit on the western flank of
the volcano. As part of the present study we obtained another *Ar/*°Ar age of 30.4 + 0.3 Ma
from a plagioclase-phyric basalt from an altitude of 3995 m near the top of the main basaltic
sequence (Table 3-1 and Figs. 3-3, 3-4). These results, when combined with paleomagnetic
constraints (Hofmann et al. 1997; Rochette et al. 1998), show that the entire volcanic

sequence, including the shield volcano, erupted in less than 1 million years about 30 m.y. ago.

3-4-2- Choke and Guguftu Shield Volcanoes

The structure of the other two volcanoes appear simpler than that of the Simien volcano,

but this may only be because we studied them in only a reconnaissance manner.

Choke is one of three big shield volcanoes enclosed within a large meander of the Blue Nile
River (Figé. 3-1 and 3-5). The present summit of the volcano is at an altitude of 4052 m and
the base of the shield is shown on the geological map of Merla (1979) to lie at about 2500 m,
giving a total thickness of 1500 m. Choke is a broad flat symmetrical shield made up of
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Fig. 3-5 Maps showing the
locations and sample sites on
Choke and Guguftu volcanoes

dominantly of lava flows that extend radially out from the central conduit with dips of less
than 5°. Most of the volcano consists of massive basaltic flows that are morphologically
similar to those of the Simien volcano (Fig. 3-6). Some are aphyric, others porphyritic with
phenocrysts of plagioclase + clinopyroxene + olivine. Felsic rocks — trachytic and rhyolitic

flows and fragmental units — are limited to the upper 300-400 m of the present volcano.

We obtained two new “°Ar/*°Ar ages for the Choke shield. A sample of quartz-phyric thyolite
from an altitude of 3870 m, about 200 m below the present summit, gave a plateau age of 22.4
+ 0.3 Ma and an isochron age of 23.0 & 0.3 Ma. A second basaltic sample from 2680 m, near
the base of the shield, yielded a plateau age of 23.01 & 0.23 Ma and an isochron age of 19.6 =+
1.53 Ma. The age of the underlying flood volcanics is poorly known, being constrained only
by an age of 29.4 + 0.3 to 26.9 + 0.7 reported by Hofmann (1997) for basalts from the Blue

Nile valley which is about 80 km east from the volcano. However, if we accept this age, it
appears that the Choke volcano erupted during a short time interval about 23 Ma ago, some 4

m.y. after emplacement of the underlying flood volcanics.

The Guguftu volcano is located about 50 km south of the town of Desse (Fig. 3-5), close to
the western margin of the Ethiopian rift and in a region of considerable deformation and
erosion. For this reason the overall form of the volcano is not easily established. We sampled
the volcano along the road between the villages of Were Ilu and Guguftu which passes about
2 km SE of the 3859 m summit of Uorra, the highest peak in the region.

The majority of rocks are highly porphyritic basalts containing phenocrysts of olivine,
clinopyroxene and plagioclase (Fig. 3-6). As in the Choke volcano, trachytic volcanic units
form a minor component of the volcanic pile in the upper part of the sampled sequence. A
lahar composed of all rock types encountered in the region is located in the middle of the
sequence. A feature that distinguishes Gugufiu from the other volcanoes is the presence of

numerous mafic and felsic dykes oriented between 000° and 045°.

We dated three samples from Gugufiu volcano. The first, a feldspar-phyric rhyolite from an
altitude of 3405 m at the top of the shield sequence gave a plateau age of 23.3 + 0.3 Ma and
an isochron age of 23.8 £ 0.3 Ma. The second sample was a plag-cpx-ol-phyric basalt from a
volcanic plug that intrudes basaltic flows in the lower part of the shield. This sample yielded a
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Fig. 3-6 Logs of sampled sections through Choke and Guguftu volcanoes.

18.58 + 0.24 plateau age. The third sample, another plag-cpx-ol-phyric basalt, was taken at an
altitude of 2585 m that should be in the upper part of the flood-volcanic sequence. This
sample gave a plateau age of 19.1 £ 1 Ma but all the end of the specira gave an age between
23 and 30 Ma, because of an excess of Ar. The isochron age is 23.5 + 1 Ma. This sample was
collected 5 m from a felsic dyke and maybe that it intrusion partially perturbed the Ar/Ar
system. The nearest previous dated samples in the traps are from the Wegel Tena section,

about 50 km North from Guguftu and yield ages from 30.2 + 0.1 to 28.2 + 0.1 (Hofmann,

1997). These ages are far older than ours and imply that either the dyke warmed it
surrounding enough to opened the Ar/Ar system or the sampled flow was still part of the

shield volcano.

3-5- Petrography of mafic rocks of the shield volcanoes

The emphasis has been placed on the rocks of the shield volcanoes because the flood
basalts have been well described in papers by Mohr & Zanettin (1988), Pik et al. (1998,
1999). The felsic rocks are described by Ayalew (1999) and are not treated here.

Some of the more important petrographic features of the main Simien Shield are:

1- There is little systematic variation in the characteristics of the dominant basaltic rocks from
the base of the flood volcanic sequence to the summit of the volcano. Instead we see a
seemingly random alternation of aphyric, sparsely phyric and highly porphyritic lavas
(Figs. 3-3 and 3-4). The phenocryst phases are plagioclase and clinopyroxene (ubiqﬁitous)
and olivine (present in most samples). Because an effort was made to sample the massive
interiors of the flows, most of our samples are sparsely or non vesicular. '

2- Series of plagioclase-phyric basalts (>20%) occur in at least two intervals in the main
Simien shield, at 1800-1900 m and 2000-2150 m. These rocks are petrologically similar to
the porphyritic tracl;ybasalts of the upper part of the Lima-Limo section, but they do not
contain the remarkably high abundance of phenocrysts of the latter rockqsﬁ, nor do they
have their distinctive chemical compositions. Olivine phyric basalts also occur throughout
the stratigraphic sequence, at the base and around 2500 m and 2700 m.

3- The trachybasalts on the upper western flank of Simien contain abundant (to 60%), very

large (up to 3 cm long) phenocrysts of plagioclase and less abundant smaller phenocrysts
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Fig. 3-7 Diagrams illustrating the dominant major-element characteristics of
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samples from the Simien volcano and underlying flood basalts
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of clinopyroxene. Olivine phenocrysts are present in some samples. The matrix consists of
plagioclase, clinopyroxene, opaque minerals and olivine.

4- The basalts of the uppermost series on the upper western flank of Simien are distinguished
by the presence, within the volcanic groundmass, of small equant olivine grains. This
feature provides clear evidence of their alkaline character. Investigation of thin sections of
samples from the second flow in this series, the one that contains the Iherzolite xenoliths,
reveals the presence of abundant xenocrysts of olivine, in addition to megacrysts of
clinopyroxene and spinel. These xenocrysts are distinguished from phenocrysts by their
irregular form, broken margins, signs of internal deformation, and distinctive chemical
compositions. They are described in detail in a separate paper on mantle xenoliths and

megacrysts from various localities in Ethiopia (Ayalew et al. in prep).

The basalts from Choke and Guguftu volcanoes (Fig. 3-6) are superficially similar to those of
the main Simien series. Almost all our samples are plagioclase phyric and most also contain
olivine and clinopyroxene phenocrysts. What distinguishes the basalts from Choke and
Guguftu volcanoes from those of the Simien basalts is the presence of small grains of olivine
in matrix. The clinopyroxene grains have a distinct pink-brown tint indicating a high Ti
content. These features indicate that these basalts belong to the alkaline magma series, a

characteristic that in the Simien volcano is restricted to the thin veneer of lavas on the western
flank,

As in the Simien volcano, the majority of samples are affected, to variable degrees, by
alteration. Olivine, plagioclase and glass in the matrix are partially, in some samples

completely replaced by secondary minerals, and phases such as chlorite, carbonate, zeolites

and clay minerals fill vesicles and fractures.

3-6- Geochemical Data

3-6-1- Major and Trace Element Compositions of Lima-Limo and Simien Basalts

The general characteristics of the basaltic rocks are best illustrated in the totaf alkalis-silica
(TAS) diagram (Fig. 3-7). The flood basalts of the Lima-Limo section and the basalts of the
main series of Simien volcano have compositions that plot, with one or two exceptions, in the

tholeiitic to transitional field. To simplify subsequent discussion they will be referred to as
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tholeiitic basalts. Almost all the other basalts — those from the western flank of the Simien

volcano and almost all the rocks from Choke and Guguftu — have generally lower SiO;
contents and/or higher Nay;O+K,0 and plot in the alkali field. The distinction extends to other
incompatible major and trace elements: the trachybasalts and the alkali basalts of Simien
volcano, for example, have moderately high TiO; and very high Zr, La and Th, compared to
the flood basalts (Figs. 3-8 and 3-9).

In MgO variation diagrams (Fig. 3-8), the mafic rocks of Lima-Limo section and Simien
shield are seen to have show a relatively restricted range of compositions. Accumulation of
plagioclase explains part, but not all, of the more evolved (low MgO, high Al;03)
compositions of the trachybasalts. It cannot explain, for example, their high contents of TiO,
and low contents of CaO, elements that are incompatible and compatible, respectively, with
plagioclase. Instead the data show that these rocks crystallized, and accumulated plagioclase,
from relatively evolved, incompatible-element-enriched magmas. High MgO, low SiO2 and
very high contents of incompatible elements distinguish the alkali basalts from the other

mafic lavas.

When plotted in mantle-normalized trace elements diagrams like Fig. 3-10, the patterns for
Lima-Limo, Aman Amba, and Simien main series basalts have relatively flat light rare-earth
elements (LREE), moderately sloping heavy rare-carth elements (HREE), and pronounced
negative Th, Nb and Ti anomalies-(F igs. 3-10a,b and ¢). The trachybasalts from the western
flank have steeper patterns (Fig. 3-10c), a reflection of their high contents of the more
incompatible elements. Their negative Th, Nb and Ti anomalies are even larger than in the
flood basalts. In the alkali basalts (Fig. 3-10d), the trend to steeper REE patterns pefsists:
concentrations of LREE are higher and concentrations of HREE are lower than in other

basalts. Anomalies of Th and Nb are absent, but the negative Ti anomalies persist.

3-6-2- Stratigraphic Variations of Chemical Compositions within the Flood Basalts and
Simien Shield

The relatively constant composition of the flood and shield basalts, from the base of the
Sequence to the top of the shield volcano, is illustrated in Fig. 3-11. Silica contents range

between 48 and 53% and show no up-sequence trends, except for a poorly defined increase in
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the interval 1500 to 1800 m. A change in composition is more apparent for TiO,, K20 and Ce,

which increase significantly in this interval, and for MgO, whose concentrations decrease.

The distinctive compositions of the trachybasalts are also evident. The five samples that form
the lower portion of the shield volcano in the Lima-Limo section (in the interval 2700-
3000m), and also the two lava flows intercalated with the flood basalts (between 2300-

2400m), are distinguished by low MgO, high TiO,, Al,O3, P,0s and K0, and high Ba, Sr, Zr,
La/Sm and Sm/Yb.

The two samples of alkali basalts are plotted at their current altitude of about 3200m, even
though they are thought have erupted towards the end of the history of the volcano. As
explained in an earlier section (Sample Locations ...) these eruptions took place low on the
western flank of the volcano and these rocks are stratigraphically younger than much of the
main series. The alkali basalts have far higher MgO contents than the other basalts (reflecting
their high olivine contents) and far lower SiO; contents. However, their levels of alkalis and

incompatible trace elements are comparable to, or higher than, those of the other basalts.

3-6-3- Choke and Gugufiu volcanoes

In all important respects, the petrological and geochemical characteristics of our samples
of mafic lava from the two younger shields are identical to those of the later veneer of alkali
basalt on the Simien volcano. The samples from Choke volcano are petrologically more
evolved and their compositions are influenced by the accumulation of plagioclase
phenocrysts, but despite this difference, the critical geochemical features that characterize the
alkali basalts remain. These features include high concentrations of incompatible elements,
sloping normalized trace element patterns, and positive, not negative Nb anomalies. Also

notable are the relatively low contents (compared with elements of similar compatibilities) of
Th and Ti (Fig. 3-12).

Our sampling was not sufficiently detailed to investigate stratigraphic variations in the

compositions of the volcanoes. The 16-17 samples from each volcano reveal no systematic

up-section variations.
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3-6-4- The Compositions of the Three Shield Volcanoes compared with Other Rocks from the
northern Ethiopian Plateau

In Figs. 3-12 to 3-14, the compositions of our samples are compared with literature data
representing the compositions of flood basalts and other shields from throughout the northern
part of the Ethiopian plateau. The diagrams show that the compositions of basalts from Choke
and Guguftu volcanoes, and from the late veneer on the Simien volcano, coincide with those
of Pik et al.’s HT1 type of flood basalt. Absent from our collection are two other types of
magma: the HT2 magma type of flood volcanic; and the silica-undersaturated rock types
(basanites, nephelinites and phonolites) reported by Zanettin et al. (1974,1976) from some of

the younger shield volcanoes.

In Figs. 3-12 to 3-14, we attempt to synthesis, using our published and unpublished data and
all available literature chemical analyses, of the complex distribution of magma types in the
northern Ethiopian Plateau. The Simien shield and underlying flood basalts appear to be
unique in the sense that they consist predominantly of LT-type tholeiites with low
concentrations of incompatible trace elements. As pointed out by Pik et al. (1999), these are
the only rocks from the plateau to show clear indications of crustal -contamination: their
negative Nb anomalies are illustrated in Fig. 3-9 and 3-10 and their high Sr and low Nd
isotope ratios are discussed in the following section). Pik et al. (1999) proposed that rock of
the LT series are restricted to the northwestern part of the plateau. Our sampling, and the
analyses reported by Zanettin et al. indicate, however, that a thin sequence of LT tholeiites is
present at the base of the flood-basalt sequences in other parts of the plateau. Two notable
examples are the sequence north of the town of Sekota (Fig. 3-1), where the lowest 300m of
the volcanic sequence consists of LT tholeiites, and in the Nile Valley, where Zanettin et al’s
data show the same type of rock at the base of the sequence, immediately overlying the

sedimentary series.

We therefore consider that although the LT type of basalt erupted mainly in the northwestern
part of the province, where it formed the flood-basalts and the overlying shield volcano, it was
not restricted to this region. Instead it spread out farther, to form the IOWGI‘IIIOShat flows over a
large part of the northern plateau. The relations between the various types of volcanism are

shown schematically in Fig. 3-15.
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In a parallel manner, the HT1 type of alkali basalt is found in both the flood-basalt sequences
and in the shield volcanoes in other parts of the plateau. In these regions as well, the
‘ distinction between flood basalts and shield appears to depend on the style of volcanic
eruption, and not on the magma type.

The spatial relationship between the two types of flood-basalt (LT and HT) and the magmas
, that form the shield-volcanoes is unclear. The HT2 type of volcanic rock appears to be
. restricted to the region bounded by the towns of Desse, Lalibela and Meychew, and the silica-
undersaturated rocks are found in only some of the younger shields. More work is needed to

establish the spatial and chronological relationships between the various magma series.

3-6-5- Isotopic Compositions

The isotopic compositions of rocks from the northern part of the Ethiopian plateau, both
our new data and data from the literature, are illustrated in Figs. 3-16. Although there are
some differences between the compositions of the LT tholeiites and the other rocks, which
we, like Pik et al. (1999), attribute to crustal contamination, the striking feature of the data is
the restricted range of compositions. Despite differences of almost an order of magnitude in
the concentrations of elements like Th or La between the LT and HT2 basalts, the differences
in Sr, Nd and Pb isotope compositions are relatively minor. To underline this point we
emphasize that the rocks that have undergone crustal contamination, a process that normally
increases the concentrations of incompatible elements, have far lower contents of these
elements than the uncontaminated basalts. The message is that a source, or several sources

with similar isotopic compositions, melted to produce magmas with vastly different trace-

element concentratio%s. In the following section we discuss the nature of this process.
3-7-  Discussion

3-7-1- Is the Ethiopian Plateau a Typical Flood Basalt Province? .

The image of the Ethiopian volcanic province given in the literature is very different from

that of a “normal” flood basalt province. The type examples of flood basalts, such as those of
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the Deccan and Karoo provinces, are usually described as thick, monotonous sequences
composed of thick, continuous, near-horizontal flows of relatively monotonous, siliceous
tholeiitic basalt. In contrast, the descriptions of the Ethiopian province of Mohr & Zanettin
(1988), and our own field observations and geochemical data, provide a very different picture.
The Ethiopian province appears to consist of an underlying series of tholeiitic to transitional

basalts overlain by large and conspicuous shield volcanoes composed of alkaline, sometimes

silica-undersaturated, lavas.

Are these differences between the Ethiopian plateau and the other flood volcanic provinces
real, or are they mainly apparent, a consequence of differences in the age and extent of
erosion of the various provinces, compounded by a distortion of our image of each province

that arises from incomplete sampling of these vast volcanic structures?

One undeniable difference is the relatively young age of the Ethiopian province. If the small
and in many ways unusual Colombia River basalts are excluded, Ethiopia is the youngest of
major volcanic provinces. It is one of the least deformed, and probably the only one in which
the uppermost volcanic units are well preserved. Because of the uplift associated with the
formation of almost all flood-basalt provinces, their upper reaches are subject to strong
erosion. Evidence that the Karoo has suffered such erosion is the lack of crater facies in the
kimberlite pipes that cut the Karoo province, which have been eroded down to their root
zones (Field & Scott Smith, 1999). However, there is a solid body of evidence to support the
notion that, in the Deccan and Karoo provinces, flat-lying tholeiitic basalt flows erupted from
start to finish of the volcanic event, and that shield volcanoes never formed. For example, Cox
& Hawkesworth (1985) used sophisticated geological and geochemical methods to measure
inclinations in a 650-km-long section of the Deccan Traps and concluded that the dips were
extremely low, between 0.25 and 0.3°. Widdowson (1997) found that a flat-lying high-level
laterite at the top of the sequence represents the original, almost horizontal upper surface of
the lava pile. Widdowson & Cox (1996) state that “individual flows and formations within the
Deccan are known to cover huge areas with only relatively gradual changes of thickness ...
After the cessation of the eruptions, the landscape must have been almost devoid of any
important topographic features”. It should be noted however, that on close i;spection the
Deccan flows show subtle onlap/toplap relations between packages of eruptions (pers. comm.
M.J. Widdowson 2002). These are likely to reflect changes in the locations of fissure-fed

eruptions within and between volcanic events (Jerram, 2002). Marsh et al. (1997), writing
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about the Karoo province, state, “the present structure ... is one of a broad basin with a slight
inward dip of the flows”, and “the constancy of thickness ... (of the volcanic formations) ...

suggests that the bulk of the lava pile was built on a generally planar surface. There is nothing

in the stratigraphy that suggests the presence of geographically focussed lava eruption sites

29
P

On the other hand, in the Parana-Etendeka and the North Atlantic Igneous provinces, shield
volcanoes, igneous centres and large volcanic disconformities have been mapped out. Jerram
et al. (1999) described an early volcanic feature, called the Doros shield volcano, which
marked the onset of flood volcanism in the Etendeka province in NW Namibia. Later 3D
modelling of the volcanic surfaces revealed the geometry of the shield volcanic which is
centred over an igneous complex (Jerram & Robbe, 2001). The North Atlantic province
contains the well-known intrusive complexes of Skye, Mull and Rum, which probably fed
overlying shield volcanoes. In offshore parts of this province, shield volcanoes, and lava
deltas that build out from volcanic centres have been identified by (Planke & Eldholm (1994),
and similar early features have been mapped out in the base of the Greenland section of the

province by Pedersen et al, (1996).

In these examples, however, the main phase of flood volcanism produces larger horizontal
flows/flow packages simila‘r to the Deccan (e.g. Greenland-NIAP), which can be followed for
many kilometres, and are difficult to link with any specific volcanic centres. Also the upper
parts of these provinces are not preserved, so no direct link between flood volcanism and
shield volcanoes can be established at the top of the stratigraphy as the magma volumes
diminish and the system shuts down. Three key observations suggest that the situation was
different in the Ethiopian volcanic province. The first is the observation that the contact
between the flood basalts and the lowermost units of the Simien shield has a slight (~4°) dip
away from the summit of the volcano. This suggests that the emplacement of at least the
uppermost flood basalts was influenced by the same conduit system that later fed the shield
volcano. The second obslervation is the amount of variation in the thickness of the flood basalt
pile. Some of the thickest sections (~1500 m) are reported in the Lima Limo region in the
northwest of the province. However, in the Nile Valley, about 400 km to the south and
towards the supposed centre of the province (Figs 3-1 and 3-5), and north of the town of
Sekota about 150 km to the east (Fig. 3-1), the total thickness of LT tholeiites (the type that

erupted in the Lima Limo region) is less than 200 m. A little farther to the southeast, near
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Alem Ketema, LT tholeiites are entirely absent and the entire volcanic sequence consists of1-
3 thin (< 100m) unit of alkali basalts. These basalts are of the HT1 type and have been dated
at 21.6 Ma (Couli¢, 2001). It appears that in the northern part of the plateau eruption was
initially focussed in the Lima Limo region, where LT-type lavas formed a volcanic pile that
thinned significantly to the south and east, and culminated in the construction of the large
Simien shield volcano. Eruptions of other magma types were near synchronous to the east but
significantly later in the central part of the plateau, as shown in Fig. 3-17. The third
observation relates to the strong deformation of flows in a large region in the northeast of the
province, between the towns of Lalibela, Desse and Merkele (Merla et al., 1979; Berhe et al.,
1987). In this region many flows or sequences of flows, which appear dominantly to belong to
the HT2 magma type, are strongly tilted and now have dips that vary from 20 to 60°. Our field
observations suggest that this deformation was synchronous with the eruption of the flows
and the local tectonic environment had a significant influence on the emplacement of the

volcanic sequence.

What of the alkali lavas? The Karoo sequence in South Africa opens with the eruption of a
minor nephelinite formation, but apart from this unit, the volcanic province appears to consist
essential of tholeiitic basalts (Erlank, 1984; Marsh et al., 1997). In the Deccan, Parana-
Etendeka, Madagascar and Coppermine River plateaus (Cox & Hawkesworth, 1985; Peate et
al., 1992; Griselin & Arndt, 1996; Storey et al., 1997), to consider some well-known
examples, alkalic rocks are absent or restricted to minor syenitic intrusions. Although low-Ti
and high-Ti basalts are present in flood basalt series, these rocks have relatively high SiO, but
low NayO+K;0, and clearly form part of the tholeiitic magma series. In the Siberian province,
however, alkalic rocks form volumetrically important sequences both below and above the
main tholeiitic units (Wooden et al., 1993; Sharma, 1997). The early units (the Ivakinsky,
Syverminsky and Gudchikhinsky suites) consist of alkaline trachybasalts, subalkaline basalts,
tholeiitic basalts, and picrites; the upper units, which outcrop in the Maymacha River basin
(Arndt et al., 1998), contain a diverse assemblage of nephelinites, trachybasalts,
trachyandesites, picrites-‘and meymechites. The compositions of these rocks match those of
Pik et al.’s HT1 and HT2 types of Ethiopian lava. Alkalic rocks, which also corgespond to the
HT1 and HT2 magma types, are reported as well in the east Greenland volcanic provinces
(Larsen, submitted; Tegner et al., 1998). It appears, therefore, that alkalic rocks are not unique
to the Ethiopian province. However, unlike the Ethiopian province, the others are dominated

by thick sequences of monotonous low-Ti tholeiitic basalt; even in the Siberian province, the
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(1) Eruption of Simien volcano and LT traps (30 Ma)

Simien

HTZ series

(3) Eruption of HT1 volcanoes and traps (23 Ma)A

Fig. 3-17 Three stages in the formation of the northern Ethiopian plateau.
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volume of low-Ti tholeiites dwarfs that of the alkaline rocks. In the Ethiopian volcanic
plateau, the low-Ti rocks have a tholeiitic to transitional character, being slightly richer in
alkalis and incompatible trace elements than the tholeiites in other provinces, and they are

restricted to a relatively small region in the northwest of the province.

To summarise, the Ethiopian volcanic plateau is not a thick, monotonous, rapidly erupted pile
of undeformed, flat-lying tholeiitic basalts. Instead it consists of a number of volcanic centres
of variable magmatic character and age. These centres are complex, with lower parts
consisting of relatively flat-lying transitional or alkaline basalts, overlain by large central
shield volcanoes whose magmatic character matches that of the underlying basalts. The flood
volcanism was protracted, starting in the main part of the plateau at 31 Ma and continuing to
at least 22 Ma or maybe far later (~10 Ma; Ukstins et al., 2002). The rapidly erupted 30 Ma
old sequence of transitional tholeiites that constitutes the Lima Limo-Simien volcanic centre

represents only one of several events in the evolution of the plateau.

3-7-2- Petrogenesis

The principal petrological chhllenge posed by the Ethiopian volcanic series, and to a lesser
extent in other provinces, is to explain the relations between the tholeiites and the different
types of alkalic rocks. In each province, the alkalic character (high Na,O + K50 at relatively
low Si0,) is but one manifestation of a general enrichment of incompatible minor and trace
elements. These differences are illustrated in Table 3-4, which gives the average compositions
of the main rock types. The compositions are normalized to a constant MgO content (7 wt %)
to facilitate the comparison. It is seen that, compared with concentrations in the LT tholeiites,
levels of incompatible trace elements such Th or La are enriched by a factor of 3-4 in the HT1
series, and by a factor of up to 10 in HT2. Despite these large variations, however, the
isotopic compositions are not significantly different. We emphasize again that only the LT
tholeiites show evidence of significant crustal contamination, a process that would have
boosted the levels of incompatible elements. Without this contamination, the differences in

the levels of trace elements of the tholeiitic and alkalic magmas would have been greater.

There are two principal ways of explaining such large differences in the levels of

incompatible elements; either the degree of partial melting varied widely, or the magmas were
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Table 3-4:

Average trace elements compositions (in wt %) of main rock
types normalized to a constant MgO content of 7 wt %.

Elements LT tholeiites HT1 series HT2 series
Sio2 49.8 49.7 47.3
Ti02 1.78 3.22 5.06
Al203 15.5 13.5 10.3
Fe203 12.4 13.7 14.4
MnO 0.17 0.19 0.22
MgO 7.00 7.00 7.00
Ca0 9.78 9.04 11.8
Na20 2.70 2.87 2.19
K20 0.48 0.81 1.21
P205 0.21 0.48 0.56
LOI 2.20 1.57 2.27
Total 99.8 100 100
Cs 0.14 0.16
Ro 7.04 17.3 26.6
Ba 222 326 414
Sr 374 449 633
Th 0.86 2.45 4.29
U 0.28 0.77 1.10
Pb , 2.50 2.38 2.74
Nb 7.16 24.7 55.0
Zr 139 247 435
Y 30.6 37.7 39.7
La 10.3 24.4 42.6
Ce 25.5 57.8 100
Pr 8.72 7.65 13.7
Nd 17.3 34.6 59.1
Sm 4.68 7.86 12.9
Eu 1.60 2.67 3.86
Gd 5.37 8.00 11.6
Dy 5.32 6.64 8.07
Er 2.82 3.25 3.40
Yb 2.47 2.64 2.45
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derived from sources with different compositions. Both types of explanation have been

advanced to explain the formation of magmas in continental flood basalt provinces, in
Ethiopia and elsewhere. For example, in numerous papers (e.g. Hawkesworth et al., 1984
Erlank, 1984; Hergt et al., 1989; Lightfoot et al., 1993), typical low-Ti continental flood
basalts are said to form in metasomatised sub-continental lithospheric mantle — their
distinctive trace-element and isotopic compositions (enrichment of incompatible elements,
negative Nb-Ta-Ti anomalies, high *’Sr/**Sr and low *Nd/***Nd) are attributed to melting of
this unusual mantle source. In other papers, however, melting of subcontinental lithospheric
mantle is said to give magma of quite different composition. The silica-undersaturated suites
in continental rifts (Wedepohl 1985; Class et al., 1994) have unusual isotopic compositions
that preclude an asthenospheric or plume source, and they are also explained as lithosphere
melts. The same explanation is also advanced for other types of magmas in flood basalt
provinces. Larsen et al. (submitted) suggest that a suite of alkaline magnesian picrites in East

Greenland, magmas with compositions very similar to those of the Ethiopian HT2 rocks, owe

their high concentrations to melting of metasomatised lithospheric mantle.

Important information comes from the Siberian flood volcanic province where the mafic
lavas can be divided into three broad groups that broadly coincide with those of the Ethiopian
rocks. The oldest units at the base of the volcanic pile (Ivakinsky, Syverminsky and
Gudchikhinsky suites) are alkalic rocks with trace-clement characteristics rather like those of
the HT1 group; the main volcanic series are low-Ti tholeiites; and the uppermost units are
basalts, picrites and meimechites with compositions like the HT2 lavas from Ethiopia.
Although the origin of the low-Ti tholeiites is debated, we accept the arguments of Wooden et
al., (1993) and Sharma (1997) who interpret these rocks as plume melts contaminated by
continental crust. By the same token, the overall compositions of the picrites and meimechites
indicate that they too probably came from the plume or asthenosphere, and not from the
lithosphere. The critical argument is based on the compositions of their parental liquids,
which are estimated from whole-rock and olivine compositions to have contained up to 25%
MgO. From experimental studies (e.g. (Herzberg & Zhang, 1996), we know that liquids of
this composition are obtained by low-degree partial melting of peridotite only at pressures
greater than 8-10 GPa. This pressure corresponds to a minimum depth of ove;; 250-300 km,
which places the site of melting well below the lithosphere. Liquids with high MgO contents
can form at lower pressures if the degree of partial melting is greater, but under such

conditions it becomes difficult to explain their high contents of incompatible trace elements
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Metasomatism can produce a trace-element-enriched source, but one with a reduced content
of olivine that would not resent a likely source of such highly magnesian liquids. It is difficult
for these reasons to imagine derivation of the Siberian meimechites through partial melting of

metasomatised lithosphere.

The Ethiopian HT2 lavas have basaltic, picritic and ankaramitic compositions. They contain
olivine phenocrysts with compositions containing up to 86% forsterite (Pik, 1998 and
unpublished data) from which we can estimate, using Mg-Fe partitioning, that their parental
liquids contained up to 14% MgO. This type of liquid could perhaps have formed by melting
at the base of the lithosphere, even the relatively thin lithosphere beneath the Panafrican
continental crust of northeastern Africa. However, unless the metasomatism that produced the
trace-element enriched source immediately preceded the partial melting, such a source should
have had an “enriched” isotopic signature. Reference to Fig. 3-16 show that the HT2 lavas
have Sr and Nd isotopic compositions in the same range as those of other Ethiopian lavas.
Another argument relates to the volatile contents of the lavas. During plume-lithosphere
interaction, the lithosphere, which is the coldest part of the mantle, will melt only if its solidus
is significantly lowered by the presence of volatiles (Gallagher & Hawkesworth, 1992). There
is no evidence, however, either from the style of eruption or the abundance of vesicles, that
the HT2 lavas were richer in volatiles than the other, presumably plume-derived lavas (HT1
and LT). Although all these arguments are not watertight, we believe that, on balance, they
indicate that the main types of lava were derived not the lithosphere, but from the underlying
mantle. The similarity of the isotopic compositions of the three main types and the clear
distinction between these compositions and that of the upper mantle source of oceanic basalts
in the Red Sea and Gulf of Aden ((Altherr et al., 1990; Barrat, et al., 1990; Schilling et al,,
1992; Volker et al., 1993); Fig. 3-16), indicates further that the sources of these magmas was
in the plume and not i?l the asthenosphere. The conclusion is that the plume that yielded the

Ethiopian basalts was heterogeneous, in terms of its temperature, or its composition, or both.

The problem then is to establish which effect — temperature or composition — is the more
important. The most enriched HT2 magmas contain more than 60 ppm of La, a level more
than 100 times greater than that of primitive mantle. If mantle of this composition was the
source, the degree of melting was less than 1%, if the source were depleted, the peréentage
would have been lower. The very low concentrations in these lavas of more compatible

elements such as the HREE, and low Al;Os contents, point to the presence of garnet in the
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residue of melting. The LT lavas, in contrast, contain lower levels of incompatible elements
and less fractionated REE patterns (lower La/Yb). As mentioned earlier in the paper, these
magmas have been affected by crustal contamination and by fractional crystallization, both of

which, in theory, will affect the concentrations and the ratios of trace elements. In practice

however, the effect of crust contamination can be neglected, for two reasons. (1) The crust
beneath the Ethiopian plateau is Pan African, and on the basis of the compositions of crustal
samples (Pik et al. 1999), it appears to have an intermediate composition with only médest

concentrations of incompatible elements. (2) the parental magmas of the basalts. on the other

hand, had transitional tholeiitic-alkaline compositions with relatively high concentrations of

incompatible elements and relatively high ratios of incompatible to compatible elements, The

effect of contamination of a trace-element rich magma by crustal material with similar levels

of trace elements is to introduce anomalies of elements such as Nb-Ta and Pb, but the process

has little effect on the overall levels or ratios of the REE.

Fractional crystallization increases the concentrations of incompatible trace elements. About
40% olivine must be added to the composition of average LT magma to produce magma in
equilibrium with mantle olivine (Fogs). This amount of fractional crystallization reduces the
levels of incompatible elements by a similar amount, producing about 6 ppm La in the
parental liquid. This concentration is about 10 times the level in primitive mantle, or 10 times
less than the concentration in the HT2 magmas. The LT magmas could therefore be produced
by about 10% partial melting of the same source that yielded, by less than 1% melting, the
HT2 magmas. Whether or not this interpretation is credible depends upon whether it is
accepted that the large volume of magma represented by the HT2 magmas — about 10* km?® if
the area of outcrop is 100 x 100 km and the sequence is 1 km thick (see Fig. 3-1) — could
have been produced by such a small extent of partial melting.

The alternative is to suggest that the HT2 magmas were derived from part of the mantle
source that was enriched in trace elements, in which case the amount of melting could have

been far less. The incompatible elements include the major heat-producing elements — Th, U

| and K — whose radioactive decay would have heated the enriched portions of the source to

temperatures greater than those of adjacent, less enriched parts of the mantle. This local
heating would have allowed the enriched portions to melt preferentially, giving rise to
enhanced amounts of trace-element-enriched magma.
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Our view of the melting that produced the 30 Ma flood basalts and shield volcanoes is as

follows. We accept the hypothesis that a starting mantle plume provides the best explanation

for the rapid emplacement of a large volume of mafic magma. Like any part of the mantle
capable of melting to form mafic magmas, the plume was zoned, with a hot core surrounded
by a cooler margins. During its ascent, the hot interior would have been the first to intersect
the peridotite solidus and it would have started to melt to produce low-degree melts. Magmas
with the compositions of these low-degree melts (highly alkaline and trace-element enriched)
are not recorded at the base of the Ethiopian volcanic sequences; either they erupted
elsewhere or they froze in the mantle overlying the plume. Subsequent melting in the plume
interior, which had been stripped of its garnet component and of incompatible elements, then
produced larger volumes of higher-degree melts and these erupted to form the LT flood
basalts (Fig. 3-17). At the same time the cooler margins had ascended to levels where they too
reached their liquidus temperatures and they produced low-degree melts that erupted to form
the HT2 series. As mentioned earlier in the paper, these rocks are located in a region
characterised by significant deformation of the lava series. On the basis of our preliminary
observations, this deformation appears to have been synchronous with the eruption of the
lavas. The character of the deformation is consistent with extension in the underlying
basement, which suggests that the emplacement of these unusual rocks may have been

facilitated by the creation of fractures in the underlying lithosphere.

The lack of any significant differences in petrology or chemical composition between the LT

flood basalts and the main series of the Simien shield volcano indicates that the change in

volcanic style was not due to a change in the physical characteristics of the magmas. The

transition from flood to shield volcanism probably is related only to a decline in the erﬁption

rate. The larger earlier eruptions flowed farther from the conduit; the smaller later flows were
confined to the shield.s

3-7-3- Eruptions around 23 Ma

The two ~23 Ma volcanoes that we sampled consist entirely of HT1 type alkali lavas
and they directly overlie flood basalts of very similar composition. Once again it appears that
the transition is related to the eruption mechanism and not to the physical characteristics of

the magma. At present we do not have sufficient age data to establish the chronology of the
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underlying flows, but a possible interpretation is that the volcanism in the north-central part of
the plateau started with the emplacement, 30 Ma ago, of LT flows from the Simien centre,
then continued around 23 Ma ago, with the emplacement of the HT1 series (Fig. 3-17).

The question that then arises is how to explain the global transition from early tholeiitic
magmatism to later alkalic magmatism. The problem is accentuated because interpretation of
structural data suggests that rifting and thinning of the lithosphefe was advanced by 23 Ma.
Mantle upwelling beneath the thinned lithosphere normally would lead to an increase in the
extent of partial melting and thus to a change in magma type in the opposite sense to what we
observe. We propose three mechanisms that might explain a global decrease in the degree of
melting. (1) The 7 million years that elapsed were sufficient to allow significant cooling in the
plume; (2) the hot material from the central core of the plume migrated laterally, to be
replaced at the site of melting by cooler plume material; (3) the residue left after extraction of
the LT magmas was light and refractory and it accumulated beneath the lithosphere to create a
barrier that limited the amount of partial melting in the underlying mantle. To distinguish

between these models requires quantitative modelling which is currently underway.

3-8- Conclusions

1- The Ethiopian volcanic plateau is not a thick, monotonous, rapidly erupted pile of
undeformed, flat-lying tholeiitic basalts. Instead it consists of a small number of volcanic

centres with different magmatic character and with a large range of ages.

2- The flood basalts erupted through the same conduit systems that later fed large shield
volcanoes. These shield volcanoes are magmatically similar the underlying flood basalts — the
tholeiitic Simien shield overlies tholeiitic flood basalts, and the alkalic Choke and Guguftu
shields overlie alkalic flood basalts. The change in volcanic style is driven not by a change in
the compositions of the magmas but probably by the tectonic setting and a decrease in magma
flux.

3- Three main types of magma, distinguished by their major- and trace-element compositions,
are recognized in the northern part of the plateau. Tholeiitic and alkalic types erupted

synchronously at 30Ma at the start of plateau volcanism but later magmatism was exclusively
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alkalic. Large differences in the contents of incompatible elements are explained in terms of

differences in source composition and in the degree of partial mantling. The lavas that build
the plateau did not come from metasomatized lithospheric mantle, but from a plume that was

heterogeneous, in terms of both temperature and composition.
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4- LE PLATEAU DE KERGUELEN

$

Le plateau de Kerguelen est immergé dans la partie Sud de I’Océan Indien, entre 46°
et 64° de latitude Sud et 65° et 85° de longitude E (Figs. 4-1 et 4-2) au NQI;drde/lﬂtarcﬁque
et & I’Ouest de I’ Australie. I s’étend sur 2300 km de long selon una)e( &NW—SSE pour une
largeur de 200 & 600 km et couvre une supetrficie d’envir n/21d0 km®. Son altitude peut
atteindre 2 4 4 km au-dessus du plancher océanique environnant. L’ensemble est entourd de
plaines abyssales: le Bassin de Crozet au Nord, la plaine abyssale d’Enderby a I’Ouest, le
Bassin Australo-Antarctique et le fossé Princesse Elizabeth & ’Est. Ce dernier est profond de
3500m et délimite I’extrémité Sud du plateau.

Li¢ a la montée du panache de Kerguelen (Powell et al., 1988; Veevers & Li, 1991), le
développement du plateau débute il y a 130 Ma et se poursuit sur 100 Ma. L’émission
d’environ 18,5 10° km® de produits volcaniques (Coffin et al., 2002) durant la phase
paroxysmale, entre 120 et 95 Ma, est a I’origine de 1’édification de la majeure partie du
Plateau. Entre 82 et 38 Ma, la migration rapide de la plaque indienne au-dessus du point
chaud induit la formation de la ride 90°E (Weis et al, 1992), orientée Nord-Sud et longue de
5000 km qui représente le relief topographique linéaire le plus long existant sur terre (Fig. 4-
1). A Textrémité méridionale de cette chaine sous-marine se trouve Broken Ridge, séparé du
Plateau de Kerguelen depuis 40 Ma, lors de I’ouverture de la dorsale Sud-Est indienne selon
un axe NW-SE (Mutter & Cande, 1983). A I’heure actuelle, les seules terres émergées du
plateau sont les iles de 1I’Archipel de Kerguelen (Plateau Nord) et celles de Heard et
McDonald (Plateau Central). Ces fles témoignent de I’activité volcanique récente, liée au
point chaud de Kerguelen.

Les roches analysées dans le cadre de cette étude proviennent de la campagne de
forage ODP Leg 183, effectuée en 1999 et 2000 au niveau de la ride Leclaire (également
appelée Skiff Bank dans la littérature anglo-saxonne). Skiff Bank constitue un haut fond
marin situé a I’extrémité Nord-Ouest du Plateau (50,19° S de latitude et 63,94° E de
longitude) et correspond au site de forage 1139 (Figs 4-2 et 4-3).

4-1- Découverte et premiéres études du plateau de Kerguelen

L’ Archipel de Kerguelen a été découvert le 12 février 1772 par Yves de Kerguelen de
Trémarec, alors qu’il cherchait la Terra Australis Incognita (les grands continents de

I’hémisphére Sud).
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les sites de forage. Les étoiles noires sont les sites ol le plateau volcanique a été atteint

102 102



Les expéditions scientifiques dont les objectifs étaient 1’étude de I’ Archipel n’ont

réellement débuté qu’au cours du XIX®™ siécle et ont fourni, dans un premier temps, des

descriptions pétrographiques sommaires des roches. Certains scientifiques ont par la suite mis
en évidence I’existence d’un vaste plateau sous-marin, sur lequel les iles s’étaient édifiées
(voir synthéses de Giret et al., (1987) et Weis (1992).

En 1932, Aubert de la Rue entreprend une expédition géologique de grande envergure,
au cours de laquelle des granites ont, pour la premiére fois, été observés en milieu océanique.
Cette découverte est 3 Porigine des interprétations parlant de fragment continental qui se
serait détaché de I’Inde ou de I’Afrique, aprés la dislocation du Gondwana et serait
actuellement présent sous les iles ou le plateau (Aubert de la Rue, 1932).

C’est dans la seconde moitié du XX*™ siecle que les programmes internationaux
d’exploration océanique ont débuté. Dans un but tant scientifique que stratégique, le
gouvernement frangais a affrété le Marion Dufresne, navire spécialement congu pour les
forages et dragages en haute mer. Une base permanente a également €t établie sur I’ Archipel
a Port aux Francais.

Les nouvelles investigations aboutissent alors & 1’élaboration d’une carte
photogéologique des fles Kerguelen (Nougier, 1970) ainsi qu’a une carte des linéations
magnétiques de 1’Océan Indien (Schlich, 1975). Depuis presque un quart de siecle, les
géologues continuent 3 prospecter réguliérement I’ Archipel de Kerguelen, notamment dans le
cadre du programme CartoKer qui a commencé au début des années 90 sous la direction de
IFRTP (Institut Francais pour la Recherche et la Technologie Polaire) pour se terminer fin
2000 et qui avait pour but principal 1’établissement de la carte géologique de I’archipel
(prévue courant 2003).

L’intérét que les géologues portent actuellement aux iles Kerguelen s’exprime dans un
vaste ensemble de programmey de recherches, visant & étudier conjointement le Plateau de
Kerguelen, Broken Ridge, les iles Heard et McDonald, et la ride 90° Est. Depuis les années
70, les connaissances concernant le Plateau de Kerguelen s’approfondissent grice aux
campagnes de sismique réflexion monotrace et multitrace, aux carottages, aux dragages et aux
forages profonds (Deep Sea Drilling Project et Ocean Drilling Program). En 1970 et 1972, les
campagnes de sismique réflexion multitrace ont permis de mettre en évidence, entre les iles
Kerguelen et Heard, une Cpaisse série sédimentaire et une tectonique extensive du socle
acoustique (Schlich et al., 1971). La premiére étude globale de la structure du plateau de
Kerguelen, basée sur I’interprétation de données de sismique réflexion monotrace acquises en

1971 et 1972 a conduit & distinguer trois secteurs caractérisés par deux directions structurales
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distinctes (Houtz et al., 1977). Dans les secteurs nord et sud, les failles sont orientées NO-SE

et N-S dans le secteur central. Le caractére des réflecteurs crustaux mis en évidence par la
sismique réflexion multitrace, associé aux autres données géophysiques et géologiques,
confirme I’origine volcanique du plateau de Kerguelen (Munschy & Schlich, 1987; Coffin et
al., 1990; Rotstein et al., 1990; Schaming & Rotstein, 1990). L’épaisseur de la crodte dans le
secteur nord (23 km) et la loi de vitesse déduite des données de réfraction sont caractéristiques
des plateaux océaniques (Recq & Charvis, 1986; Charvis et al., 1995). Tandis que le plateau
Sud correspondrait plutdt & une marge volcanique passive immergée, constituée d’une crofite
continentale amincie recouverte de coulées basaltiques (Operto & Charvis, 1996).

L’apport de données altimétriques obtenues par satellites (GEOS 3, SEASAT et
Geosat) a également joué un réle important dans I’avancement des études structurales et

tectoniques, (Recq & Charvis, 1987; Bradley & Frey, 1988; Kénnecke & Coffin, 1994),

4-2- Organisation du Plateau

Le plateau de Kerguelen peut étre subdivisé en cing ensembles (Munschy et al., 1994;
Frey et al., 2000) (Fig. 4-4). La zone axiale principale, orientée Nord-Ouest - Sud-Est,
comporte trois zones: les Plateaux Nord, Central et Sud, bordés respectivement a 1’Quest par

le Banc des Elans, orienté jEst—Ouest, et a I’Est par le Bassin de Labuan.

Le Plateau Nord (46°-50° S), inﬁilerge' sous une épaisseur d’eau inférieure & 1000 m,
sert de substratum & 1’ Archipel de Kerguelen. D’aprés les données sismiques, ce plateau est
constitué de deux croiites distinctes: une croiite supérieure, épaisse de 8-9,5 km, caractérisée
par des vitesses de propagation comprises entre 4,6 et 6,2 km/s et une crofite inférieure de 6a
9,5 km d’épaisseur c?iractérisée par une vitesse supérieure de 6,8 km/s (Recq et al., 1990;
Recq et al., 1994; Charvis et al., 1995).

Le Plateau Central (50°-55°S), situé entre 1500 et 2000 m de profondeur, supporte les
iles volcaniques actives de Heard et McDonald. Sa crolite, épaisse de 19 & 21 kim, se subdivise
en trois couches. La couche supérieure, caractérisée par des vitesses de propagation des ondes
comprises entre 3,8 a 4,9 km/s, est épaisse de 1,2 4 2,3 km. La couche centrale, épaisse de 2,3

a 3,3 km, se caractérise par des vitesses de 4,7 4 6,7 km/s, croissantes avec la profondeur.
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Enfin, dans la couche inférieure, les ondes se propagent de 6,6 km/s a ~8 km de pr'ofondeur,
jusqu’a 7,4 km/s a la base de la crofite; I’ensemble de cette couche inférieure représente une
épaisseur d’environ 17 km sans discontinuité interne (Charvis et al., 1995).
Broken Ridge, maintenant située a environ 1800 km au Nord du Plateau de
Kerguelen, est un petit plateau océanique immergé & 2000 m de pronndeur et allongé selon
un axe W-NW de 100 a 200 km sur environ 1000 km. Sa séparation du Plateau Central
(Mutter & Cande, 1983) a entrainé le soulévement de son flanc Sud, de probablement plus de

2000 m (Weissel & Karner, 1989).

Le Plateau Sud, compris entre 55° et 64°S de latitude, est également immergé autour
de 2000 m de profondeur. Il comprend le Banc de Banzare, qui est limité d’une part par le
graben 77° E et le Bassin de Raggatt, respectivement I’Ouest et a I’Est, et d’autre part par une
zone de rifts au Sud.Les failles normales et les décrochements qui découpent ce plf;tteau sont
lides & plusieurs phases tectoniques (Coffin et al., 1986; Konnecke et al., 1998). Trois c'oflches
ont été reconnues dans la crofite océanique, épaisse d’environ 22 km. La ccfuche superlel'xre,
d’environ 5,3 km d’épaisseur, se définit par des ondes se propageant a des vitesses comprises
entre 3,8 & 6,5 km/s, qui attestent de 1’origine basaltique du sommet de ce plateau. La couche
inférieure est épaisse de 11 km; elle est caractérisée par des vitesses comprises ellltre.6,6 46,9
km/s. A la base de la croiite du plateau Sud se trouve une zone de transition, sismiquement
réflective, de 4 & 6 km d’épaisseur, définie par des vitesses identiques a celles de la couche
inférieure (Operto & Charvis, 1996). Ainsi la crofite de ce plateau Sud différe (rie celles, des
grandes provinces ignées par 1’absence d’ondes sismiques a vitesse ¢levée, la prese:nce d’une
crofite inférieure réflective et d’une anisotropie dans le manteau ‘supérleur. .Ce':s
caractéristiques suggérent que le Plateau Sud représente une croiite continentale amincie

recouverte de coulées basaltiques. (Coffin et al., 1986; Operto & Charvis, 1995; Operto &
Charvis, 1996). §

Le Banc des Elans, aligné sur 450 km, selon un axe Est-Ouest, large de 150 km, se
situe entre les Plateaux Central et Sud. Il est immergé sous une faible épaisseur d’eau,

comprise entre 2000 m et moins de1000 m (Frey et gl., 2000).

r + - a
Le Bassin sédimentaire de Labuan, dont la profondeur dépasse 3500 m, est contigu

. -
’Est aux Plateaux Central et Sud. Son flanc Nord-Est correspond au rift de Labuan, localis
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dans la Diamantina Zone (Rotstein et al., 1991), qui délimite le pass
Labuan et australo

(Ramsay et al.,

age entre les bassing de
-antarctique. Ce bassin, faillg, est rempli par plus de 2000 m de sédimentg

1986). Un dragage a permis la remontée de roches meétamorphiques et
granitiques, probablement tombées sur les fonds marins lors de la fonte des icebergs

(Montigny et al., 1993). De ce fait, la nature de la crofite du bassin de Labuan (océanique oy
continentale) reste inconnue,

4-3- Formation et évolution tectonique du Plateau

La formation du plateau de Kerguelen a débuté il y a 132 Ma lors de la fracturation du

Gondwana entre ’Inde et 1’ Australie (Veevers & Li, 1991; Powel, et al., 1988). Cette

ouverture s’est accompagnée d’un intense magmatisme lié a la remontée du panache de

Kerguelen. Les premiéres manifestations volcaniques induites par ce panache ont lieu en
domaine continental. Elles sont représentées par les trapps du Rajmahal en Inde, datés 3

116Ma (Kent et al., 1997) et ceux de Bunbury en Australie, datés a 123-130Ma (Frey et al.,
1996; Coffin et al., 2002; Ingle et al., 2002).

Apres la séparation Inde-Australie, vers 110 Ma, se forment le Plateau Sud et le Banc

des Elans a la faveur de vastes épanchements basaltiques. La morphologie des coulées
basaltiques, la présence de tufs acides dans ces deux parties du plateau et la découverte d’un
conglomérat 4 Elan Bank (site 1137) attestent, au moins localement, du caractére aérien du
volcanisme 4 la fin des éruptions.

La géochimie des laves du Banc des Elans et du Plateau Sud traduit clairement la
présence de contamination crustale (Ingle et al., 2002; Mahoney et al., 1995; Weis et al.,
2001). En effet, les compositions isotopiques des basaltes des sites 738 et 1137 montrent la

présence d’un composant crustal dans leurs sources (eNd < 0, ¥7Sr/%6sr élevés, 2°Pb/27Pp et

teneurs en Nb et Ta faibles) (Mahoney et al., 1995 ; Ingle et al., 2002). Deux hypothéses

peuvent expliquer 1origine de cette contamination. Sojt les laves du Banc des Elans et du

Plateau Sud se sont €panchées, tout au moins partiellement, sur un continent (ou morceau de

continent), isolé dans 1’Océan Indien apres I’ouverture du Gondwana. Soit, les magmas ont

€t¢ contaminées par un composant crustal incorporé dans la source mantellique a la faveur
d’un recyclage profond. Le conglomérat du Banc des Elans qui contient des galets de gneiss a
Brenat et biotite met en évidence une mise en place en milieu continental ou proche d’une

Marge continentale. La signature crustale observée au niveau des sites 738 et 1137 peut done
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&tre attribuée A une assimilation de la crotite par les basaltes lors de leur remontée, Cette idée

est renforcée par le fait que les basaltes du site 1137 ont une signature trés proche de celle des
basaltes du Groupe II des trapps du Rajmahal et de Bunbury (Kent et al., 1997: Ingle et al.,
2002).

La formation du Plateau Central date de 102 Ma. Les concentrations en éléments

traces et les rapports isotopiques de Sr, Nd et Pb des basaltes impliquent la présence d’un

composant lithosphérique continental dans leur genése (Frey et al., 2002). Ce composant

pourrait provenir du recyclage de sédiments pelagiques lors d’anciennes subductions (Ben
Othman et al., 1989; Weaver, 1991). Cependant, Frey et al. (2002) évoquent plutét la
présence de morceaux de crofite gondwanienne dans la lithosphére et I’asthénosphére
mantellique de I’Océan Indien, contaminant alors les magmas liés au panache et A la ride

médio-océanique indienne lors de leur remontée vers la surface,

La mise en place du Plateau Nord semble s’étre déroulé sur une plus longue période,
mais son age est mal contraint. Les seules datations existantes sur le Plateau Nord sont celle
des sites 1139 (68 Ma) et 1137 (34 Ma) (Duncan, 2002). Cependant, pour des raisons
expliquées dans le chapitre 5, cette partie du plateau pourrait étre plus ancienne. La formation
de cette partie du plateau s’est accompagnée d’un ensemble de phénoménes tectoniques en
partie 4 I’origine de la morphologie actuelle du fond de I’Océan Indien.

Entre 85 et 40 Ma, la dérive de 1a plaque indienne vers le Nord au-dessus du point
chaud de Kerguelen a entrailfxé la formation de Ia ride 90°E, dont les 4ges varient de 83 Ma au
Nord 4 38 Ma au Sud (Duncan, 1991).

La dorsale Sud-Est indienne s’est ensuite formée vers 40 Ma, déchirant le Platean
Central en deux, éloignant Broken Ridge du reste du Plateau de Kerguelen. Contrairement au
Plateau Sud et au Plateay Central, les basaltes du Plateau Nord et de Broken Ridge ne
présentent pas d’indice de contamination crustale. Leur mise en place semble donc purement
intra-océanique. Le poin chaud se trouvait alors 4 I’aplomb de la ride oc€anique, comme ¢’est
le cas en Islande & I’heure actuelle. Ies interactions entre panache et ride ont €t€ mises en
¢vidence par Weis & Frey (2002) a partir des basaltes du site 1140 situé a I’extrémité Nord du
Plateau. La composition de ces basaltes traduit un mélange contenant 99 4 69 % de magmas
liés alaride et 1 2 31 % de matériel provenant du panache (Weis & F rey, 2002),

Suite au déplacement global des plaques lithbsphériques indienne et antr;trctique vers le
Nord, le point chaud s’est 3 nouveay retrouve en milieu intra-océanique au Sud-Ouest de 1a

ride. C’est ainsi que I’ Archipel de Kerguelen et les fles de Heard et McDonald se forment
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depuis 30 Ma (Barling et al., 1994: Saunders et al., 1994; Nicolaysen et al., 2000) & I’aplomb
de ce dernier.

/
\/ Le site 1139 que nous avons étudie{ se situe sur la ride Leclaire (ou Skiff Bank) dans

la partie Nord-Ouest du Plateau (Fig. 4-2). Sa mise en place remonte 4 68 Ma (Duncan &
Pringle, 2000; Duncan, 2002). Les roches forées an niveau de ce site, lors de la campagne
ODP Leg 183 en 1999 ténibignent d’un volcanisme alcalin, semblable & celui des fles de

I’ Archipel de Kerguelen (Gautier et al., 1989; Weis et al., 1993; Frey et al., 2000).

4-4 - L’Archipel de Kerguelen

L’ Archipel de Kerguelen se localise dans la partie Nord du Plateau 4 1500 km au Sud-
Ouest de la ride Sud-Est indienne et sa superficie est de 6500 km®. L’épaisseur de la crofite
océanique sous-jacente aux iles Kerguelen est estimée entre 14 et 20 km (Charvis et al.,
1993). Un Iéger basculement du plateau vers I’Est explique la remontée de la partie Ouest et
la submersion de la partie Est de I’ Archipel.

L’activité volcanique sur I’Archipel de Kerguelen est permanente depuis son
apparition il y a environ 30 Ma (Nougier, 1963; Nougier, 1970; Lameyre et al., 1976; Nougier
et al., 1983; Nicolaysen et al., 2000). Aujourd’hui, elle s’exprime encore dans les nombreux
champs fumeroliens qui parsément les iles. Les basaltes de I’ Archipel évoluent d’une affinité
tholéiitique au Nord-Ouest a alcaline au Sud-Est (Weis et al., 1993; Yang et al., 1998; Doucet
et al., 2002). Cette évolution se retrouve aussi a travers les dges qui progressent des plus
anciens aux plus récents en allant du Nord-Ouest au Sud-Est. Les caraCtéristiques
géochimiques des séries basaltiques reflétent une évolution par cristallisation fractionnée,
impliquant le fractionnement précoce du plagioclase et de 1’olivine dans la série tholéiitique-
transitionnelle et de I’olivine dans les séries alcalines (Gautier et al., 1990). La série
tholéiitique-transitionnelle est enrichie en Ca0, FeO et terres rares lourdes, alors que les séries
alcalines sont plus enrichies en K20, P05, éléments incompatibles et terres rares légéres. Ces

derniéres ont été subdivisées en deux sous-séries, une moyennement alcaline (Na,0 + K,0=

2,545 %) et une fortement alcalines (Na;0 + K,0= 4 2 8 %). Dans la Provinq;e du Sud-Est,

ces deux sous-séries correspondent respectivement aux séries du Miocéne inférieur (basaltes

et trachytes) et du Miocéne supérieur (basanites, téphriphonolites et phonolites) (Weis et al,
1993). '
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Ces roches alcalines sont caractérisées par leur teneur importante en enclaves basiques

et ultrabasiques. Ces enclaves, étudiées pour la premiére fois par Talbot et al. (1963), ont fait
récemment 1’objet de nombreuses études (e.g. Grégoire, 1994; Mattielli, 1996, 1999; Hassler,
1998; Moine, 2000). Ces enclaves fourinissent des informations directes sur la nature de la
crofite inférieure et du manteay supérieur.

L’archipel comporte aussi de nombreux complexes plutoniques. Trois types différents
ont €t€ identifiés sur la base des dimensions des intrusions, de leur localisation géographique,
de leur évolution pétrographique et de leur age (Giret et al., 1987; Giret, 1990 et 1993; Weis
& Giret, 1994). Le plutonisme localisé au Sud-Est de I"archipel est alcalin. (Franssens, et al.,

2001) ont daté ces plutons au Val Gabbro a 22 Ma. Les sills constituant ces massifs sont

"

composes de péridotites, pyroxénites, gabbros, monzo-syénites ou granites. Dans la partie
Ouest de I’archipel (Rallier du Baty, ile de I’Ouest, fles Nuageuses), les plutons sursaturés en
silice sont alcalins. Les complexes annulaires qui les constituent sont des gabbros, des
sy€nites monzonitiques et quartziques ainsi que des granites alcalins. Ils se sont mis en place
entre 26,3 et 12,6 Ma. Au centre et & ’Est de I’archipel (Société de Géographie, Monts
Ballons, Mont Ross, Montagnes Vertes, péninsule Ronarc’h), les intrusions sont présentes
sous forme de filons entrecroisés. Ils sont alcalins, sous-saturés en silice, et leurs
compositions vont de gabbros aux monzonites et aux syénites 3 néphéline. Leur mise en place
s’échelonne sur une période allant de 14 Ma a 300000 ans,

4-5- Etat des connaissances pétro-géochimiques du plateau avant la campagne ODP Leg
183 '

Les laves du socle, forées dans le plateau de Kerguelen lors des campagnes ODP Leg
119 et 120 (sites 738, 747, 749 et 750) ainsi que les échantillons prélevés par dragage lors de
la campagne MD438, ét‘aient essentiellement des tholéiites 3 olivine normative, dont les
compositions en éléments majeurs et traces étaient similaires 3 celle des tholéiites des fles
océaniques (Davies et al., 1989; Weis et al., 1989; Alibert, 1991; Weis, 1992). Seuls les

échantillons d’une unité du site 748 interprétés comme les produits d’un sill tardif se sont
révélés étre alcalins. )

Le plateau de Kerguelen a été interprété comme un plateau océanique du méme type
que celui d’Ontong Java; ¢’est-d-dire un simple empilement de coulées de basaltes

tholéiitiques mis en place en milieu sous-marin. Les compositions isotopiques des laves du
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» AVEC un composant appauvri de type MORB (source deg
basaltes de la ride Sud-Est indienne) (Weis et al., 1989; Weis, 1992; Salters et al., 1992; Weis

& Frey, 2002; Mattielli et al, 2002). Seul Ie site 738, situé dans la partie Sud du Platean,

différe complétement du reste dy plateau par ses compositions chimi ques. Les laves de ce site

présentent en effet des valeurs isotopiques extrémes (*"Sr/*sr = 0,7090, eENd = -8,5 et

*%Pb/""Pb = 17,735) ainsi que des appauvrissements relatifs en Nb of Ta (Alibert, 1991;

Storey et al., 1992; Mahoney et al., 1995). Pour ces raisons, Storey et al., (1992) ont suggéré

que la source de ces basaltes a &té contaminée par des composants dérivés de la lithosphére

continentale gondwanienne. Dans cet ordre d’idée, Mahoney et al., (1995) ont proposé que

Iinfluence de la lithosphére continentale sur le volcanisme lié a Iactivité du panache de

Kerguelen diminuerait dés la fin de Ia phase initiale de construction du Plateau,

Ainsi, avant le Leg 183, les seules preuves témoignant de la présence d’un composant

de nature continentale sous le Plateau, |

4-6- Volcanologie du plateau et découvertes majeures du Leg 183

est la découverte de nombreuses roches acides mises en place en différents endroits du

\
plateau. La deuxiéme est la mise en €vidence d’un volcanisme aérien sur la quasi-intégralité /

du plateau. La troisiéme est la présence de roches alcalines au Site 1139, Enfin, la quatriéme |

un conglomérat au Site 1137 et g cinquiéme correspond aux nouveaux
dges obtenus sur les différents sites qui contribuent 3 une meilleure

est la découverte d’

contrainte chronologique

de la mise en place du plateau. .
Un résultat inattendu et majeur du Leg 183 est la découverte de nomb;'euses roches
acides qui se sont mises en place au cours des stades finaux du volcanisme, a travers tout le |
Plateau (Sites 1137, 1138 et 1139). 11 s’agit de dépbts pyroclastiques et de coulées
trachytiques, dacitiques et rhyolitiques (Frey et al., 2000; Shipboard Scientific Party, 2000).
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La présence de ces roches acides va 4 1’encontre de ’hypothése selon laquelle le Plateau de
Kerguelen était un plateau océanique semblable a celui d’Ontong Java entiérement constitué
par un simple empilement de basaltes aux compositions trés homogénes (Neal et al., 1997).

Des cristaux cassés, ainsi que des échardes de verre correspondant & des parois de
bulles de gaz figées, ont été trouvées dans un tuf du site 1137 foré au Banc des Elans (Fig. 4-
2). Ces indices ainsi que la morphologie des coulées basaltiques montrent que ce volcanisme
est li¢ & des explosions volcaniques aériennes (Shipboard Scientific Party, 2000; Frey et al.,
2000), remettant ainsi en cause ’origine entiérement sous-marine du Plateau de Kerguelen.
L’idée d’une mise en place aérienne du plateau est de plus confirmée par la présence de
fougeres, de morceaux d’arbres, de pollen et de spores en différents sites ainsi que la
découverte d’un conglomérat au Site 1137. Les seules coulées échantillonnées, présentant des
laves en coussins impliquant un volcanisme sous-marin, se trouvent a 1’extrémité Nord du
Plateau au site 1140 (Shipboard Scientific Party, 2000; Weis & Frey, 2002).

La majorité des laves échantillonnées dans la partie superficielle du Plateau (premiéres
dizaines de métres) correspondent a des laves tholéiitiques de composition basaltique 2
trachytique. Skiff Bank (Site 1139), situé dans la partie Ouest du Plateau Nord, fait exception
de par la nature alcaline et évoluée de ses roches. Il est constitué de trachybasaltes, de
trachytes et de rhyolites alcalines. Des laves de méme nature afflflii{ér;lb_qt aussi sur I’ Archipel et
les fles de Heard et de McDonald. Cette évolution ﬁjm magmatisnie tholéiitique 4 alcalin est
interprétée par Frey et al.’ (2000) comme éfKJ\t {lg\\?ﬁj diminution de I’activité du panache de
Kerguelen.

La découverte d’un conglomérat & galets de gneiss & biotite et grenat, intercalé au sein
des coulées de basaltes au Banc des Elans (Site 1137) est I’une des plus importantes
contributions scientifiques du Leg 183. La présence de ces galets est la preuve irréfutable
d’une mise en place intra-continentale ou sur une marge continentale. De plus, les ages
archéen a cambrien de ces galets (Nicolaysen et al., 2001; Ingle et al, 2002) montrent que
cette croiite oontinentsale est vieille; ce qui est en accord avec les données géochimiques
obtenues sur les laves du site 1137 par Ingle et al. (2002) et Weis et al. (2001). L’hypothése
d’une contamination des magmas par recyclage profond de matériel continental n’est donc
plus nécessaire et il est désormais évident (au moins pour le Banc des Elans) que les basaltes
qui présentent une signature crustale, ont été contaminés par un processus d’as:similation lors

de leur remontée vers la surface (Ingle et al., 2002).
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Fig. 4-5 Evolution du plateau de Kerguelen et de ’Ocdan Indien de 131Ma i nos
Jours (dapres Coffin et al., 2002). Tétoile représente la position du point chaud de
Kerguelen. IND: Inde; ANT: Antarctique; AUS: Australie; BB: Bunbury Basalts
BE: Banc de Elans; PS: Plateau Sud; RAJ: Rajmabhal; PC: Plateau Central; BR:
Broken Ridge; RL: Ride Leclaire; PN: Plateau Nord; AK: Archipel de Kerguelen;
Pointillés possible limite nord de L’Inde
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La derniére contrainte apportée par le Leg 183 est liée 4 la datation des différents sites.
Ces ages ont permis d’établir une évolution chronologique de la formation du Plateau plus
fine que celle existant jusqu’alors (Fig. 4-5) (Coffin et al., 2002; Duncan, 2002).

L’évolution des Ages des roches, la décroissance, puis la disparition de la
contamination crustale et enfin 1’environnement des éruptions (aériennes ou sous-matines), du
Sud au Nord concordent avec 1’hypothése d’une mise en place du Plateau de Kerguelen,
synchrone de la déchirure du Gondwana. L’initiation du volcanisme s’effectuant en domaine

intra-continental et évoluant en milieu purement intra-océanique.
4-7- La ride Leclaire (ou Skiff Bank)

Skiff Bank correspond au site 1139 du Leg ODP 183 (Fig. 2), et se situe & I’Ouest dy
Plateau Nord aux coordonnées 50,19° S et 63,94°E, 4 350 km a I’Ouest-Sud-Ouest de
I’ Archipel de Kerguelen. Il s’agit d’un haut-fond orienté Est-Ouest. Cette orientation est
quasiment perpendiculaire aux fractures du bassin voisin de Enderby, mais elle est paralléle 3
I’ouverture entre I'Inde et 1’ Antarctique. Sa bordure Sud est limitée par une grande anomalie
gravimétrique négative (Sandwelle & Smith, 1997; Shipboard Scientific Party, 2000).

Le choix s’est porté sur le site 1139 aprés I’étude de la coupe sismique obtenue lors de
la campagne Kerimis en 1998 (Fig. 4-6). La créte du Banc se trouve sous ~200 m d’eau a son
point le plus haut, tandis que; la base est submergée sous ~3500 m d’eau. Le site 1139 se situe
a 50 km de la ligne de créte sous une épaisseur d’eau de 1427 m (Fig. 4-3). Dans cette région,
la structure du plateau est relativement simple et les sédiments recouvrant les laves sont peu
¢pais (462 m) (Fig. 4-6). Les ages de ces sédiments vont du Pléistocéne  I’Eocéne (Shipboard
Scientific Party, 2000).

Les roches du site 1139 ont été datées 4 66-68 Ma par (Duncan, 2002) en utilisant la méthode
Ar/Ar. s

Le forage de Skiff Bank a échantillonné 230 m de roches volcaniques. Il s’agit de
coulées de trachybasaltes, et de coulées et dépdts pyroclastiques de trachytes et de rhyolites
alcalins (cf. description pétrographique annexe 1). La présence de pyroclastites ainsi que la
structure des coulées basaltiques met en évidence 1’émersion de Skiff Bank a la fin de
activité volcanique.

Les raisons qui ont motivé le choix de ce forage sur le haut fond de Skiff Bank sont

nombreuses.
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La détermination des 4ges des laves est un des principaux buts. Le plateau Nord n’s
encore jamais €té foré et il est par conséquent difficile d’établir un modéle de construction
du plateau. Ces datations permettront aussi de quantifier le taux de production de magma
en fonction du temps.

La caractérisation de la pétrographie, de la géochimie et des propriétés physiques des
roches permetira d’étayer le modéle d’évolution du plateau et de contraindre les sources
participant 4 son édification.

La détermination du contexte tectonique de cette zone du plateau permettra de
comprendre comment la partie nord s’est structurée durant les phases les plus tardives de
mise en place et d’observer les déformations subies par les coulées depuis leur
épanchement jusqu’a nos jours; ces derniéres observations permettant de déterminer dans
quel régime de contrainte se trouve le plateau Nord depuis sa formation.

L’étude des relations entre le volcanisme et le panache mantellique supposé avoir
engendré le Plateau et les iles de 1’ Archipel de Kerguelen, Heard et McDonald permettra
d’établir si les laves émises dans les différentes parties du plateau sont différentes ou non.
Ceci permettra de caractériser (1) ’évolution de la composition du panache au cours du
temps (vérifier son homogénéité ou inhomogénéité) et (2) la nature des contaminants
susceptibles de modifier la composition des magmas. |

Ces résultats apporteront une- contrainte supplémentaire sur 4 la localisation actuelle du
panache qui selon Miiller et al. (1993) doit se trouver sous Skiff Bank et selon Duncan &
Storey (1992) et Steinberger (2001) doit se localiser & I’Ouest de I’ Archipel de Kerguelen.
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Chapitre 5

A BIMODAL ALKALIC SHIELD
VOLCANO ON SKIFF BANK : ITS
PLACE IN THE EVOLUTION OF THE
KERGUELEN PLATEAU |

(article sous presse a Journal of Petrology)
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A bimodal voleanic sequence of 230 m thickness on Skiff Bank, a
western salient of the northern Kerguelen Plateau, was drilled during
ODP Leg 183. The sequence comprises three matn units: @ mafic
unit of trachybasalt flowws sandeviched between two units of trachytic
or thyolitic flows and volcaniclasiic vocks. Although interpretation
i complicated by moderate to strong alteration of the rocks, their
onginal chemical character can be established using the least mobile
major and trace elements (AL, Th, high field strength elements and
rare garth elements). High concentrations of alkalis and incompatible
trace elements indicate that both mafic and felsic rocks are alkalic.

The jfelsic wocks may have been derived by partial melting of mafic
rocks, followed by fractionation of feldspay, clinopyroxene, Fe—Ti
oxides and apatite. The mafic and felsic rocks have similar Nd and
Pb isotopic compositions; **Pb/*"*Pb ratios ar low (17-5-18-0)

but, like the "Nd/"¥Nd ratios (0-5125-0-5126), they anw
comparable with those of basalts fiom the central and southern
Rerguelen Plateau (e.g. Sites 747, 749, 750). The Sr isotopic
system. is perturbed by later alteration. Ther is no chemical or
1sotopic evidence for a continental crustal component. The bimodal
alkalic character and the presence of quartz-phyric rhyolites is
interpreted to indicate that the sequence forms part of a shicld
volcano built upon the volsanic platean. The age of 68 Ma, obtained
on Site 1139 rocks by Duncan (A time frame for construction of
the Keiguelen Plateau and Brken Ridge, Journal of Petrology
43, 000-000, 2002), provides only a minimum age for the
underlying flood volcanic racks. The high age indicates none the less
that Skiff Bank is not the present location of the Kerguelen plume.

KEY WORDS: Ocean Drilling Program; Kerguelen Plateau; Skiff Bank
*Corresponding author, Present address: Laboratoire de Géo-

dynamique des Chaines Alpines, OSUG, UMR 5025, GNRS, BP 53,
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INTRODUCTION

The Kerguelen Plateau was for many years been con-
sidered, along with Ontong Java, as a type example of
an oceanic plateau. This plateau, a pile of mafic rocks
of 20-30 km thickness, covers an area of ~2 x 10° km?
(three times the size of France) in the southern Indian
Ocean. Like Ontong Java, it was thought to have formed
through massive basaltic volcanism, which erupted in an
entirely oceanic setting as a large mantle plume impinged
on the base of the oceanic lithosphere. As explained in
recent papers (Frey ef al., 2000q; Weis ¢t al, 2001; Ingle
et al., 2002), two discoveries have changed these ideas.
The first was the demonstration by Mahoney ¢ al. (1995)
that basalts from the southern part of the plateau have
geochemical and isotopic compositions that indicate that
they had interacted with continental lithosphere. The
second was the recovery, at several sites of Leg 183 of
the Ocean Drilling Program (ODP), of volcanic and
sedimentary sequences whose geological and geochemical
characteristics provided clear evidence of emplacement
near continental crust. Because of these discoveries, Ker-
guelen is now thought of as a hybrid plateau, with an
older southern portion made up, at least in part, of
volcanic rocks resembling submerged continental flood
basalts, and a younger northern portion that erupted in
a purely oceanic setting (Frey et al., 2000a).

Skiff Bank (or Leclaire Rise), is the northwestward
extension of the Kerguelen Plateau (Fig. 1). It was
sampled by drilling during ODP Leg 183, The site, one
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¢ map of the Kerguelen Flateau. Contour is the
1138, 1139 and 1140 were sampled during Leg 183.

Fig. 1. Bathymetri
120 and Sites 1137,

of six that reached volcanic basement, was selected for
‘two main reasons:
(1) one goal was to provide some information about
the age and the character of the volcanic rocks in the
northern part of the plateau. Before Leg 183, the only
available samples from the northern part of the Kerguelen
Plateau were from a suite of trachybasaltic lavas, micro-
gabbros, alkali granites and sedimentary rocks recovered
by dredging during the Kerimis cruise (Schlich etal., 1998;
Weis et al., 2001). Given the generally felsic character and
the diversity of rock types in this assemblage, these rocks
were interpreted as probable ice-rafted debris and not
the predominant rocks of this part of the Kerguelen
Plateau. The closest drill site that penetrated basement
was 747 of Leg 120, which is situated in the southern
art of the central plateau. As indicated in Fig. 1, Sites
1139 and 1140 were the two Leg 183 sites selected to
document the characteristics of the northern part of the
plateau.

(2) Knowledge of the age and the volcanic and tectonic
environment of this part of the Kerguelen Plateau is
crucial to our understanding of the overall evolution of
the plateau. A key issue stems from the proposition of
Duncan & Storey (1992) and Miller e al. (1993) that
Skiff Bank is the current site of the Kerguelen plume. If
this were true, the volcanic sequence at the site would
include rocks that are much younger than those of the

main plateau, with distinctive pctrologica.l characteristics.
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3 km isobath. Sites 738, 747, 749 and 750 were drilled during ODP Leg

It is important to track the position of the plume if we
are to understand the interaction between magmatic and
tectonic events that led to the evolution of the plateau.
The drilling at Site 1139 passed through 460m of
sediments, then penetrated a sequence of lavas and
volcaniclastic rocks of 230 m thickness. Two unexpected
results emerged immediately from shipboard study of the
volcanic drill core (Shipboard Scientific Party, 2000).
First, the volcanic rocks have bimodal mafic—felsic com-
positions with a strongly alkalic magmatic character; as
such, they are very different from the monotonous thole-
sitic flood basalts of normal oceanic plateaux. Second,
the Eocene to Oligocene age (33-34 Ma) of the sediments
that immediately overlie the volcanic sequence provides
a relatively high minimum age for the underlying volcanic
rocks. The volcanic rocks cannot, therefore, represent
the products of recent plume-related magmatism. How-
ever, this minimum age is also significantly less than the
~90Ma age inferred from available radiometric and
stratigraphic dating for the central part of the plateau.
The results suggested that the volcanic sequence at Site
1139 is distinct from those of both the main plateau and
from younger plume-related activity, such as that on the
Kerguelen Archipelago and on Heard and- Macdonald
Islands.
In this paper we present the results, of a detailed
petrological and geochemical investigation of samples
from Site 1139. Our study included inductively coupled
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pl:.:sma mass spectrome CP- i
suite of trace elements aﬁ%&terﬁai%ﬁygﬁi!?: ;T(;V lge
and Pb isotopic compositions of the volcanic rocks, O :
;l,f:.w 1iesults, combined with new age dates of Dum;anlg.
ringle (2000) a}’:d Duncan (2002) and comparisons with
bmmd;fl volcanic series from two other areas, all
to clarify (1) the volcanic and tectonic scttin’g ofc') ‘gkllf;'
(])3{:3:]11!{, (2) the relationship between this region and the rest
e northern plateau, and (3) the magmatic evoluti .
the Kerguelen Plateau as a whole. nhonet

Geological setting

Skiff Bank is the westernmost sali
Kerguelen P_Iateau and lies ~3503i;n;vc§vbh§f ::11'?: I['l(em
ilg)-uelen Archipelago (Fig. 1). It is a broad, relativel g;.t
ank, about 300 km long and 150 km wide; the min'y
water depth on the central ridge is ~20d m, im:rfl:r;;lsli-‘l:n
:3] ;Si{)() m at th:? margins. The bank is elongated ilgl
;" west direction, sub-pex:pendicular to fractures in
e surrou{ld.mg Enderby Basin but parallel to the di
ection of rifting between the Indian and Antarct o
tinents. The southern border of the Bank is marlfegol:r)l’
a large negative gravity anomaly, a feature absent fro ’
th(? northern border (Sandwell & Smith, 1997; Shi boarn(;
(S]c;ienu‘ﬁc Party, 2000). In seismic proﬁle’s (th)acq &
e ;smsil 1986; Recq et al, 1990, 1994; Charvis et al
: ), the structure of the northern plateau is relativel -
sxmple. A thin sedimentary section (400-500 m) overli ‘
a,nsl'fnelollésgtfaslcment of 14-19 km thickness e
ite 1s located at 50-18°S and 63- °E, ~
SOUI.']'.I of the central ridge at a water de[?fl; l?),f 1422%14”1
and is on the flank of one of two broad edifices at tr}:l,
tsiurf;‘cgczof 'It‘he plateflu (Shipboard Scientific Party, QbOOE
Wg:(i.s est;EﬁSll;zdn;:mquncl) l:%ge of the overlying sediment;
bo;:r;i oy Pgi; 3/20 (1)%;cene to latest Eocene (Ship-
elsic volcanic rocks from Site 1139 were dat
EII_TX:.D &thngle (2000) and Duncan (2002) usi:gl tﬁz
o !:;ci{s od. Incremental heating experiments on both
o r_m(:hc: an‘d on feldspars separated from rhyolites
S ytes yielded ages of 66-68 Ma, These ages are
o (y)rI greater than the 33-34 Ma age assigned to the
o igocene to latest Eocene sedimentary rocks that
5 rectly overlie the volcanic units at the Site (Shipb
cientific Party, 2000), phoard

Petrogra i

phy and mineral i

rocks of Site 1139 P e solosle

Th

- EifnSc())dr:J basement sequence at Site 1139 is composed

L mafic—felsic volcanic rocks with rare inter-

o terrigenous and volcanogenic sediments. Detailed
ptions of the petrological characteristics of these
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r(?cks, as determined through study of the drill core, are
given in the report of the Shipboard Scientific Pa
ggoog) and will not be repeated here. Instead we sh(l;t\z
in Fig. 2 a log of the main units. We summarize the
main petrological features in the following paragraphs
using a combination of shipboard observations and ou;*

own petrogra.phic investigations. .

As shown in Fig. 2, a 73 m series of trachybasaltic lava
flows is sandwiched between two series of felsic volcanic
rocks. The upper 125 m felsic series contains both rhy-
olitic and trachytic lava flows and volcanoclastic rock);-
the lower 32 m series is made up of two trachytic lava:
flows. Core recovery was poor, ~21%, in the upper
felsic sequence, probably because of the prcsencgpof
numerous rubbly breccia zones, but better in the more
massive mafic and lower felsic sequences (61% and 68%)
Intf:rprctation of volcanic structures and textures led r_he'
Shiphoard Scientific Party (2000) to conclude that the
rocks erupted subaerially.

.F:ive units were recognized in the upper felsic sequence
_Umt 1 consists of rhyolite rubble and breccia, with thin.
interbedded layers of bioclastic sandstone , and vol-
caniclastic sediments. Most of the rock is sparsely phyric
to glassy, in one case with perlitic textures. Phenocrysts
are sparsc, mainly sanidine with rare quartz. Haematite
in the groundmass imparts a reddish brown colour to
t!je rocks, The perlitic glass in the basal breccia appears
silicified and contains a small amount of chalcsgon
The vesicle content of this unit is very low, <2% d

Unit 2 is a dark red (oxidized) rhyolite cont‘a.inin
~10% sanidine and minor quartz phenocrysts. Flaf
ten.ing and agglutination of fragments suggest that this
unit is a welded pyroclastic flow. Many of the quartz and
sa{udjne phenocrysts are shattered. No ferromagnesian
minerals are present, but clays and oxides are abundant
and could be the products of the alteration of mafic

phases. The unit contains <2% vesicles.

Unit 3 is strikingly different from the overlying units
It_ consists of & green-coloured, highly altered crySta]_'
vitric tuff containing abundant sanidine (15%) and rarer
quartz phenocrysts and lithic clasts in a perlitic, and
locally banded glassy matrix. This unit is interpret’cd as
the densely welded core of a pyroclastic flow deposit
The green colour arises from intense alteration of tha;
matrix glass.

Unit 4 is a massive to brecciated, vesicula
(oxidized) rhyolite similar to Unit 2. Hcrer,aggjrrll{ iﬁi
quartz and sanidine phenocrysts are shattered and some
.Show embayments at their margins. Goethite is abundant
in the groundmass cement.

Unit 5 consists of a central zone of massive, highl
a..[tered trachytic lava bounded at both margins l;y b%ecs_’
ciated zones. This unit is interpreted as a differentiated
lava flow. Phenocryst phases are sariidiﬁ::, and ferro-
magnesian minerals that are completely replaced by
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Rock type Major phases | Minor phases
460
480 Unit 1 glass
o : : Fe-Ti oxides
Rhyolitic breccia sanidine
ve plagloclase quariz
500
Volcanoclastics glass K-feldspar
B20 ORI e i . . )
. U_"lt _2_ ] Welded pumice, scoria sarﬂg?r?:(%ng%, Fe-Ti oxides
Unit3 Cryslal-vilric sand sanidine quartz
540 FSeSeceSey
= % :
quantz (5%,
= s Unit4 Rhyolite Jduae “5,},“’ Fe-Ti oxides
£
i altered
R o om g o IS
o 580 M Unlts  Trachytc breceia sanidine (10-20%) Spopeoene
..5- """ 2 plagloclase
8 600
.U - plaglgc‘lz_lase
n sanidine
lagloclase (<2%)
620 o 17 Trachybasalt and basallic p:agﬂldlna (‘:(2%) cﬂnuﬁymi\:!ene
1 frachyandesite (3 samples wilh x féan?;emh
clinapyroxano) blofite and 1 with
640 a xeno-microcling)
660 2
-------- . sanidine
KA AR IO sanidine (10%) "
B tiatetetaterets . Trachyls Sifbrad madie, altarad matfic
aseyeletitels Unit 18 i minerals
- Pole! :’: oenses IRl minerals Fe-Ti oxides
: dine (15-30%) e
1 sanidine (15-30% altered mafic
Unit 19 Trachyte altered matic minerals
minerals Fe-Ti oxides

Fig. 2. Simplified log of the volcanic sequence with petrographic descriptions and rock types.

secondary chlorite, carbonate and clays. The same min-
erals fill fissures and vesicles (<5%).

The middle sequence, Units 6-17, comprises 12 flows
or flow units with mafic to intermediate compositions.
These units, whose thickness varies from 2 to almost
20 m, have massive interiors overlain by thin flow-top
breccias. Unit 10 consists of small pahoehoe lobes, Unit
11 is an aa flow, and the other units have brecciated
margins of indeterminate character. These features in-
dicate subaerial emplacement. These units contain be-
tween 0 and 20% of vesiclel filled with secondary minerals
(clays, zeolite, carbonate and chlorite).

The lava has a pale grey colour and contains 1-3%
plagioclase and sanidine phenocrysts in a fine-grained,
trachytic-textured groundmass. The least altered samples
contain 1-2% of unaltered phenocrysts of pale brown,
Ti-rich clinopyroxene in a matrix of feldspar, abundant
opaque minerals and patches of secondary minerals (clay

minerals and carbonate) that could represent altered
clinopyroxene. Some of the feldspar crystals have the
form and habit of primary magmatic sanidine; others
could represent altered plagioclase. The more altered
samples contain feldspar phenocrysts in a matrix com-
pletely altered to secondary minerals. The most common
alteration minerals are siderite, calcite, chlorite, sepiolite,
and secondary Fe oxides. Patches of Fe oxides and clay
minerals could represent completely altered ferro-
magnesian minerals.

The lower felsic sequence, Units 18 and 19, consists
of an almost complete section through one lava flow
(Unit 18) and the upper part of a second flow (Unit
19). Both units were originally composed of porphyritic
trachyte containing 10-30% clinopyroxene and sanidine
phenocrysts in a fine-grained, poorly vesicular matrix.
Subsequent moderate to intense alteration has destroyed
most of the primary minerals. Clay minerals or siderite has
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replaced all the clinopyroxene, and rare titanomagnetite
phenocrysts are altered to maghemite or haematite. The
groundmass is composed of alkali feldspar (some of which
may be altered plagioclase), quartz, magnetite and altered
glass. Secondary phases in the matrix include clay min-
erals, abundant siderite, haematite and chalcedony.

ANALYTICAL METHODS

The samples were ground in an agate mortar. Major
elements and certain trace elements (Ni, Cr and V) were
analysed by X-ray fluorescence (XRF) at the University
of Massachusetts, Amherst (Rhodes, 1983). Other trace
elements were analysed by ICP-MS at the University of
Grenoble following the procedure of Barrat et al. (1996,
2000). The error on major element determinations is
<5%. For the trace elements Rb, Sr, Ba, Hf, Zr, Ta,
Nb, U, Th, Ph, Y and rare earth elements (REE), the
accuracy is better than 5%; for Cs it is ~10%. Table 1
contains the major and trace element data, along with
measurements of standards BIR1, BHVO and RGM.
The results are in excellent agreement with the data of
Eggins et al. (1997). The data reported in Table 1 and
plotted in the figures are recalculated .on a volatile-free
basis.

Nd, Sr and Pb isotopic analyses were carried out at
Université Libre de Bruxelles on a VG 54 mass spec-
trometer using the procedure described by Weis et al.
(1987) All samples were leached in 6N HCI in an ultra-
sonic bath to remove secondary minerals and seawater
following the procedure described by Weis & Frey (1991).
Each leaching period was 20 min and the procedure was
repeated 10 or more times, until a clear solution was
obtained. The average total weight loss during leaching
varied between 21 and 64%. No correlation between
loss on ignition (LOI) and weight loss was evident and
there was no difference between mafic and felsic rocks.
To evaluate the effects of leaching, two duplicate analyses
were also run on unleached samples. Sr isotopic ratios
were normalized to *Sr/*8r = 01194 and Nd isotopic
data were normalized using "*Nd/'"*Nd = 0-7219. The
average ¥Sr/%Sr value for NBS 987 Sr standard was
0-710278 = 12 (20, on the basis of 12 samples). Analyses
of the Rennes Nd standard yielded '"Nd/'“Nd =
0-511970 &+ 7 (20, on the basis of 12 samples). Pb
isotopic ratios were measured on single Re filament
using the HgPO,-silica gel technique. All Ph isotopic
compositions were corrected for mass fractionation (0-12
+ 0:04% per a.m.u.) based on 10 analyses of NBS 981
Pb standard run at a temperature between 1090 and
1200°C.
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Influence of alteration on chemical
compositions

Interpretation of the chemical compositions of Site 1139
rocks is greatly complicated by the moderate to intense
alteration that has affected all samples. As is discussed
in a later section, this alteration has had major effects
on the compositions of the lavas, but these effects are
different in the mafic and felsic rocks. Particularly in the
felsic lavas, the crystallization of feldspar and minor
phases complicates the distinction between mobile and
immobile behaviour. The removal of these minerals
drastically changes the concentrations and ratios of ele-
ments such as Ti, P, Eu, Sr and Ba. Furthermore, the
peculiar and intense nature of the alteration appears to
have changed the concentrations of some elements that
are normally considered to be immobile,

Some examples of complex behaviour of minor and
trace elements in the felsic lavas are illustrated in the
variation diagrams plotted as Fig. 3. Zirconium correlates
well with Nb, an element normally considered immaobile,
but poorly with Ti, another high field strength element
(HFSE) that is also thought to resist alteration. The
scatter in the Zr vs Ti diagram probably is not due
to mobility of Ti but to variable amounts of oxide
fractionation. The REE, with the exception of Eu and
Ce, are also thought to be relatively immobile. However,
two representative REE, La and Yb, show almost as
much scatter as Ba and Rb, elements that are regarded
as moderately to highly mobile. The mafic lavas plot as
a tight group in most trace element diagrams, as shown
in a subsequent section, but we will demonstrate later
that their major element compositions may have been
strongly affected by alteration.

In view of these complications, it is not possible to
define, in general terms, which elements are mobile and
which elements are not. For this reason we have chosen
first to present the geochemical data, making reference
where appropriate to the possible influences of alteration,
Then, in the discussion section, we consider how the
alteration has influenced the compositions of both the
mafic and felsic lavas and establish which elements can
be used to infer the magmatic histories of the two rock
suites.

Major and trace elements

In the total alkalis-silica diagram (Le Bas et al, 1986;
Fig. 4), the mafic rocks plot in the fields of trachybasalt,
basaltic trachyandesite, tephrite or phonotephrite. To
avoid these rather cumbersome names we will refer to
these rocks simply as trachybasalts. The felsic lavas show
a wide range of compositions extending. from trachyte
well into the field of rhyolite. All these rocks plot in the
alkalic domain, above the line that separates tholefitic




Table 1: Major and trace element data

62R2 63R1
Sample: 51R1 52R1 52R1 52R1 53R1 53R2 54R1 B5R1 55R1 56R3 57R1 59R1 61R1 61R1 61R2 62R2
F 13-19 27 45-50  130-139 8993 67-76 1-9 67-72 6772  101-107 127-134 68-73 67-73 131-138 93-97 7479 113-120 10-18

Unit: 1 1 1 1 1 1 1 2 2 3 4 4 5 5 5 6 6 6
Rack type: R R R R R R R R Dup. D R . R T Tr T BTA  BTA ;';5
Depth 475 480 490 495 500 505 509 518 531 5s0 580 575 580 582 585 586
{(mbsf): B
e 672 671 530 506 47.9 =
S$i0, 724 761 761 72.5 744 74.8 755 773 684 779 80-4 66-4 : & : 3 ;
Tio, 032 o034 033 032 034 115 032 031 047 028 027 050 051 050 317 816 43
AlLO, 126 108 107 109 104 108 105 107 158 95 92 157 156 157 190 188 166 =
Fe,0, 431 349 352 487 580 462 470 302 531 427 259 563 505 550 124 159 1¢.4D %
MnO 004 001 002 004 043 006 002 007 002 001 001 030 028 007 008 013 0.6 S
MgO 003 003 006 025 08 034 007 — 373 — - 006 005 007 080 116 16 =
a0 007 005 009 010 040 040 004 003 042 002 002 029 028 026 218 228 517 -
Na,0 443 372 363 174 267 201 308 352 214 304 277 48 455 403 308 260 4.05 g
K,0 536 521 513 884 429 505 523 473 2492 443 459 587 597 605 431 402 3.22
P.0s 002 002 006 003 002 004 002 002 018 001 001 002 002 002 133 137 1. g
Total 99.6 999 996 997 993 993 994 997 o905 995 999 997 995 993 993 1000 905 S
Lol 080 046 085 311 104 808 097 075 146 080 072 262 235 168 698 974 669 s
Rb 151 203 158 162 9.4 127 194 M 112 315 17 115 814 940 118 602 592 47.9
cs 039 093 049 044 526 113 068 021 021 749 o022 078 017 036 168 08 098 021 @
o Sr 574 771 142 163 668 503 662 413 434 4820 326 365 725 658 992 136 149 491 g
R Ba 495 508 557 109 345 1021 462 198 187 742 106 156 302 299 339 852 950 1158 =
Hf 345 3227 343 464 426 326 420 179 185 300 206 214 138 155 158 939 963 - 7.22 <
zr 1750 1606 1475 2105 2015 1519 1814 857 862 1787 912 949 625 718 T4 414 447 248 ks
Ta 898 864 850 123 115 256 106 470 487 1054 535 532 416 473 601 294 345 2.50 &
Nb 177 150 147 205 193 165 198 80 g24 190 979 913 758 874 930 477 569 43.8
u 241 180 200 264 458 1076 421 111 115 286 104 472 230 290 381 075 089 078
Th 187 180 195 264 237 177 252 102 103 229 17 124 98 107 114 416 4.89 216 é
Pb 114 56 102 223 309 256 188 145 117 227 173 170 124 103 145 690 669 5.01
Y 159 141 188 123 18 145 175 365 364 952 484 400 531 664 718 500 566 487 B
i . 4.02 3.10 1.12 2.18 o= 117 — — =5 s = 2 _ _ ‘,
2: 201 516 7.82  9.80 1.01 2811 101 — 206 — 102 223 554 0 o
v g1 340 — 22.7 203 — — 101 — 102 — 112 1044 240
La 537 321 230 195 180 152 228 376 30 170 469 530 626 755 887 531 653 53.6 ‘E
Ce 587 143 208 393 337 296 850 173 173 323 131 203 129 150 181 1m0 132 12 >
Pr 153 99 574 446 420 352 92 10 111 429 122 137 154 179 210 143 165 142 =
Nd 629 371 203 164 156 132 305 428 429 159 483 505 583 679 782 598  6BS 60-3 8
Sm 192 12 340 322 308 273 160 93 945 310 110 98 121 139 154 127 139 12.4
Eu 130 045 097 084 090 122 065 047 048 082 032 026 181 142 185 477 491 473
cd 220 144 253 295 287 269 228 835 7.89 247 957 834 113 127 139 120 129 1241
Tby* 285 301 378 456 452 432 463 127 127 257 143 128 178 201 218 174 188 165
Dy 233 200 227 256 256 246 295 724 713 189 856 735 1018 114 123 922 1023 879
Ho 485 427 470 546 508 485 607 145 144 369 174 152 202 231 246 172 . 203 172
Er 135 123 13@ 144 142 132 167 436 423 1009 504 467 576 645 694 413 461 382
Yb 116 115 133 132 133 118 136 5068 506 952 525 543 544 619 639 322 39 319
Lu 166 165 192 187 189 162 197 080 079 143 083 083 083 084 101 044 057 043
Sample:  64R1  64R1  B4R2  64R3  G4RE GARA  65R1T  65A3  65R3  66R1  66R3  G6R3  G6RS 67R4 67R4 67RE  6BR4  GIRT
127-135 136-146 7287 96-105 103-115 128-137 69-76 15-19 129-134 11-18 2-10  70-84 79-86 35-41 112-125 48-55 17-24 9297
Unit: 7 7 7 7 8 8 9 10 10 1 12 12 13 14 14 14 15 16
Rocktype: BTA BTA BTA TB T8 B B BTA  TB BTA  TB B Te TB PT BTA Te BTA
Depth 606 608 610 614 615 620 625 622 625 630 632 635 636 638 647 653
(mbsf):
sio, 53.4 476 433 499 488 512 508 508 404 490 471 468 512 521 474 51.6
To, 202 341 395 442 419 497 485 414 499 436 ' 449 227 265 279 367 2.90
ALLO, 175 148 144 161 157 174 174 165 154 159 168 140 169 172 165 149
Fe,0s , 965 174 140 132 156 103 126 M5 124 124 116 234 128 9.98 136 123 &
MnO 037 049 026 030 027 018 047 024 047 024 028 062 033 023 033 0:20 &
Mg0 100 249 427 330 174 189 205 157 322 139 130 234 147 081 127 2.53 e
a0 558 633 7463 720 572 608 445 648 712 827 992 348 492 637 810 7.21 =
Na,0 458 304 357 377 371 367 281 368 394 288 384 256 451 44 411 3.38 %
K.0 265 252 224 238 257 259 255 286 2.63 271 305 329 407 389 326 2.93 oy
P20s 108 143 098 103 122 112 1M 167 158 165 123 086 111 116 138 115 i
Total 997 996 996 995 995 993  99.0 994 993 99.5 996 997 996 994 993 99.2
Lol 598 141 348 442 899 104 107 595 553 922 891 157 223 600 865 436 -
Rb 50.3 505 631 206 381 446 412 503 512 495 425 451 491 436 597 618 521 42.2 s
Cs 021 021 074 069 025 028 025 060 076 018 013 027 027 076 038 041 020 017 =
— Sr 443 444 480 255 422 473 447 452 389 521 500 538 560 160 465 533 477 428 E
o Ba 1§13 1513 1417 1096 738 840 836 882 822 1018 959 1040 1170 1120 2202 2115 938 898 -
N Hf 847 857 88 795 699  7.55 765 845 843 879 743 794 803 752 805 B02 903 854 S
Zr 373 374 421 345 315 345 31 37T 877 369 341 346 3269 340 396 400 398 376 B
Ta 269 270 284 230 223 247 260 287 280 206 247 272 266 280 224 219 284 2.56
Nb 446 450 520 403 373 424 435 490 475 475 407 453 446 425 388 382 473 40.5 E
U 082 084 081 049 084 081 054 052 061 042 049 059 079 052 091 099 052 0.92 s
Th 421 426 381 293 310 320 323 364 355 368 317 333 335 380 389 388 457 376 o
Pb 590 58 695 599 510 495 589 556 615 516 477 531 625 710 721 742 646 6.38 =
Y 476 473 514 533 423 455 456 488 467 536 523 526 503  59.0 492 627 57.3 49.2 0
Ni 349 933 628 1005 112 318 110 329 237 108 106 140 . 105 E
cr 466 259 837 168 179 75.2 50.7 220 356 6545 — 6.57 2.09 o
v 71 290 308 33 381 240 258 286 159 90 95 207 134 o
La 502 496 573  B1.7 409 467  AT5 498 49.0 555 514 551 513 504 560 582 558 497
Ce 105 104 18 112 859 984 1000 1043 1027 119 110 116 1075 104 117 121 119 1033 Z
Pr 131 122 147 143 110 123 128 132 128 153 14.1 181 137 132 146 152 152 12.0
Nd 532 527 603 609 464 515 544 553 539 662 612 651 574 539 604 629 629 55.4
Sm 10 1M1 124 131 98 09 115 118 113 140 130 129 122 16 124 128 134 1.7
Eu 475 476 480 511 332 372 387 410 398 512 4.82 510 461 487 574 579 401 3.67
Gd 0 Mo 122 132 1001 0 113 116 1100 139 132 140 122 16 120 128 130 115
T 156 156 169 188 144 154 161 167 158 199 186 193 174 174 171 180 187 1.63
Dy 866 859 926 995 802 828 919 915 871 109 992 1047 938 979 941 998 1041 9.35
Mo 168 167 181 188 152 160 175 172 164 206 191 190 177 1e7 178 188 202 1.80
Er 462  4B2 427 457 361 379 423 415 400 488 443 452 432 547 436 459 529 4.35
Yb 373 366 380 411 322 336 376 355  3.43 412 383 276 387 48 381 398 420 3.84

Lu 0.55 0.54 0.58 0.63  0.48 0.50 0.54 049 0.50 0.60 055 054 0.54 0-74 0.60 0.60 0.62 0.57
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Fig. 4. Total alkalis (N2,0 + K,0) vs Si0, diagram

o Trachybasalts
. Kerguelen Archipelago

= Upper felsic sequence

after Le Bas et el. (1986). Fields representing rocks from the Kerguelen Archipelago are

from Weis et al. (1993, 1998), Yang et ol. (1998) and Frey ¢ al. (20005). Those for the Kerguelen Flateau are from Salters ¢ al (1992), Storey e
al. (1992), Shipboard Scientific Party (2000) and Frey et al. (2002). The tholeiitic-alkalic dividing line is from Kuno (1966). Numbers on samples

or open fields identify the volcanic units from Site 1139 (see Fig. 2).

1-9) have trace element patterns very different from
those of the other felsic rocks. They all have relatively
Jow abundances of LREE, but their HREE are as high
as, or higher than those in the other samples. This
behaviour is also illustrated in Fig. 8, in which (La/Smjy
is plotted against (Gd/ Yb)y. It is notable that the samples
with relatively low LREE have the lowest Ba, Sr, Eu and
P contents. These samples are relatively rich in spharul.itic
textured glass, and they may have been more susceptible
to alteration than the other samples.

Another group of elements, including Cs, U, Rb and
Ge, shows wide variation that appears decoupled .from
normally immobile elements such as Th and Zr (Fig. Ba
and b). As mentioned in the introduction to this section,
this scatter is probably due to mobility of these elements
during alteration of the rocks.

In contrast o the diversity of trace element patterns
of the felsic rocks, all the trachybasalts have very
similar patterns (Figs, 6 and 7). They are depleted in
HREE compared with middle REE (MREE) to LREE
[(Gd/Ybjy = 2-3-1] and have strongly sloping trace
element patterns. Levels of LREE are similar to those
in the least-enriched felsic lavas. All samples have low
Cs contents, large negative Th and U anomalies, and
small but variable Nb, Pb, Sr and Ti anomalies (Fig.
7). Small positive Ba and Eu anomalies are present in
some samples. As discussed in a later section, these
variations are due in part to alteration, in part to
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fractional crystallization, and perhaps in part to source
characteristics.

In the trace element correlation diagrams (Fig. 8a and
b), the mafic and felsic rocks again show contrasting
patterns. Only for a few elements is there a close cor-
relation (e.g. Zr, Th and Nb). In the Ti vs Zr diagram,
two very different trends are seen: in the mafic lavas Ti
varies widely whereas Zr remains tonstant; in the felsic
lavas, Ti is more constant whereas Zr varies. A similar
pattern is seen when Ba, Eu, Sr, P and Pb are plotted
against Zr or La.

Isotopic compositions
Isotopic data are listed in Table 2 and plotted in Figs 9
and 10. Measured values in the mafic lavas are relatively
uniform; except for three samples with slightly higher
Nd isotope ratios, '*Nd/"Nd ranges only from 0-51251
to 0-51259 and ¥Sr/%Sr from 0-7057 to 0-7071. Initial
isotope ratios were calculated for an age of 68 Ma,
using element ratios measured by IGP-MS on unleached
powders. Initial neodymium isotope ratios ('*Nd/
14N d)gg s range from 0-51246 to 0-51271 (ENdegp, =
3-0 to — 1+8) and initial strontium ratios ("'Sr/**Sr)s ya
from 0-7054 to 0-7059.

The felsic samples have a restricted range of Nd isotope
compositions (0-51250~-0-51262) that coincides with val-
ues in the mafic lavas. Initial (*“*Nd/"“Nd)m. calculated
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Fig. 5.

using Sm/INd ratios measured by ICP-MS in the whole-
}"ock powders range from 0-51245 to 0-51257. Strontium
isotope ratios measured on leached powders show an

enormous range, from 0-7105 to 1-58; measurements of 7

two unleached samples, in contrast, gave values that
are still very high, but fall in a more restricted range
(0-7810-0-7912). The leachates gave valies between
0-7108 and 0-7269.

Measured lead isotope compositions are plotted in Fig.
10. The felsic volcanic rocks have slightly higher *5Ph/
®Pb than the mafic lavas (17-6-17-9 compared with
17:5-17-6). The same relationship is seen for **Ph/
®Pb, but not for ®"Ph/**Ph, When initial Ph isotope
compoasitions arc calculated using U/Pb from the IGP-
MS analyses and an age of 68 Ma, two samples of felsic
rock plot within the field of the mafic lavas, but the

remainder plot as a separate group, still with slightly
higher ®*Pb/®*Pb and *Ph/*Pb.

QO Trachybasalts

B Upper felsic sequence

COMPARISON WITH OTHER PARTS
OF THE KERGUELEN PLATEAU

The alkalic character and the high concentrations of
1i}ccl)mpatible trace elements of samples from Site 1139
distinguish them from the majority of volcanic rocks of
the Kerguelen Plateau, which are flood basalts with
tholeiitic compositions (Salters ef al., 1992; Storey et al.,
1992; Weis & Frey, 2002). The Site 1139 samples more
closely resemble some of the younger (<10 Ma) rocks on
the'Kcrguelen Archipelago (Fig. 11). As described by
Weis ¢t al. (1993), Yang et al. (1998), Frey e al. (20008)
and Doucet ¢t al. (2002), the Archipelago consists mainly
of two series of flood basalts, an older 30-28 Ma series
with a tholeiitic to transitional character, and a younger
~25-24 Ma alkalic series. These rocks are overlain by
much younger (<10 Ma) alkalic lavas and volcaniclastic
“rocks, particularly in the South East Province (Gautier
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Fig. 5. Downcore variations in major (a) and trace element (b) concentrations,

et al,, 1990; Weis et al, 1993) and Mt Ross (Weis ¢t al,
1998). Differentiated suites of mafic to felsic alkalic rocks
erupted as part of the still-active volcanism on Heard
Island (Barling ef al, 1994). N

Large differences exist between the compositions of
the trachybasaltic lavas from Site 1139 and those of mafic
Javas from other locations on the Kerguelen Plateau and
Archipelago. In Fig. 11, the trachybasalts are seen to
have low contents of MgO (4-3-0-7%) and CaO (22—
9:9%), which causes them to plot separately from rocks
from throughout the Kerguelen Plateau and Archlpelago.
In addition, some Site 1139 samples have unusually high
Fe,O, and P,O; contents,

In Fig. 9, the Nd and a.‘ar isotope ratios of mafic lavas
from Site 1139 plot close to the trend of Heard Island
lavas and near those of basalts of Sites 747, 748 and
1137, which are all located in the central part of the
Kerguelen Plateau (Salters et al.,, 1992; Barling et al.,
1994; Weis et al, 2001; Frey et al., 2002; Ingle e al.,
9002). The isotopic compositions also are similar to those
of younger alkaline lavas from the Kerguelen Archipelago
(Weis et al, 1993, 1998; Frey et al, 20008). Strongly

negative initial eNd values, like those of crust-con-
taminated lavas from Site 738 (Mahoney ef al,, 1995),
are absent.

In Pb/Pb diagrams (Fig. 10), the measured isotopic
compositions of the mafic lavas from Site 1139 plot at
the high *’Pb/*Pb end of the fields defined by Sites
747 and 750 (Salters et al., 1992; Frey et al, 2002). Both
the mafic and the felsic rocks have compositions near
the unradiogenic end of Heard Island trend, close to the
compositions of Site 749 but with higher WEPL/2Ph vs
26}, /2Ph, In Site 1139 lavas, **Pb/**Pb and **Pb/
20¢ph, but not 2"Pb/?Pb, are distinctly lower than in
rocks from the Kerguelen Archipelago (Weis ¢ al., 1993,
1998; Yang ¢ al., 1998; Frey et al, 20005).

DISCUSSION
Effects of alteration on the compositions of
the mafic lavas “a

Many chemical characteristics of the volcanic rocks from
Site 1139 can be attributed to fractional crystallization
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of the phenocryst phases in the lavas. The relatively
evolved, trachybasaltic (rather than basaltic) chemical
compositions of the mafic lavas are broadly consistent
with their mineral assemblages, which have high feldspar
contents and low abundances of ferromagnesian minerals.
For example, the mineral modes of the trachybasalts
contain 70-80% feldspar, 0—3% mafic minerals, 5-10%
Fe-Ti oxides and 10-20% clay minerals. As explained
above, the oxides are interpreted to represent the altered
relicts of mafic minerals such as clinopyroxene or am-
phibole. Because of this alteration, it is difficult to obtain
reliable information about the original magmatic min-
eralogy.

It is probable that these rocks acquired their evolved

character, at least in part, by fractional crystallization of

more mafic, basaltic, parental magmas. None the less,
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their peculiar position in the variation diagrams (Fig.
11), where they plot apart from the mafic to felsic volcanic
series of the Kerguelen Archipelago (Weis ¢ al., 1993,
1998; Yang et al, 1998; Frey et al., 20005) probably has
another cause. Comparison of petrographic features of
lavas of the younger suites from the Kerguelen Ar-
chipelago and Site 1139 reveals few differences in the
inferred primary mineral assemblages (Weis ef al,, 1998;
Frey et al, 20005). What distinguishes the two is the
degree of alteration, particularly the almost complete
replacement of primary ferromagnesian minerals in Site
1139 lavas by an assemblage of clay minerals and Fe
oxides.

To estimate the pre-alteration compgsition of the
mafic lavas we made four assumptions: (1) the lavas
originally had major element compositions that plotted
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Fig. 6. Variation diagrams of majar elements (a) and trace elements (b) s silica.

on the broad trend defined by lavas from the Kerguelen
Archipelago; (2) Zr was immobile during alteration; (3)
the pre-alteration Zr contents of the Site 1139 rocks
were similar to those of Kerguelen Archipelago lavas;
(4) orthopyroxene was absent from the mode of these

alkalic rocks. As shown in Fig. 12 for MgO, we
added MgO and CaO, and subtracted FeO from the
compositions of Site 1139 lavas until theirzcompositions
plotted within the trend of the Archipélago samples,
and refined the adjustment until orthopyroxene was
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eliminated from the norm. No adjustments were made plot within or near the trachybasalt field and stll lie
to the other elements, except to renormalize the in the alkalic domain. The normative mineralogical
compositions to 100%. After correction, the rocks assemblage corresponding to the adjusted composition
retain their principal chemical characteristics; in the contains, on average, 11% olivine, 12% clinopyroxene,
total alkalis vs SiOQ, diagram, for example, they still 44% plagioclase and 18% orthoclase.
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The relatively uniform abundances and ratios, in the
entire trachybasalt suite, of REE, HFSE (except for Ti)
and Th suggest that these elements were little affected
by alteration. All these rocks have very similar REE
patterns (Fig. 7) and plot ig a very tight group in Fig.
8a. The greater scatter of Cs and U in Fig. 8a indicates,
in contrast, that these elements were mobile. In Figs 7
and 8b, Sr and Eu also scatter widely, probably because
of a combination of alteration and feldspar fractionation.
The large variation of Ti and P contents, which is partially
responsible for the contrasting trends for mafic and felsic
lavas in Fig. 8b, can be attributed to fractionation of Fe
oxides and apatite.

Origin of the mafic lavas

The steeply sloping trace element patterns and the high
concentrations of the more incompatible elements can
be interpreted as the result of either (1) low-degree mantle
melting under conditions that left garnet as a residual
phase or (2) partial melting of a source that itself’ was
enriched and had sloping REE patterns. The initial Nd
isotopic compositions range from 0-51246 to 0-51271
(eNdgyna = +3 to —1-8), but the majority have relatively
constant low values around 0-51247. The relative con-
stancy of Sr and Pb isotopic composition§; as illustrated
in Figs 9 and 10, suggests that these compositions may
not been greatly affected by alteration. These values
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fractional crystallization (Ti, Sr, Ba, Eu, P).

indicate that the mantle source had an intermediate
composition, neither strongly depleted nor enriched, like
that of most samples from the southern and central
plateau (Fig. 10). The transition from the relatively flat
trace eclement patterns in the majority of Kerguelen
Plateau basalts (Salters et al., 1992) to the more enriched
patterns in the Site 1139 lavas may indicate a change in
the conditions of melting (an increase in the depth of
melting associated with a fall in the temperature of the
source) or a change in the composition of the source.
We attempt to distinguish between these interpretations
after discussion of the tectonic evolution of the northern
part of the plateau.

Felsic volcanic rocks

We cannot learn a great deal about the magmatic pro-
cesses that produce felsic volcanic rocks solely by studying
two relatively thin sequences of highly altered rocks. Even
in regions where bimodal volcanic sequences are well
preserved and can be studied in outcrop, there is often
no consensus as to whether the felsic rocks formed through
fractional crystallization of basaltic parental magmas or
by partial melting of mafic rocks (e.g. Bohrson & Reid,
1997; Trua et al., 1999; Ayalew, 2000; Deniel ¢t al., 2000).
In view of these complications, our approach has been
first to attempt to distinguish between ‘the effects of
alteration and magmatic processes, then to compare the
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variations of REE concentrations and ratios measured and that the difference in measured isotopic composition o Sile 1138 . Kerguelen Archipelago Kerguelen Plateau

in the felsic rocks. These discrepancies could be taken as -

evidence either for mobility of the REE, or for in-
dependent derivation of the mafic and felsic lavas.

Sr and Pb isotopic compositions

As mentioned in an earlier section, both the measured
and initial Pb isotopic ratios of the felsic lavas are slightly
higher than in the mafic lavas. In view of the evidence
of element mobility, how much significance can be placed
on initial ratios calculated from U, Th and Pb contents
of the whole rocks?

is due to isotopic evolution: (1) the measured Pb isotope
compositions, when viewed at the scale of variations
throughout the entire Kerguelen Plateau, are not widely
different in the two groups of rocks; (2) the U/Pb and
Th/Pb ratios required if the felsic lavas were to evolve
to their present position are 0-32 and 1-49, similar to
those of the unaltered felsic lavas on the Kerguelen
Archipelago (~0-3 and ~ 1-35); (3) the initial Nd isotopic
compositions of the felsic lavas are identical, within error,
to those of the mafic lavas. =

These parent—daughter ratios are significandy higher
than those measured by IGP-MS on whole-rock samples.

Fig. 11. Comparison of the major and trace element compositions of Site 1139 lavas with rocks from other parts of the plateau. Data are from

Weis e ol. (1993, 1998), Yang et ol. (1998) and Frey ¢ al. (20008).

The Zr vs Pb diagram (Fig. 8b) shows that most samples
fall on a moderately tight trend, but five samples have
lower Pb contents. If these are excluded, the average
ratios are U/Pb ~0-14 and Th/Pb ~0-83. To explain
the difference between the required ratios and those
actually measured in the samples, one solution is that
the felsic rocks had gained Ph. However, unless the
foreign Pb had the same composition as that of the

samples, Pb gain would have changed the isotopic com-
position. Another possibility is that the samples lost U
and Th, and that this loss was relatively recent. Although
U is a mobile element, Th is assumed to be immobile,
as is confirmed by its very good correlation with Zr (Fig,
8a). The measured Th/Pb ratio (0-83) i§ far from the
calculated value of 1-49, which implies that the Pb
isotopic composition of the felsic and mafic lavas may
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initially have been slightly different. The felsic magmas
could perhaps have fractionated in crustal magma cham-
bers where they interacted with slightly older, possibly
altered surrounding rocks.

The high ¥Sr/%Sr ratios measured in the leached felsic
lavas probably result from preferential removal in the
leachate of a component witE a high Sr content and low
Rb/Sr. The elimination of this component left a residue
with high Rb/8r that evolved to give high ¥Sr/**Sr. This
hypothesis is confirmed by the low *’Sr/®Sr ratios of the
leachates (0-7108 and 0-7194). Cousens et al. (1993)
observed similar behaviour during their leaching ex-
periments on felsic volcanic rocks from the Canary
Tslands. We did not measure Rb/Sr in the leached residue
and cannot calculate reliable initial values. The mobility
of REE elements casts some doubt on the validity of

the initial Nd isotopic compositions of the felsic lavas.
However, in this case their compositions fall within the
same range as the mafic lavas, and the correction for
isotopic decay over 68 Ma is relatively low.

What emerges from this discussion is the following.
The trace element contents of the felsic volcanic rocks,
and probably their Sr and Pb isotope compositions as
well, were affected to some extent by alteration. The
concentrations and the ratios of most trace elements,
including the normally resistant REE, differ from those
in the original magmas. For the HREE, the four-fold
difference in concentrations (e.g. 4-3-18-5 ppm for Er)
is at least in part a secondary effect. HOWt_aver, the overall
form of the trace element patterns—their’relatively flat
slopes and large negative anomalies—is probably a true
reflection of their original compositions. Furthermore,
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Fig. 13. Results of a model to simulate derivation of the felsic rocks from parental trachybasalt by crystal fractionation of clinopyroxene,

" plagioclase, K-feldspar, hornblende, ilmenite and. apatite. The poor fit between the analytical data and the calculated trend implies that the

felsic rocks were not derived from the trachybasalts by simple fractional crystallization.

the concentrations of a few elements, such as the HFSE
and perhaps Th as well, may have been little affected by
alteration.

In this light we cautiously interpret the varations in
major and trace elements in Fig. 13 as evidence that the
felsic volcanic rocks were not derived directly by fractional
crystallization of the trachybasalts. In each of these dia-
grams, many of the felsic volcanic rocks plot well off the
fractional crystallizadon trends. The concentrations of
Th and La in many of the felsic rocks are similar to, or
only slightly higher than those in the trachybasalts (Figs
7, 8 and 18). The fractional crystallization models, on
the other hand, produce melts that have Th and La
abundances up to five times higher than in the felsic
lavas. Taken together with the possibility that the Pb
isotope compositions of the two groups of rocks may
have differed, these results suggest that the felsic magmas
formed not by fractional crystallization but by partial
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melting of a mafic source. A series of melts with inter-
mediate compositions and variable extents of silica sat-
uration may have been produced, and these fractionally
crystallized to form the trachytes and rhyolites. The flat
HREE patterns indicate that the melting took place in
the absence of garnet, which suggests melting at relatively
shallow depths, perhaps near the base of the volcanic
pile.

Nature and timing of the alteration

In the initial report of the Shipboard Scientific Party,
the structures and textures of the volcanic rocks of Site
1139 were interpreted to indicate subaerial eruption.
From the age dating of Duncan (2002), ye know that
the eruption took place 68—66 Ma ago. The age of the
chalk of the sedimentary Unit III (Shipboard Scientific
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Party, 2000), which lies ~ 80 m above the volcanic rocks,
is ~34 Ma, buta sequence of shallow-water sedimentary
rocks intervenes between this unjt and the volcanic rocks.
We infer, therefore, that the rocks remained subaerial
for some unknown portion of the 32 Myr period between
the eruption of the volcanic rocks and deposition of the
chalk. The problem is to establish the timing and origin
of the intense alteration that has aflected the rocks, Unless
the plateau foundered immediately after eruption of the
Site 1139 volcanic rocks, the role of seawater is unlikely
to be important.

It is most likely that the alteration resulted from pro-
cesses within the subaerial volcanic pile. The nature of
the secondary minerals in the intensely altered lower
trachytic flows, particularly the presence of siderite, chal-
cedony and clay minerals in the matrix of these rocks,
resembles those of rocks affected by the circulation of
fluids derived from high-level alkalic intrusions (Var-
tainen & Waoley, 1976).

Another possibility is that the rocks were affected by
furnarolic activity or by weathering, which may have
contributed to the removal of MgO and CaO and
addition of FeO seen in the mafic lavas. For a better
understanding of these processes we await the results of
a parallel study of mineralogical aspects of the alteration
of Site 1139 volcanic rocks, which is currently being

undertaken by D, Teagle at the Southampton Oceano-
graphic Institute,

Continental crust contamination

An important element in the interpretation of lavas from
the Kerguelen Plateau is the extent to which they record
interaction with continental lithosphere. The presence of
a continental component in rocks from Sites 738 and
1137 (Mahoney ¢t af,, 1995; Weis ¢t al, 2001; Ingle et al,
2002) provides convincing arguments that basalts in
several parts of the older southern plateau and Elan Bank
erupted onto or near continental lithosphere, in the
manner of continental flood basalts,

"The volcanic rocks of Site 1139 show no convincing
evidence of continental material, The trachybasalts have
relatively low Nb/La ratios, which could be taken as an
indication of a crustal Component, but the same lavas
also contain low concentrations of Th and U. In most
rocks from the upper continental crust—granitoids, sedi-
ments and metamorphic rocks—mantle-normalized Th
contents are far higher than mantle-normalized Nb con-
tents (Rudnick, 1995). Phe signature of crust con-
tamination is a negative Nhb anomaly—low Nb/La
accompanied by high Th/Nb. Some high-grade gran-
ulites are relatively depleted in Th, but this depletion
normally is accompanied by far more pronounced de-
pletion of elements such as Rb and U (Rudnick &
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Fountain, 1995). In the trachybasalts, Rb is undepleted.
We are aware that these elements may be mobile and
recognize the possibility that their concentrations could
have been increased during the later alteration, However,
the relative constancy, particularly of Th/Nb ratios,
suggests that low Th is a primary feature. Negative Th
and U anomalies have heen recognized in several other
suites of plume-related basalts, such as in non-con-
taminated members of the Coppermine and Ethiopian
continental flood basalts (Griselin & Arndt, 1996; Pik et
al, 1999). In these series, the low Th and U contents
are interpreted as a source feature of: unknown origin,

The felsic volcanic rocks show a wide range of Nb/
La ratios, which, as explained above, is the combined
result of fractional crystallization and element mobility,
If these rocks had once had low Nb/ La, this feature has
been masked by subsequent element mobility,

On balance, it seems that the volcanic rocks from Site
1139 have not interacted with continental lithosphere.

Tectonic setting

In an earlier section we compared the compositions of
Site 1139 lavas with those of lavas from the rest of the
plateau. Broadly speaking, the Site 1139 rocks can be
distinguished from the tholeiitic flood basalts throughout
the plateau by their bimodal, alkalic character and by
their strong enrichment of incompatible trace elements.
Their Pb isotopic compositions are similar to those of
lavas from Kerguelen Plateau (Sites 747 and 750) but
unlike those from Sites 738 and 1137, which were affected
by contamination with upper crust.

In terms of their petrological character and their trace
element contents, the Site 1139 lavas are more like
some of the younger volcanic rocks on the Kerguelen
Archipelago. The two suites are distinguished, however,
by the presence of high-8i quartz-phyric rhyolites at Site
1139 and by low ®°Ph/®*Pp ratios in the Site 1139
rocks. In addition, there are the previously mentioned
differences in the degree of alteration, and in the ages of
the two groups of rocks: the Site 1139 rocks were dated
at 68 Ma whereas the volcanism on the Kerguelen Ar-
chipelago ranges in age from 30 Ma to virtually the
present (Weis et al., 1993, 1998, Nicolaysen, 2000).

How can we explain these differences, and what do
they tell us about the tectonic setting in which the rocks
of Site 1139 were emplaced? We answer this question
by comparing the rocks from Site 1139 with bimodal
volcanic suites from three other regions: the Kerguelen
Archipelago, modern oceanic islands, and the Ethiopia
volcanic plateau.

The Kerguelen Archipelago is composed dominantly
of tholeiitic to transitional flood basalts, overlain by
younger volcanic edifices, some of which contain alkalic,
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mafic to felsic suites. These volcanic rocks differ in two
significant ways from the Site 1139 assemblage: (1_) instead
of having a bimodal distribution, the volc.a_mc rocks
display a semi-continuous range of composition, from
mafic to felsic; (2) the most evolved members ha\:e
trachytic to phonolitic compositions, and quartz-phyric
thyolites, like those of the upper series at Site 1139, are
absent (Weis ef al., 1993, 1998; Frey ¢t al., 20005). .

Bimodal volcanic suites are present in a few oceanic
islands. The best-known example is Iceland, where rhy-
olites make up ~12% of a volcanic pile dominated
by tholeiitic basalts (Sigurdson, 1977; Johanns?sson &
Saemundsson, 1989; Marsh et al, 1991). Alkalic roc!{s
are restricted to shield volcanoes, but these also contain
a continuous range of compositions from basalt or b'a—
sanite to trachyte. The association of siliceous rhyolite
with alkalic mafic rocks is uncommon or absent. On
islands such as the Canaries, Galapagos and Socorro,
bimodal alkalic suites are present, but on these islands
the felsic lavas are trachytes or low-Si rhyolites. We know:
of no reports, in modern oceanic islands, of hi:gh—Sl
quartz-phyric lavas like those from the upper series at
Site 1139 (e.g. Cousens, 1990; Cousens e al, 1993;
Bohrson & Reid, 1997; Civetta ¢f al,, 1998).

Most of the Ethiopian plateau formed by flood vol-
canism during an ~ 1 Myr interval at 30 Ma (Mohr &
Zanettin, 1988; Hofmann et al, 1997). Although the
volcanic sequence is dominated by tholeiitic basalt.s,
abundant (up to 30%) rhyolitic lavas and pyroclast._lc
racks are also present. Constructed on the volcanic
plateau are numerous large shield volcanoes. The. oldest
of these appear to be penecontemporaneous with the
flood volcanic rocks; others have ages ranging down to
~ 10 Ma, some 20 Myr younger than the ood basalts.
There appears to be a systematic relationship betwiaen
the age and the petrological character of the shield
volcanoes (Kieffer ¢ al, in preparation). The older
(~30 Ma) volcanoes are composed dominantly qf' thole-
iitic basalt; alkalic rocks, where present, are restricted to
minor late-stage eruptions. The younger shields contain
a higher proportion of alkalic Javas. They commlonly
are bimodal, containing mafic members of basaltic to
phonolitic compositions and felsic members Yv.ith both
trachytic and quartz-phyric rhyolitic compositions. Al-
though the voleanic plateau was constlzl?ted on con-
tinental lithosphere, only the older tholeiitic Ia\{as sh(?w
trace element and isotopic evidence of interactl.on with
continental crust (Pik et al., 1999). Such evidence is totally
lacking in the bimodal volcanic series of the younger
shield volcanoes.

In the light of this comparison, we suggest that _thc
volcanic sequence at Site 1139 formed part of a shield
volcano constructed on an older volcanic plateau. Onl_y
in such settings do we find bimodal sequences of alkalic
mafic lavas and felsic rocks that contain both trachyte

and rhyolite. If the analogy is correct, we l_lav& to accept
that the underlying flood basalts are significantly older
than the 68 Ma eruption age of the Site 1139 rocks,

We have very few independent constraints on the age
of the thick crustal sequence that underlies the volcanic
rocks drilled at Site 1139. The time of eruption is
bracketed by the 90 Ma age obtained from Site 1138 in
the central plateau, ~800km SE of Site 1139, ages
around 94 Ma from Site 1142 on the eastern part of
Broken Ridge (Pringle & Duncan, 2000; Duncan, 2002),
and an age of 34 Ma from Site 1140 in the northern
plateau (Duncan, 2002), ~500km to the NE of Site
1139. A similar low age of 38 Ma was obtained from
Site 254 on the southern end of Ninetyeast Ridge (Dun-
can, 1978). As summarized by Duncan (2002), and Coffin
¢t al. (2002), the age of the plateau broadly decreases
from the southern to central plateau, from 119 Ma to
~94 Ma, and ages younger than ~ 35 Ma are restricted
to those parts of the plateau adjacent to the Southeast
Indian Ridge, at the northernmost end of the Kerguelen
Plateau and the western end of Broken Ridge. It can be
concluded therefore that the bimodal volcanic series at
Site 1139 erupted onto a volcanic plateau whose age was
somewhere between 68 Ma and ~ 90 Ma. .

It is in this context that questions concerning the
magmatic and tectonic history of the plateau, and the
past location of the ‘Kerguelen hotspot’, must be ad-
dressed. Skiff Bank certainly does not correspond to the
present site of the hotspot, as proposed by. Miiller et al.
(1993); the volcanism is far too co.ld. This result cor-
roborates the interpretation of Steinberger (2000) and
Weis ¢t al. (2002), who do not place the. plume below
Skiff Bank. Steinberger proposed a location below _the
Kerguelen Archipelago on the basis of plun!e advection
in a realistic mantle flow field, whert‘eas Weis et al. “s_ed
age data and geochemical results to Enfer a plume tra.c.k
between Heard Island and the Archipelago, N(.)r can it
be assumed that the hotspot was located at ISJte. 1139
68 Myr ago, because, in Ethiopia, the distribution of
shield volcanoes appears to be contt:olled by structural
features and to be unrelated to the inferred site of the

lume.

m?l:l: \lfjoi::anic rocks of Site 1139, as well as the flood
basalts at the neighbouring Sit-es 1137 and 1138, are
thought to have erupted subaerially (Frey et al.,, 2000q).
It is likely, therefore, that the upper parts of the. 14-19 kn}
thick crust that underlies the bimodal v?lcamc rocks o

Site 1139 also consists of subaerial volcanic rocks, at least
in part. The nature of the 10wer. part of the crust and
lithosphere is uncertain. Unlike Slte' 1137 on Elan Bfmic,
which is interpreted as a microcontinent on the basis of
geophysical data (Charvis et-al., 1997; B&)Eissova et al,
2000) and where the volcanic rocks contain cl'ear geo-
logical and geochemical evidence of interaction with
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continental material, there is little evidence for the pres-
ence of continental material at Site 1139. At Site 1139,
all that can be said is that the volcanic rocks were
emplaced subaerially onto a thick volcanic platform.

How then do we explain the alkalic character of Site
1139 rocks? In several continental flood basalt provinces
(e.g. Ethiopia, Merla et al., 1979; Mohr & Zanettin, 1988;
and Siberia, Arndt e al, 1998), alkalic volcanic rocks
erupted penecontemporaneously with tholeiitic basalts.
The difference in magmatic character is best interpreted
in terms of differences in the degree of melting of their
mantle source. These differences are not readily at-
tributable to differences in lithosphere thickness nor to
variations in the composition of the mantle source (there
is little difference in the isotopic compositions of the two
types of magma). In these regions tholeiitic volcanism,
the product of high-degree melting, may continue to the
end of the volcanic episode, to form the uppermost flows
in kilometre-thick volcanic piles. This is also the case in
most of the Sites on the southern and central Kerguelen
Plateau. In other sections through the Siberian flood
volcanic rocks, tholeiitic flows are intercalated with alkalic
flows, indicating contemporaneous eruption. In each of
these regions, the differences between alkalic and tholeiitic
magmas appear to be related mainly to variations in the
temperature of the source (Kieffer ¢ al., in preparation).
If these arguments are correct, then the alkalic character
of Site 1139 lavas indicates only that the parental magmas
were derived from a cooler part of the source; the
composition of these rocks provides little information
about the structure of the lithosphere, nor about their
tectonic setting.

CONCLUSIONS

(1) The volcanic basement at Site 1139 consists of a
sequence of 73 m thickness of trachybasaltc lava flows
between two sequences of felsic lavas and volcaniclastic
rocks.

(2) All the volcanic rocks are moderately to highly
altered. The mafic lavas appear to have lost MgO and
CaO and in some cases gained FeO); the felsic lavas are
characterized by mobility of a wide range of major and
trace elements. Interpretation of the magmatic evolution
of these rocks relies mainly on their petrographic char-
acteristics and on a small ranfe of immobile trace ele-
ments. These include the HFSE, Th and with some
caveats, the REE.

(3) Despite these complications it appears that the
entire sequence had an alkalic magmatic character, as
indicated by high concentrations of alkalis and in-
compatible trace elements.

(4) Magmas parental to the trachybasalts formed
through low degrees of melting of a relatively cool part of
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the mantle source. The felsic lavas formed independently,
probably through partial melting of mafic rocks within
the volcanic pile. Both types of magma then evolved
through the fractional crystallization of feldspar, Fe oxides
and apatite.

(5) The volcanic sequence at Site 1139 probably
formed part of a shield volcanic constructed ~ 68 Myr
ago on an older volcanic platform. The age and the
nature of this platform are poorly constrained. It probably
was erupted subaerially, at least in its upper portions,
sometime between 68 and 90 Ma. The presence of con-
tinental material in the lower parts of the crustal sequence
cannot be excluded.
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6- SYNTHESE DES PRINCIPAUX RESULTATS

6-1- La Province Ethiopienne

L’étude menée en Ethiopie s’inscrit dans la continuité et I’approfondissement des
travaux pétrologiques et géochimiques entrepris par Marty et al. (1996), Pik et al. (1998,
1999) et Ayalew (1999). Cependant, notre travail se distingue des études précédentes car il est
ax¢ tout particuliérement sur les volcans boucliers qui surmontent les trapps. En effet, les
volcans boucliers des provinces volcaniques continentales ont rarement fait I’objet d’études
antérieures. La connaissance de leurs caractéristiques géochimiques permettra de mieux
contraindre le développement de la province éthiopienne et, plus particuliérement, le stade
final de son édification. _

Dans un premier temps, les résultats obtenus sur les trapps montrent que la répartition
spatiale des trois types de roches décrites par Pik et al. (1998) (LT, HT1 et HT2) était plus
complexe que celle qu’ils avaient établi. C’est-a-dire que ces roches se répartissent selon une
organisation plus compliquée qu’une simple division nord-ouest — sud-est. Par exemple, nous
avons pu observer que dans la région de Sekota (Fig. 6-1) les trois types de basaltes se
superposent alors que dans d’autres régions comme dans le nord-ouest, seules des laves LT
existent, sauf peut-étre le volcan bouclier situé au nord de Gondar que nous n’avons pas
¢tudi€. La mise en évidence d’une diminution de 1’épaisseur de la couche de laves LT du nord
au sud et la localisation restreinte au nord-est du type HT2 (Pik et al., 1998) sont des éléments
importants pour I’interprétation des relations génétiques entre les trois types de lave. En effet,
la compréhension du mode d’édification de la province passe par notre capacité a établir un
modele tridimensionnel de I’architecture du plateau et de la répartition géographique des
volcanites. La contrainte temporelle de cette édification est apportée par la datation d’un
grand nombre de coulées en un maximum de licux d’échantillonnage différents. Les résultats
que nous pouvons dégager de notre étude montrent ainsi que le plateau éthiopien est loin de
correspondre a un seul et 'grand ¢vénement brutal, comme cela est proposé par Hofmann et al.
(1997). Au contraire, il apparait que le plateau est constitué d’un assemblaggb complexe de
différents centres éruptifs d’ages, de pétrologie et de géochimie différents quiase recouvrent
les uns les autres.

L’¢tude des volcans boucliers nous a permis d’établir que leurs caractéristiques

petrologiques et géochimiques étaient identiques a celles des trapps qu’ils surmontent. Cette
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1975 et Merla et al., 1979)
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observation contredit 1’affirmation selon laquelle tous les boucliers seraient alcalins (Mohr &
Zannetin, 1988; Zannetin, 1992) et plus particuliérement celui du Simien (LeBas & Mohr,
1970). Cette similarité dans les types de laves nous laisse penser que la transition d’un
volcanisme de type trapps & celui d’un type volcan bouclier n’est pas induite par un
changement drastique dans la nature des laves. Il semblerait pluiét que cette transition ne
corresponde qu’a un changement de I’expression morphologique d’un méme magmatisme. La
morphologie en bouclier, dont le diamétre peut atteindre les 100 km, semble n’étre due qu’a
des contraintes physiques, externes au magmatisme lui-méme; c’est  dire que cette transition
n’est pas liée a la nature des laves. Trois possibilités s’offrent alors & nous pour expliquer
cela: (1) soit les contraintes tectoniques sont différentes et font se focaliser les émissions de
lave en un seul point; ceci pouvant étre 1i€ au poids des volcanites déja mises en place; (2)
soit, comme Quareni et al. (2001) le proposent & plus petite échelle, nous pouvons avoir
localement une fusion partielle progressive de I’encaissant, le magma peut alors percoler dans
la zone partiellement fondu entrainant ainsi le passage d’un volcanisme de type fissural & un
type centré et cela a flux de magma constant ; (3) soit le taux de production magmatique
diminue et les laves se concentrent autour du point d’émission sans pouvoir s’étaler trés loin.
Dans ce dernier cas, dans un premier temps, les éruptions se font le long de grandes fractures,
puis avec la diminution de la quantité de laves émises, les épontes des fractures cristallisent et
se rejoignent laissant place a des conduits individualisés (chenalisation), le long desquels les
laves se focalisent pour donner naissance aux volcans boucliers (Williams & McBirney, 1979)
ou (4) une combinaison plus ou moins complexe des trois processus précédents.

La pétrologie et la géochimie des laves constituant le plateau et les volcans boucliers
nous a permis de contraindre leur magmatogenése. Il a ainsi été démontré que les laves de la
province n’ont pas pour origine la fusion d’une lithosphére métasomatisée sous-jacente
comme cela est souvent invoqué dans la littérature pour expliquer la formation des différents
types de basalte (HTi — LTi) (Hawkesworth et al. 1984; Lightfoot et al. 1993; Peate, 1997; Pik
et al., 1999; Larsen et al., soumis). Nous proposons plutdt que les laves de type « High-Ti »
riches en éléments incompatibles correspondent & des magmas générés dans un panache avec
un taux de fusion partielle trés faible de 1’ordre de 1% tandis que les laves de type « Low-Ti »
correspondent & des taux de fusion partielle plus importants (de I’ordre de 10%2. Par la suite,
ces magmas seront affectés par les processus de cristallisation fractionnée et de contamination
crustale dans des proportions différentes, mais leurs principales caractéristiques géochimiques

sont acquises dés leur formation dans le panache. C’est pourquoi la présence de différents
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types de roches en surface est interprétée comme résultant essentiellement de processus

pétrogénétiques profonds.

6-2- Skiff Bank et le Plateau de Kerguelen

Le forage réalisé au Site 1139 (Skiff Bank) est le premier a s’intéresser 3 cette partie
du plateau de Kerguelen. Les informations obtenues par I’étude des roches échantillonnées a
Skiff Bank sont de premiére importance car elles ont permis de contraindre I’4ge de mise en
place du plateau nord, le dynamisme des éruptions qui I’ont formé et le type de roches qui le
constituent.

La pile volcanique forée au Site 1139 est constituée d’une séquence de trachybasaltes

coincée entre deux séquences de rhyolites et de tréchytcs datées a 66-68 Ma (Duncan, 2002).
Les roches basiques sont riches en plagioclases, feldspaths alcalins, elles sont pauvres en
minéraux ferro-magnésiens et elles sont riches en alcalins et éléments traces incompatibles.
Les roches acides sont caractérisées par d’abondants feldspaths alcalins et la présence de rares
phénocristaux de quartz. Elles sont enrichies en €léments incompatibles et montrent
d’importantes anomalies négatives en Ba, Sr, Eu, Ti, P. Cette composition alcaline et la
bimodalité acide-basique sont des caractéristiques identiques & ceux des volcans post-trapps
d’Ethiopie ou de I’archipel de Kerguelen. Cette similitude ainsi que la forme des coulées
imagges par la sismique (Fig. 6-2) nous permet de dire que la séquence échantillonnée au Site
1139 fait partie d’un volcan qui s’est formé aprés la mise en place du plateau de Kerguelen.
Le cas de I’Ethiopie nous indique que ce type de volcanisme peut étre beaucoup plus jeune
que les trapps (plusieurs millions d’années), c’est pourquoi on ne peut donner qu’une
fourchette d’age pour la formation du plateau nord. Cet dge est supérieur 4 68 Ma (4ge de la
séquence du site 1139) et doit trés probablement étre plus jeune que le plateau central et
Broken Ridge qui sont respectivement datés 4 90 et 94 Ma. (Duncan, 2002).

La présence de tufs, dg minéraux brisés dans les roches acides et la morphologie des
coulées basaltiques monfrent incontestablement que Skiff Bank était émergé au moment des
cruptions finales (Frey et al., 2000). Le dynamisme éruptif est clairement at?iien. De plus,
aucun sédiment, plus vieux que 33-34 Ma n’est présent a ce site. Cette absence prouve

qu’apres la derniére éruption, ce haut-fond est resté émerge encore pendant 4 peu prés 35 Ma

(Shipboard Scientific Party, 2000). Durant cette période, la pile volcanique a subi une !

altération aérienne importante,
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L’étude de la genése des roches de Skiff Bank est compliquée par cette altération assez
poussée qui ’est probablement poursuivie sous 1’eau. Toutefois, il est mis en ¢vidence par les
données chimiques que les laves émises a Skiff Bank sont alcalines, contrairement au reste du
plateau qui est constitué¢ de roches tholéiitiques. En cela, les roches de Skiff Bank sont
semblables a celles de 1’ile de Heard et de la partie sud-est de 1’archipel de Kerguelen

Les roches du Site 1139 ont une distribution bimodale, elles sont caractérisées par
I’absence de termes intermédiaires entre 54 et 61% de silice. Cette bimodalité est
probablement liée & la formation indépendante des deux types de magma. Ainsi, les roches
basiques alcalines sont générées par un faible taux de fusion partielle du manteau et évoluent
par cristallisation fractionnée vers des compositions de type trachybasalte et tracliybasalte

andésitique, tandis que les roches acides sont directement formées par la fusion partielle de
roches basiques et évoluent vers des compositions extrémes (~80% de SiO;) par le biais de la
cristallisation fractionnée de feldspaths alcalins, plagioclase, apatite et oxydes ferro-titanés.
Contrairement au Banc des Elans et a la partie sud du plateau, aucun élément
pétrologique, géochimique ou géophysique ne permet de metire clairement en évidence la
présence d’une crolite continentale sous les épanchements volcaniques de Skiff Bank. Il
semble donc que le plateau nord se soit mis en place entiérement en contexte intra-océanique.
En revanche, sur la base de ces données nous proposons que les laves qui se sont épanchées a

Skiff Bank sont issues d’une partie plus froide du panache de Kerguelen ol le taux de fusion

partielle est resté faible.

6-3- Similitudes des Deux Provinces

Les plateaux de Kerguelen et d’Ethiopie font tous deux partie des grandes provinces
magmatiques (Coffin & Eldholm, 1993). La formation de ces plateaux est atiribuée dans les
deux cas a I’arrivée d’un panache mantellique profond (Frey & Weis, 1995; Marty et al.,

1996; Mohr & Zanetti?l, 1988; Pik et al., 1999; Schilling, 1973; Storey et al., 1988; Weis et
al., 1993).

L’origine continentale des trapps éthiopiens ne fait aucun doute. En revanche,
Iorigine océanique ou continentale du plateau de Kerguelen a, quant a elle, longtemps fait
’objet de nombreuses controverses (Dosso, et al., 1979; Grégoire et al., 1998; Hassler &

Shimizu, 1998; Operto & Charvis, 1995; Schlich et al., 1971; Watkins et al,, 1974).
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Cependant, les résultats acquis récemment, notamment ceux du Leg ODP 183, démontrent
que le plateau s’est formé dans un premier temps en domaine continental, puis a poursuivi sa
croissance en domaine océanique (Weis et al., 2001; Coffin et al., 2002; Frey et al., 2002;
Ingle et al., 2002). Ainsi, le banc des Elans et peut-€tre une partie du plateau sud
correspondraient & une marge passive ou A des morceaux de micro-continents séparés du
continent indien 4 la faveur d’un ou plusieurs sauts de ride (Operto & Charvis, 1996; Miiller
et al., 2001; Coffin et al., 2002; Ingle et al., 2002).

Les provinces d’Ethiopie et de Kerguelen sont, par conséquent, liées a des déchirures
continentales majeures et 4 la formation de nouveaux bassins océaniques. Le point chaud de
Kerguelen est en relation avec la séparation de I'Inde, de I’ Australie et de I’ Antarctique avec
la formation de I’Océan Indien (Coffin et al., 2002) tandis que celui de 1’Ethiopie contribue a
la séparation de la plaque Arabe et du continent africain avec I’ouverture du golfe d’Aden, de
la mer Rouge et du rift Est-africain (Mohr & Zanettin, 1988).

D’un point de vue pétrologique, les plateaux de Kerguelen et d’Ethiopie ont de
grandes similitudes. Sur ces deux plateaux, les roches volcaniques présentent deux
bimodalités. La premiére, qui est la plus facilement observable sur le terrain, correspond a la
bimodalité basique — acide. Ces deux provinces sont caractérisées par un « Daly gap »
relativement important que I’on retrouve aussi bien dans les plateaux euk-méme que dans les
voleans qui les surmontent (Nougier, 1970; Merla et al., 1979; Mohr & Zanettin, 1988; Frey
et al., 2000). La deuxiéme est la bimodalité tholéiitique — alcalin. Dans le cas de I’Ethiopie,
les tholéiites et les roches alcalines constituent indifféremment les trapps ou les volcans
boucliers, avec (en simplifiant) les trapps et les volcans tholéiitiques au nord-ouest et les

trapps et boucliers alcalins dans le reste de la province (Mohr, 1983; Zanettin, 1992). Au
contraire, a Kerguelen, le plateau semble étre entiérement tholéiitique, tandis que les volcans
le surmontant peuvent étre, soit tholéiitiques soit alcalins (Nougier, 1970; Frey, et al., 2000).

Sur ces deux plateaux, les deux bimodalités sont synchrones. En effet, bien que la
majorité des volcanites soient de composition basique, des tufs et des coulées acides sont
fréquemment intercalés dans ces plateaux et dans les volcans tardifs. En Ethiopie, ces roches
acides représentent jusqu’a 20% du volume total des volcanites et peuvent atteindre
localement une puissance de 100 m (Ayalew, 1999). Dans le plateau de Kerguelen, cette

bimodalité est évidemment observée seulement dans les derniéres dizaines de métres qui ont

été forées (Frey et al., 2000). Ceci ne permet donc pas d’évaluer leur importance, mais le fait

qu’elles aient été échantillonnées en trois sites différents du plateau montre qu’elles ne sont
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pas négligeables. Sur I’archipel de Kerguelen, des trachytes intercalés au sein des volcans
basiques témoignent encore de leur contemporanéité (e.g. Mt Ross; Weis et al., 1998).

Le synchronisme de la bimodalité tholéiitique — alcalin est évident en Ethiopie ou les
trapps tholéiitiques et alcalins peuvent avoir le méme age (Hofmann, 1997; Pik et al., 1998).
De plus, le long de la coupe Lima Limo, deux coulées alcalines sont intercalées dans les
tholéiites. A Kerguelen, a travers le plateau et 1’archipel, la seule preuve de I’existence d’un
volcanisme alcalin, synchrone des tholéiites est la présence de laves alcalines au Site 1139 qui
ont le méme Age que certaines laves tholéiitiques de la ride 90°E qui s’est formée lors de la
migration de la plaque océanique au-dessus du point chaud entre 83 et 38 Ma (Duncan, 1978;
Duncan, 1991; Duncan, 2002). La formation de magmas alcalins dans le plateau de Kerguelen
apparait donc relativement tard, sans doute quelque part entre 90 et 68 Ma (limite d’4ge de la
formation du plateau sous Skiff Bank), tandis que sur I’archipel, il semblerait plut6t qu’une
transition, allant du tholéiitique vers 1’alcalin, ait lieu aux environs de 26 Ma.

La formation de volcans alcalins tardifs qui recouvrent localement la province est une
autre caractéristique commune aux deux plateaux. A Kerguelen, ces volcans correspondent a
celui du Site 1139 et ceux de I’ Archipel (Nougier, 1970) et des iles de Heard et MacDonald
(Barling, et al., 1994). En Ethiopie, de nombreux volcans boucliers parsément le plateau (e.g.
Choke, Guna et Guguftu (Mohr & Zanettin, 1988; Zanettin, 1992)).

L’ Afar et Kerguelen présentent une derniére similitude frappante d’un point de vue
purement tectonique. En effet, au nord de la dépression Afar, les rifts d’Aden et de la mer
Rouge convergent, mais ne se connectent pas. Cette situation implique la formation de blocs
continentaux rigides indépendants de différentes tailles qui accommodent la déformation en
subissant des rotations sur eux-mémes selon des axes verticaux (Manighetti et al., 2001). Les
deux plus importants correspondent aux blocs d’Ali Sabieh et Danakil qui mesurent plus de
100 km de long. La situation actuelle de ces deux « micro-plaques » correspond trés
probablement a celle que devait avoir le banc des Elans lorsqu’il était encore au contact de
I’Inde. En arriére de ces deux blocs, se trouvent des « micro-blocs » qui pourraient étre
disséminés dans le bassitt océanique au gré de 1’ouverture des rifts au cours des prochains
millions d’années. Cette derniére situation correspond a celle qui est invoquée pour la
formation du plateau sud de Kerguelen et la contamination crustale desﬁ_ laves qui le
constituent. Cependant subsiste une différence en Afar, ce scénario est difficilement réalisable
de par la faible vitesse d’ouverture de la mer Rouge (1,6 cm/an), du golfe d’Aden (2 cm/an) et
du rift africain (0,4 cm/an) (Jestin & Huchon, 1992). De ce fait, I’expansion du plancher

océanique est trés lente et, 30 Ma aprés le début de 1’ouverture des rifts, ces blocs ne sont
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toujours pas séparés du continent. En résumé, la situation actuelle rencontrée au niveau du

point chaud de I’ Afar est un analogue idéal pour comprendre les toutes premiéres étapes de
formation du plateau de Kerguelen. Les trapps éthiopiens correspondent aux trapps du
Rajmabhal et de Bunbury, les laves émises sur les blocs Danakil et d’Ali Sabieh correspondent
aux laves du banc des Elans tandis que les micro-blocs continentaux de I’ Afar pourraient étre

les futurs analogues des morceaux de crofite présents dans le plateau sud de Kerguelen.

6-4- Différences Tectoniques Majeures Entre les Deux provinces

Les plateaux de Kerguelen et d’Ethiopie différent en premier lieu par leur
physionomie (leur superficie et leur volume). Celui de Kerguelen couvre trois fois plus de
surface que celui d’Ethiopie. Cette différence pourrait étre liée au fait que le plateau de
Kerguelen est quatre fois plus vieux que celui d’Ethiopie (Hofmann et al., 1997; Duncan,
2002), permettant ainsi un épanchement de laves sur une plus longue période. Les quantités
de liquides produites par le panache Afar au niveau des trapps est une estimation établie pour
une superficie initiale de 750000 km? (Mohr, 1983) pour une épaisseur moyenne de la pile
volcanique de 1,5 km. D’aprés les études de White et al. (1987) et Clift et al. (1995) sur la
province nord Atlantique la quantité de magma produite par le panache est de 2,5 4 8 fois la
quantité de laves émises. C’est pourquoi, en tenant compte de ces rapports, nous obtenons une
fourchette de taux de production de magma allant de 0,28 a 0,9 km*/an. Pour I’Afar, 70% de
la superficie est recouverte par les basaltes de la série Stratoide qui ont une épaisseur
moyenne de 1,5 km (Manighetti et al, 2001). Sachant que ces laves sont datées entre 3,5 et 1
Ma, la fourchette du taux de production est de 0,07 4 0,2 km®*/an (Fig. 6-3). Comparé a celui
de Kerguelen, le point chaud de I’ Afar a été un peu moins actif en 30 Ma au cours des quelles
il n’a engendré qu’entre 2,8 et 910° km® de magmas. A Kerguelen, pour une méme durée de
30 Ma, le panache a généré ~14,510°km?> de liquides au début de sa vie (Coffin et al., 2002)
(Fig. 6-3). La quantité¢ de magma produit 4 Kerguelen entre 132 4 103 Ma a donc été 1,5 5
fois plus importante qu’en Ethiopie entre 30 et 0 Ma. Cependant, en Ethiopie le volume a été
¢émis dans les 10 premiers millions d’années pour la majeure partie avec, semble-t-il, un pic
d’émission deés le premier million d’années. Ceci est une difféfence marquante avec
Kerguelen ou les laves émises sur ce méme laps de temps ne correspondent qu’aux tous
premiers stades continentaux du panache de Kerguelen en Australie et en Inde. Ces premiers

stades ne représentent actuellement que 3,110* km? (émis en ~14 Ma; Coffin et al., 2002).
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Meéme si ce volume ne représente probablement pas le volume originel, cette quantité de lave
devait tout de méme é&tre insignifiante en comparaison a celle de I’Ethiopie. En revanche, les
deux panaches ont une production magmatique trés semblable au moment de leur pic
d’émission. En effet, les deux ont pu produire jusqu’a environ 0,9 km® de magma par an
pendant approximativement 10 Ma. Il reste donc a déterminer quels sont les phénoménes qui
dirigent la fluctuation des taux de production magmatique. Sont-ils liés 4 des paramétres
intrinséques aux panaches (taille, température, composition, taux d’alimentation par la queue,
vitesse d’ascension...)? Ou bien, I’activité et I’état de I’environnement du panache jouent-ils
un rdle sur la quantit€ de magma produit ? En d’autres termes, est ce que le manteau - et plus
particuliérement son dynamisme - varie dans le temps ? Il reste 3 déterminer aussi dans quelle
mesure le contexte géologique joue un réle important: la nature et 1’épaisseur de la lithosphére
se trouvant a I’aplomb du panache peuvent-elles avoir un effet sur la production de magma et
surtout sur son extrusion?
La situation tectonique actuelle des deux provinces constitue une autre différence
significative. Les volcanites liées au panache de Kerguelen sont actuellement presque
intégralement immergées, sous ’effet de la subsidence, dans 1’Océan Indien (exception faite
des iles qui surmontent le plateau et des trapps du Rajmahal et de Bunbury). En revanche, les
laves formées par le panache Afar affleurent toujours 4 1’air libre. Au éours des 30 premiers
millions d’années de la vie du panache de Kerguelen, les trapps du Rajmahal, de Bunbury et
du banc des Elans, les plateaux sud et central ont été mis en place. Il semblerait que dés le
début des €ruptions liées au panache de Kerguelen, la grande majorité des laves s’est
épanchée entre les continents indien, australien et antarctique. C’est-a~dire, sur les marges
continentales d’un continent aminci qui correspondront aux marges du futur Océan Indien et
dans lesquelles se trouvent piégés des morceaux de lithosphére amincie. Cette situation
rappelle singuliérement celle de la province nord Atlantique ot, le panache, artivé sous une
¢paisse lithosphére continentale étirée a engendré des quantités énormes de magma. Les laves
ainsi formées ont commencé a s’écouler sur les marges continentales a partir de 62 Ma
(Groenland et Iles Britanniques) (Saunders et al., 1997). Certaines de ces laves, mises en
place en surface, se trouvent actuellement immergées comme, par exemple, le plateaux de
Rockall ou les séquences basaltiques qui se trouvent sur la marge Est du Groenland. Toutes
ces laves présentent une contamination crustale marquée (comme celles duﬁ];lateau sud a
Kerguelen). Cependant, la grande majorité¢ des laves s’est épanchée dans le néo-bassin de
I’ Atlantique lors d’une deuxiéme phase qui a commencé vers 56 Ma. Ces laves de la

deuxiéme phase qui présentent un peu moins de signes de contamination crustale ont donné
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naissance aux « seaward-dipping reflectors » et ont formé I’Island (Saunders et al., 1997). Le
contexte tectonique de cette région est caractérisé par une ouverture trés rapide de ’océan, de
'ordre de 9 cm/an (Ziegler, 1989), or cette ouverture rapide peut expliquer le taux de
production magmatique important Bown & White (1995).

La mise en place 4 la surface est trés différente pour les laves générées par le panache

de I’Afar. En effet, en Ethiopie, au Yémen et en Somalie la grande majorité des laves se
trouve a ’extérieur des rifts, sur les continents. Dans cette région, I’espace qui se trouve entre
les continents correspond aux rifts et 4 la dépression Afar o peu de laves liées au panache
semblent avoir été émises en comparaison a la quantité qui se trouve sur les continents et
surtout en comparaison avec les volumes de Kerguelen (Fig. 6-3). En effet, la majorité des
laves de I’ Afar correspondent a la série Stratoide (Deniel et al., 1994) qui ne représente que
~510° km’® de magma généré au maximum. Ainsi, & Kerguelen, I’éloignement rapide des trois
continents, avec une vitesse de 1’ordre de 18 cm/an pour la migration de I’Inde par exemple
(Patriat & Achache, 1984), a eu pour effet de focaliser les épanchements dans le bassin néo-
formé de I’Océan Indien tandis qu’en Ethiopie, I’ouverture des rifts étant moins rapide, les
laves ont pu recouvrir les épaules de rift.
De plus, & Kerguelen, le panache est arrivé sous une lithosphére Archéenne or sous un
bouclier archéen I’épaisseur de la lithosphére peut atteindre 200 km ou plus, d’aprés les
données pétrologiques sur le champ de stabilité du diamand (Boyd et al., 1985), sur la base
d’études du flux thermique (Pollack & Chapman, 1977), et sur la base de la sismique ( Jordan,
1975, 1978, 1981). Au contrajré, en Ethiopie, la lithosphére étant Panafricaine ne devait faire
qu’environ 100 km d’épaisseur. Dans cette situation, sans amincissement lithosphérique, le
panache de Kerguelen vient se plaquer sous la lithosphére aux environs de 200 km de
profondeur et la quantité de liquide formée a cette profondeur devrait étre nulle (Fig. 6-4). En
Ethiopie, ou le panache est bloqué seulement 2 100 km de profondeur, le taux de fusion
partielle peut étre trés important méme sans amincissement lithosphérique (Fig. 6-4). Ainsi, 2
Kerguelen, il a nécessairex;nent fallu un amincissement de la lithosphére, considérablefner.lt
plus important pour avoir un taux de production magmatique équivalent a celui de I’Ethiopie
(Fig. 6-3).

On peut donc déduire de cette comparaison entre 1’Ethiopie, Kerguelen et la province
nord Atlantique, que le fort taux de production magmatique 3 Kerguelen est lié & Iarrivée du
panache dans un contexte ol I’amincissement lithosphérique était trés important.

La structure actuelle du plateau de Kerguelen en horsts et grabens et la présence de

nombreuses failles (Charvis et al., 1995; Operto & Charvis, 1996) confirme ’existence d’une
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tectonique extensive importante toujours persistante aprés son édification. A I’inverse, le
plateau éthiopien est trés peu déformé; on observe des signes d’extension seulement dans la
région nord-est, au sud du lac Tana et bien sir en Afar et le long du rift est éthiopien. La
région la plus fortement tectonisée correspond a la dépression Afar ou les trois rifis se
rejoignent. La situation géologique et la forte déformation des roches de cette région semblent

confirmer que ces derniéres pourraient servir d’analogue a celles qui forment le plateau sud de

Kerguelen.
6-4- Syntheése

La formation des plateaux de Kerguelen et d’Ethiopie est expliquée par I’émission de
volumes considérables de laves issues de la fusion au sein d’un panache mantellique. Ces
plateaux sont caractérisés par deux bimodalités, une basique — acide qui est expliquée dans les
deux cas soit par cristallisation fractionnée (e.g. Ayalew, 1999), soit par fusion partielle de
basaltes sous-plaqués (e.g. Trua et al., 1999) et une bimodalité tholéiitique — alcalin qui est
expliquée par une diminution du taux de fusion partielle (e.g. Frey et al., 2000) et un

phénoméne de fusion de zone.

L’intérét majéur de I’étude de ces deux provinces réside dans leur comparaison en
termes de tectonique et géodynamique qui influencent la production magmatique. C’est
pourquoi, il est important de rappeler ici les facteurs jouant un réle sur la quantité de liquides
produits en contexte extensif. Bown & White (1995) ent listé quatre facteurs influengant la
production de liquide lors de I’ouverture d’un bassin et la formation de marges passives: (1) le
degré d’amincissement de la lithosphére, (2) la température du manteau asthénosphérique, (3)
1’épaisseur initiale de la lithosphére et (4) la durée de ’extension. En plus, dans notre cas,
’arrivée d’un panache influence la production en fonction de son activité propre. Plusieurs
composantes entrent alors dans cette notion d’activité. La taille du panache et plus
particuliérement le voluthe de sa téte sont probablement les facteurs les plus importants. La
température du panache joue certainement aussi un rble important. Selon la profondeur a
laquelle il se forme (couche D>’ ou manteau asthénosphérique) sa température de départ et sa
taille seront différentes, ainsi les panaches profonds engendreront des quantités de magma
plus importantes. La composition minéralogique tient un rdle important, selon qu’elle soit
plus ou moins réfractaire, cela permettra de générer des quantités de liquide différentes. Par

exemple, (Cordery et al., 1997; Leicht & Davies, 2001), ont montré que la présence d’un
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composant éclogitique dans la zone de fusion, au sein du panache, augmente
considérablement la quantité de liquide produit par rapport a la fusion d’un panache constitué
uniquement de péridotite. La composition du panache peut aussi jouer un rdle par ses qﬁalités
physiques (rhéologie et viscosité) qui permettront une ascension et surtout une re-alimentation

par la queue plus ou moins rapide.

Quoi qu’il en soit, nous n’avons pas de moyen de contrble sur ces paramétres; en
revanche, les contextes géodynamiques des deux plateaux sont différents et il s’avére

nécessaire d’étudier leur influence sur la production et 1’émission des laves.

D’un point de vue tectonique I’élément qui peut différer entre les deux sites et jouer un
role sur la production magmatique est la nature et I’épaisseur de la lithosphére au point
d’impact du panache. Dans les deux sites d’étude, la lithosphére qui se trouvait au-dessus du
point chaud est continentale et correspond & un futur point triple & partir du quel allaient se
séparer trois continents. Il semble, par conséquent, que le contexte géologique n’ait pas été
trés différent dans les deux cas. Cependant, la lithosphére archéenne de Kerguelen devait &tre
environ deux fois plus épaisse que celle, panafricaine d’Ethiopie. C’est pourquoi, ’extension
de la lithosphére au-dessus du panache de Kerguelen a dii étre plus iniportante et peut-étre
plus longue pour arriver & un taux d’éruption du méme ordre que celui de 1’Ethiopie. Cette
longue durée pourrait étre ’explication au fait qu’il se soit passé 14 Ma entre I’éruption des
premicres laves & Bunbury et le pic d’émission maximale correspondant & la formation du
plateau sud (Fig. 6-3). A I’inverse, en Ethiopie, I’émission de lave a été trés intense dés le
début lors de I’arrivée du panache, puis alors qu’on s’attendrait & ce que le taux de production
continue intensément, ce dernier est devenu trés faible. Il semblerait donc que I’ouverture trés
lente des rifts liés au panache Afar soit le facteur limitant a la production d’une grande

quantité de magma.

Nous avons vu qu’a Kerguelen, les plaques lithosphériques continentales s’éloignent
I’une de I’autre beaucoup plus rapidement qu’en Ethiopie ol 1’ouverture de la mer Rouge et
du golfe d’Aden reste trés lente. Cette différence de vitesses est en corrélation avec le fait
qu’a Kerguelen les laves se sont épanchées dans le jeune Océan Indien, entre les trois
continents, quasiment dés le début, alors qu’en Ethiopie elles se sont écoulées principalement
sur les marges. Cette différence de vitesse explique aussi le fait que 30 Ma aprés I’éruption

des premicéres laves, les micro-blocs continentaux de I’Afar qui sont découpés au point de
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convergence des trois rifts sont toujours au contact de 1’Afrique, alors qu’a Kerguelen

seulement 20 Ma aprés les premiéres émissions, le banc des Elans était déja individualisé et le

plateau sud constitué. Enfin, la comparaison entre les volumes émis et la vitesse de

déplacement des plaques 4 Kerguelen et en Ethiopie semble montrer (comme pour la province

nord Atlantique), que la vitesse de la dérive des plaques est le facteur prépondérant dans le

contrble de la production magmatique et I’émission des laves en surface.
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Annexe 1 : Méthodes d’analyse

Eléments majeurs :

Pour les roches d’Ethiopie les éléments majeurs ainsi que le Ni, Cr et V ont été
analysés au Centre de Recherches Pétrographiques et Géochimiques de Nancy par ICP-AES
(Inductively Coupled Plasma Mass Atomic Emission Spectrometry) pour les majeurs et ICP-
MS (Inductively Coupled Plasma Mass Spectrometer) pour les éléments traces.

L’échantillon de roche réduit en poudre est d’abord grillé & 1250°C afin de déterminer
la perte au feu. Ensuite, la poudre grillée subit une fusion au métaborate de lithium suivie
d'une mise en solution acide. Les éléments analysés et I’incertitude sur la mesure sont
inférieures a 1% pour SiO,, Al,O;, Fe,0; ., et MgO, inférieures a4 2% pour Ca0O, Na,0O, K,O
et TiO, et inférieures & 5% pour MnO, P,O,, Ni, Cret V.

Pour les roches de Kerguelen, les mémes éléments ont été analysés par fluorescence X
a I’université du Massachusetts, Amherst selon la procédure de Rhodes (1983).

Eléments traces :

Les analyses des éléments traces ont été réalisées a ’université de Grenoble par ICP-
MS selon la procédure de Barrat et al. (1996, 2000). Les mesures par ICP-MS nécessitent une
préparation des échantillons en salle blanche.

La poudre de roche doit étre préalablement mise en solution. Pour cela,100 mg de
cette poudre sont pesés puis attaqués a 1’aide de différents acides. L’échantillon est attaqué
dans un bécher Savilex avec 10 gouttes d'HNO; 14N et ~9 ml d’HF distillé (+ passage aux
ultras-sons 15 minutes). Ensuite le bécher est laissé sur plaque chauffante a 150°C. Aprés 48
heures, 1’acide est évaporé afin d’éliminer la silice complexée sous forme de fluorure de
silicium. Une fois porté a sec, 1’échantillon est repris avec ~9 ml d’HCI 6N distillé. Ensuite le
bécher est laissé sur plaque a 150°C durant 6 & 12h. La solution obtenue correspond a la
solution mére & partir de laquelle sera prélevée une aliquote (~8 g) qui servira & préparer la
solution utilisée pour la mesure a I’ICP-MS. Dans cette aliquote sera rajouté 0,5 g de spike de

Thulium (Tm). Cette aliquote est ensuite asséchée puis reprise avec10 gouttes d’HNO, (14N)
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et diluée dans ~30 ml d’eau distillée + une goutte d’HF afin de stabiliser la solution. Cette
derniere passera & I'ICP-MS pour mesurer les éléments traces.

Pour les éléments en traces Rb, Sr, Ba, Hf, Zr, Ta, Nb, U, Th, Pb, Y et les terres rares
la précision est supérieure 4 5% tandis que pour le Cs elle est d’environ 10%.

Au cours des mesures, des standards internationaux (BIR, BHVO, RGM) sont mesurés
en inconnus. Leurs résultats sont concordants avec ceux de la compilation d’Eggins et al.
(1997). Ces résultats montrent la fiabilité des mesures (cf. Tableau 1 de I’article sur

Kerguelen). Les valeurs utilisées pour 1’étalonnage de I’ICP-MS sont données dans ce méme

tableau.

Isotopes de Nd, Sr et Pb.

La majeure partic des mesures isotopiques a été réalisée a 1’Université Libre de
Bruxelles. Seuls les échantillons d’Ethiopie destinés & 1’analyse du Pb ont été préparés a
I’Université de Montpellier II selon la procédure modifiée de Manhés et al. (1978) puis
mesurés au P54 (Multi Collector Inductively Coupled Plasma Mass Spectrometer) de Lyon.

Les mesures faites & Bruxelles ont été réalisées sur un spectrométre de masse a
thermo-ionisation VG54 (7 collecteurs), et la procédure de préparation des échantillon est
celle de Weis et al. (1987). Les échantillons sont lessivés a2 I’HCI 6N dans un bain a ultras-
sons pendant 20 minutes selon:la procédure décrite par Weis et Frey (1991). Cette opération
qui a pour but de retirer les phases d’altération et I’eau de mer est répétée, avec changement
d’acide a chaque fois, jusqu’a I’obtention d’une solution claire. La perte de matiére au cours
de ces lessivages varie de 21 4 64 %. Aucune corrélation entre la perte au feu et la perte de
poids par lessivage n’a été mise en évidence.

La séparation des trois éléments (Pb, Sr, Nd) se fait en cascade & partir d’une seule
aliquote de poudre. La procédure d’attaque est la méme que pour I’ICP-MS. Le premier
€lément séparé est le Pb. Pour cela, deux colonnes 2 résine anionique de méme propriété sont
utilisées successivement. Leur principe consiste a fixer le Pb sur la résine grice a la formation
d’un complexe entre le Pb et I’HBr. Les autres éléments sont alors récupérés puis le Pb est
€lué en rajoutant de I’HCI 6N. Le deuxiéme élément a &tre séparé est le Sr. On utilise ici des
colonnes constituées d’une résine A échange cationique sans reflux. Leur principe de

s€paration est basé sur I’utilisation de différentes concentrations d’HC. Le Nd est séparé des
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autres terres rares sur des colonnes HDEHP, il s’agit de colonnes échangeuses d’ions a résine
cationique.

Les trois éléments sont ensuite chargés sur des filaments métalliques puis mesurés par
spectrométrie de masse a thermo-ionisation (TIMS). Le Sr est chargé sur un filament simple
de Ta, alors que le Nd nécessite trois filaments pour une bonne ionisation, le central, sur
lequel est chargé I’échantillon est en Re et les deux latéraux sont en Ta. Les rapports
isotopiques du Sr sont normalisés a *Sr/**Sr = 0,1194 et les rapports du Nd sont normalisés au
rapport “*Nd/"*Nd = 0,7219. La valeur moyenne obtenue sur le standard NBS 987 est de
¥Sr/*Sr = 0,710278 * 12 (20, sur la base de 12 mesures), tandis que I’analyse du standard de

Nd de Rennes donne un résultat de "*Nd/'"“Nd = 0,511970 £ 7 (20, sur la base de 12

mesures). Les rapports du Pb ont ét€ mesurés sur un filament de Re simple en utilisant la
technique du « H;PO,-silica gel » . Toutes les compositions isotopiques sont corrigées du

fractionnement de masse (0,12 + 0,04% par a.m.u) basé sur 10 analyses du standard NBS 981

mesuré a une température comprise entre 1090°C et 1200°C.
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Annexe 2: Déscriptions pétrographiques des échantillons des trapps de la coupe Lima Limo

Echantillon Algﬂ;de NIE‘? ?lﬁ'f%(é? ,S,.) Structure |Phénocristaux| Microlites Description
Roche peu altérée. 2 % de vacuoles avec des minéraux
Plagioclase argileux. Les olivines sont pratiquement entiérement
Mierelitiie Plagioclase Clin ogl TOXBNE altérées. Les phénocristaux sont sous forme de d'agrégats
104 1760 |13.21.50| 37.55.52 porphyri%ue Olivine . Olpizine gabbroiques (plag + ol), probablement arrachés a(gx
(10%) parties cumulatives de la chambre magmatique. On
SIpagus distingue dans ces agrégats des olivines pigées dans les
plagioclases.
Plagioclase | Plagioclase
105 1743 2159 5543 Microlitique-| Clinopyroxéne | Clinopyroxéne Trés altéré. Beaucoup de vacuoles (20%) pleines de
2 "7~| porphyrique Olivine Olivine zéolite et chlorite. L'olivine est entiérement altéree.
(40%) Opaque
lei’llliglocé i?n 5 Trés 4 complétement altéré. Pas de vacuoles. Beaucoup
106 1720 21.39]  55.74| Microlitique r OPYIOXMC|de chlorite et argile dans toute la lame. Olivine
Opaque complétement altérée.
Plagioclase
RTIP Clinopyroxéne |Roche moyennement altérée. Une vacuole pleine de
L 1700 214 5hal Midlingne = Olivine |zéolite. L'olivine est entiérement altéree.
Opaque
Plagioclase |Peu altéré. Trés peu de vacuole (2%) contenant de la
108 1700 2100l 5545 Aphyrique Clinopyroxéne |chlorite. Beaucoup de minéraux opaques plus gros que les
’ ’ fluidale == Olivine |autres cristaux, ils sont corrodés et certains comportent
Opaque |des inclusions de plagioclase.
Plagioclase Plagioclase |Moyennement altéré. 5% de vacuoles vides. Un peu de
109 1680 21.06| 55.39| Aphyrique |Clinopyrox&ne |Clinopyroxéne (chlorite en fond de lame. Beaucoup d'opaques mais sont
(1%) Opaque de la méme taille que les autres cristaux. Pas d'olivine.
Plagioclase Peu 4 moyennement altéré. 5% de vacuoles pleines de
Cli agloclase | hlorite. Un peu de chlorite en fond de lame. Les olivines
110 1660 21.17| 55.41] Aphyrique _ Hgﬁlig:ene sont complétement altérées. Les opaques sont
Oplaqu o majoritairement concentrés le long de bandes sub-
orthogonales. ‘
Plagioclase
—p Clinopyroxéne|Moyennement altéré. Pas de vaculoe. 5% de "gros"
111 1660 21.17| 5541 Mlcrollthue _ Oloine  letistanx d'olivine Frals.
Opaque
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Echantillon Al?lﬂ;de le?. S,l,t.l)o%(%}) ,?,.) Structure |Phénocristaux| Microlites Description
I_’lagioclase
112 1630 21.06| 55.32| Microlitique _ Chnoolpgli'g:ene Trés altéré. 5% de vacuoles pleines d'argile et z&olite
Opaque
C%;}::)giocclf)‘;ZZe Moyennement altéré. Pas de vacuole. Beaucoup d'argile
113 1630 21.00|  55.32{ Microlitique _ Oﬁ? en fond de lame. Beaucoup de plagioclase. Nombreux
Opa(;?lz petits opaques. Olivine altérée.
Plagioclase Peu 34 moyennement altéré.5% de vacuoles vides.
: Plagioclase . +._|Présence de chlorite et argile en fond de lame. Un xéno-
114 e 2079 5514 Aphyrique (1%) Chrgggféz:ene plagioclase en voie d'altération avec une couronne
B d'argile + carbonates.
Plagioclase
115 1550 | 20.68| 54.75| Microlitique _ Clinopyroxene 1y3s aitéré. 5% de vacuoles pleine dlargile et zéolite
Opaque
Plasinaligg ClIi)L%giogclyigle Moyennement altéré. Pas de vacuole. Argile en t:ond de
: : yrique EJ. ame. Présence d'un agrégat de plagioclase complétemen
116 1470 2046| 55.33| Aphyrig (gl% ) oﬁne? :ﬂ téré Pré dr égat de plagiocl létement
Opaque '
Plagioclase |Trés altéré. Vacuoles (20%) pleines de chlorite. Beaucoup
117 1440 20.56| 54.32| Aphyrique _ Clinopyroxéne |d'argile et chlorite en fond de lame. Une plage sombre
Opaque |dans la lame plus riche en minéraux opaques.
Plagioclase . 5 " s
; ; " |Echantillon trés & complétement altéré. Vacuoles (40%)
118 1420 - - Agﬁ?&"a‘}:ﬁ _ Chnoo%aizli'g:ene pleines d'oxydes. Olivines toute retromorphosée en
hlorite et argile.
Opaque &
’ Plagioclase
119 1400 ) ) Aphyrique Clin(c)?yl_'oxéne Roc(ljle trés altérée. Vacuoles 5% pleines de carbonates et
- ivine  |oxydes.
Opaque
Plagioclase |Trés altéré. Vacuoles (20%) pleines de zéolite, calcédoine
Microlitique-| ~:..: Clinopyroxéne|et carbonate. Les olivines sont altérées, certaines en
120 l 1370 20.40 53.8 porphyrique Olivine (5%) Sivine Hddensits.
Opaque
Echantillon Algf;;de le‘?. F,’l,t,l)o IE((;.,P §") Structure |Phénocristaux| Microlites Description
g Moyennement altéré. 10% de vacuoles pleines d'argile,
. Flagiaclase chlorite et calcédoine. Développement intersticiel de
12 RaH 2041 3374 Aphyrgue - Clmgpgrz:ene chlorite. On distingue deux masses: une plus sombre qui
‘ e est plus riche en opaques et clinopyroxénes.
Plagioclase \ 6ok .
T : 4 Plagioclase |Peu altéré. Pas de vacuole. Les phénocristaux sont des
122 - 1601| sz uaaliiiqe-) Clnopyroxine Clinopyroxéne |agrégats de plagioclase + olivine ou de plagioclase +
- porphyrique Olivine » : A i : .
(20%) Opaque |olivine + clinopyroxéne. L'olivine est toujours altérée.
| Plagioclase Plagioclase Moyennement altéré. Trés peu de vacuole (1%). Les
Microlitique- | Clinopyroxéne | ~. x| phénocristaux sont des agrégats de plagioclase + olivine
122 1800 68 3276 porphyrique Olivine Clinppyroxene ou de plagioclase + olivine + clinopyroxéne. L'olivine est
(15%) Opaque o P a%’ 7 ol
o oujours altérée.
Microlitias- Plagioclase | Plagioclase |Peu altéré. Pas de vacuole. Les phénocristaux sont des
124 - - - porphy ric(llue Olivine Clinopyroxéne [agrégats de plagioclase + olivine. L'olivine est toujours
(20%) Opaque  |altérée.
: Plagioclase 2oz .
e Plagioclase . - _|Peu altéré. Pas de vacuole. Les phénocristaux sont des
125 1860 - . [Miemhngues) [gpee T [Clinopaoxene) égats de plagioclase + olivine. L'olivine est toujours
‘ porphyrique (30%) Olivine a.l% e
Opaque ’
. . Trés altéré. Nombreuses vacuoles (20%) pleines chlorite,
126 1870 ) _ |Microlitique- Plggﬁgﬁzse Cll:i'};)gl ofcl}i%z o|ZC0lite et de carbonate. Trés gros plagioclases (jusqu'a 1
porphyrique Py cm de long) sont corrodés et contiennent de gros opaques.
(30%) Opaque
Paque 11 'olivine est iddenxitisée.
o Plagioclase Plagioclase , o
127 1880 ) ) Microlitique- Ogllivine Clinopyroxéne |Peu altéré. 3% de vacuoles. Présence d'agrégats d'olivine
porphyrique (20%) Olivine  |et plagioclase. Les olivines sont altérées.
Opaque
3 Plagioclase Plagioclase |Trés altéré. Vacuoles (20%) et fractures pleines de et
128 1900 B ) Microlitique- Ogii o Clinopyroxéne|chlorite + zéolite L'olivine est iddenxistisée. Certains
porphyrique (30%) Olivine  |phénocristaux de plagioclase sont fragmentés. Présence
Opaque |de beaucoup d'opaques.
Plagioclase | Plagioclase " . &
Microlitique- O%Vine Clin o%yroxén o|Peu altéré. Pas de vacuole. Beaucoup de clinopyroxene
129 1900 @ . porphyrique | Clinopyroxéne| ~ Olivine [cRCOr® frais. Olivine complétement altérée. Agrégats de
: (5%) Opaque plagio + cpx + ol.
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. Altitude | Position GPS . :
Echantillon (m) N .. E (.. Structure |Phénocristaux| Microlites Description
o I_’lagioclase
130 1910 ) ) Microlitique Clinopyroxéne(Peu altéré. Pas de vacuole. Les rares olivines sont
fluidale = Olivine |altérées.
Opaque
L . Plagioclase |Peu a moyennement altéré. Pas de vacuole. Les
131 1940 B ) Microlitique- Plggﬁgicizse Clinopyroxéne phénocristaux sont des agrégats de plagioclase + olivine.
porphyrique (5%) 811v1ne Kals il y a aussi quelques olivines et plagioclases seuls.
paque s opaques sont plus gros que d'habitude.
- o Plagioclase | Plagioclase |Moyennement altéré. Pas de vacuole. Agrégats de plagio
132 1950 ) ) Microlitique-|  Olivine Clinopyroxéne (et plagio + cpx, ainsi que phénocristaux de plagio et
porphyrique Clmo(%)}g?xene 811vme gliviile seuls. Les olivines sont altérées. L'argile se
o paque éveloppe en fond de lame.
. Plagioclase |Moyennement 2 trés altéré. Vesicules (5%), pleines d
o Plagioclase ’lagioclas ye éré. Vesicules (5%), pleines de
136 2080 ) ) Mlcroht:l_que- Ogﬁ vine Chnogyl_'oxene chlo!'lte, carbonates, zéolite et calcédoine. Les
porphyrique (40%) Olivine |plagioclases sont corrodés. Les cpx semblent moins
Opaque |abondant que dans les autres lames.
. Plagioclase
137 2160 15.14l  53.21 Aphirique Clinopyroxéne 2z
! . fluidale _ Olvine Peu altéré. Pas de vacuole.
Opaque
_ : Moyennement altéré. Pas de vésicule. Lame trés riche en
| o Plagioclase Plagioclase |olivine. Ici les cristaux sont plus gros que dans les autres
138 2160 ) ) Microlitique-|  Olivine Clinopyroxéne {lames. Les plagioclases fond jusqu'a 1 cm de long. Il y a
porphyrique | Clinopyroxéne Olivine |peu d'opaques mais ils sont gros. L'olivine est altérée.
(20%) Opaque f’risenc‘; d'agrégats de plagio + cpx + ol (avec cpx dans
'olivine).
Quartz
s, Plagioclase Plagioclase . - .
139 2270 | 13.14] 5352| Breche |Clinopyroxéne |Clinopyroxéne|[Eiembrite moyennement e Vacuoles (5%) pleine
Hotrhlends X ati argile et calcédoine. Tous les cristaux sont corrodés.
(20%)
- g/loyeynlf_:ment al-téré. Grosses vacuoles (5%) contenant
- Plagioclase Plagioclase |des z€o ites, argiles et chlorite. Pas d'olivine. Tous les
141 2380 13.00f 53.10{ Aphirique (g;% ) Clinopyroxéne |cristaux sont corrodés. Roche trés riche en opaques. Peu
. Opaque iie cpx. Argile commence 4 se développer en fond de
ame.
.| Altitude | Position GPS
Echantillon @m) |NC."EC.L Structure |Phénocristanx| Microlites Description
Moyennement 4 trés altéré. Vacuoles (5%) contenant d
Microlitique- _ Plagioclase l'argile et des chlorites. Beaucoup dEa tel)ssurese pleine:
142 2380 12.88  53.10| porphyrique Plagioclase Clinopyroxéne d'argile et oxydes. Gros plagioclase (jusqua 1 cm de
(bréche) (30%) Opaque long) sont corrodés. Présence de beaucoup de petits
fragments de plagio. Certains plagio sont trés altérés. Peu
de clinopyroxéne, pas d'olivine.
‘ Plagioclase Plagioclase Moyennement altéré. Pas de vésicule. Lame trés riche en
143 2400 ] ) Microlitique- Olivine Olivine olivine. Ici les cnstz}ux sont plus gros que dans les autres
porphyrique Clinopgroxéne Clinopyroxeéne leasltn;iércléleyP?ég:gcg %I'Jaqu’es tm?;s I{S sont gros. L'<131(ivine
(20%) e ; e d'agrégats de plagio + cpx + ol (avec
PIOP‘ q beaucoup de cpx piégés dans l'olivine).
L Plasisdlics agioclase |Moyennement altéré. Pas de vésicule. Lame trés riche en
144 2415 - ) M;crclzth?ique- Oéﬁvin e _ Ohvme\ olivine. Les cristaux sont plus gros que dans les autres
porphyrique (10%) Cllrggzcrlﬁiene g}g]lf:i.nélfy a? II;eu 1;ir'gp:a.que:(s1 mais ils sdont lgros. Beaucoup
raiche. Présence d'agrégats de plag + cpx + ol.
l;lcl)cge?enllentl altéré. 2 grosses vacuoles qui représentent
... | Plagioclase | Plagioclase o de la lame sont pleines de calcite, argile et
145 2420 ) ) I\I;Igg%ht;iqllllee Olivine Clin o%yroxé - c.alcedome et une grande fissure pleine d'argile. Lame trés
yriq (5%) Opaque riche en 01}v1ng. Il y a peu d'opaques mais ils sont gros.
Presencedd agfegats de plagio + cpx + ol. Il y a plus de
cpx que dans les autres lames.
18 —_— ) ) i Plagioclase |Complétement altéré. Lame remplie de calcite et argile.
phirique (C))lmne Plagioclase complétement altéré. Phantomes de ferro-
paque magnésiens.
Plagioclase | Plagioclase Moyennement altéré. Pas de vésicule. Lame trés riche en
a7 2430 ) f Microlitique- Olivine Olivine  |Olivine. Ici les cristaux sont plus gros que dans les autres
porphyrique | Clinopyroxéne | Clinopyroxéne la'lmes:. Il y a peu d'opaques mais ils sont gros. Présence
(30%) Opaque g ]fgzg;tsmde dpla%w + cpx + ol. Présence de gros
staux de clinopyroxéne.
. Moyennement altéré. 2
. ) Plagiodlage Y ment alteré grosses vacuoles (5% de la lame)
Ji ) _ |Microlitique- Pl?)gﬁsftllzse Oglivine IC,Il‘iGSltI:I.?.ISX d arégllle. Lame trés riche en olivine. Ici les
2440 porphyrique 20%) Clinopyroxéne o d'OPSi:,:]III.I eg lilsla%;osﬂgue dans les autres Iames.. Ilya
Opaque ] q is 1l sont gros. Beaucoup d'olivine
fraiche. Présence d'agrégats de plagio + cpx +ol. '
; Roche moyennement altérée. U i
Plapioolage yenne rée. Une grosse vacuole vide.
151 2520 | 12.53| 53.33| Microlitique _ Clinopyroxene | Une fissure pleine de chiorite. Trés riche en plagioclase,
Opaque g;uf odgdcg:?apg;oxene, pas d'olivine. Beaucoup de chlorite
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Annexe 2 (suite): Descriptions pétrographiques des échantillons des volcans boucliers

Simien
Echantillon | Altitude P(gglson Structure |Phenocristaux| Microlites Description
Echantillon peu altéré. Pas de vacuole. Basalte riche en
plagioclase. Les phénocristaux sont des agrégats de plagio +
Plagioclase cpx + ol. L'olivine est altérée tandis que le clinopyroxéne est
13°13'99" | Microlitiquel ~ Olivine Plagioclase |souvent frais. La mésostase est constituée de plagioclases
186 4205 38°#2'40" | porph rique Ciitionvtoxatie Clinopyroxéne |finement cristalisés, elle est trés riche en opaques. Les
porphynq (S-PIS(T)% ) Opaque |baguettes de plagioclases donnent une texture fluidale a la
4 roche mais on distingue une orientation oblique a cette texture
a I'échelle macroscopique. Cette foliation macroscopique est
soulignée par les minéraux d'altération et les oxydes.
Echantillon peu altéré. Vacuole (1%) pleine d'argile. Basalte
Plagioclase Phudiosdlie riche en plagioclase. Les phénocristaux sont des agrégats de
S 196 3525 13°15'39" | Microlitique{  Olivine Clin fl soRtnE plagio + cpx . Le clinopyroxéne est souvent frais. La
K - 138°10'34" | porphyrique | Clinopyroxéne OPY mésostase est constituée de plagioclases finement cristalisés,
(1%) Paque  lolle trés riche en opaques. Les baguettes de plagioclases
donnent une texture fluidale a la roche.
Echantillon peu altéré. Pas de vacuole. Basalte riche en
Plagioclase _ plagioclase. Les phénocristaux sont des agrégats de plagio +
Microlitique Olivine Plagioclase |cpx + ol. L'olivine est altérée tandis que le clinopyroxéne est
201 3630 _ sitsht rique Clinonvroxane Clinopyroxéne |souvent frais. La mésostase est constituée de plagioclases
porphyTiq (fg% ) Opaque  |finement cristalisés, elle est trés riche en opaques. Les
baguettes de plagioclases donnent une texture fluidale a la
roche.
Echantillon peu & moyennement altéré. 5% de vacuoles.
Plagioclase ) Basalte riche en plagioclase. Les phénocristaux sont des
13°13'58" | Microlitique| ~ Olivine Plagioclase |agrégats de plagio + cpx + ol. L'olivine est iddenxitisée tandis
204 3475 38°05'81"| porphyrique | Clinopyroxne Clinopyroxéne|que le clinopyroxéne est souvent frais. La mésostase est
porpyH (fg% ) Opaque |constituée de plagioclases finement cristalisés, elle est trés
riche en opaques. Les baguettes de plagioclases donnent une
texture fluidale 4 la roche.
Echantillon | Altitude P(glglson Structure |Phenocristaux| Microlites Description
Plagioclase Pleigioclise Peu altéré. Pas de vacuole. Mésostase trés riche en
206 3150 13°14'20"|Microlitique{ = Olivine Clin 0g1 RN clinopyroxéne. Il y a peu d'opaque et de plagioclase. L'olivine
38°03'78" | porphyrique | Clinopyroxéne Opyr est iddenxitisée. Les phénocristaux sont automorphes mais il y
(20%) Paqu€ 13 aussi des agrégats de plagio + cpx + ol.
Plagioclase Peu 2 moyennement altéré. Pas de vacuole. Les phénocristaux
13°12' | Microlitique Olivine Plagioclase |sont automorphes mais il y a aussi des agrégats de plagio +
210 2610 37950 h riq Clin . _|Clinopyroxéne|cpx + ol. L'olivine est altérée en argile. Les cristaux de la
PRI t()fg{;%xene Opaque |mésostase sont plus gros que d'habitude. Les phénocristaux de
° clinopyroxéne sont souvent frais.
Peu 4 moyennement altéré. Vacuole (1%) pleine de chlorite.
Plagioclase Plagioclase |Les phénocristaux sont automorphes mais il y a aussi des
211 2645 13°12' |Microlitique;{  Olivine Olivine |agrégats de plagio + cpx + ol. L'olivine est altérée en argile.
i 37°59' | porphyrique | Clinopyroxéne | Clinopyrox&ne |Les cristaux de la mésostase sont plus gros que d'habitude. Les
S (20%) Opaque |phénocristaux de clinopyroxéne sont souvent frais. Présence
de petits cristaux d'olivine iddenxitisée dans la mésostase.
Plagioclase Plagioclase |Moyennement altéré. Vacuole (1%) vide. Les agrégats ne sont
212 2665 13°12' [Microlitique Olivine Olivine |constitués que de plagioclase avec quelques fois de l'olivine
37°59' | porphyrique | Clinopyroxéne | Clinopyroxéne |altérée. Présence de petits cristaux d'olivine iddenxitisée dans
(20%) Opaque |la mésostase.
Plagioclase Moyennement altéré. Pas de vacuole. Verre altéré un peu
13°12' |Microlitique Ofivine Plagioclase |partout en fond de lame. Les phénocristaux correspondent a
214 2695 37°50' | porph rique Clinonvroxine Clinopyroxéne |des agrégats de plagio + cpx +ol. Les clinopyroxénes sont
pOrpIyTq (_,I’)g% ) Opaque [souvent frais, quelques olivines sont fraiches, les plagioclases
sont souvent altérés (pas 4 1'équilibre avec le liquide)
Plagioclase Moyennement altéré. Pas de vacuole. Verre altéré un peu
13°12' |Microlitiquel ~ Olivine Plagioclase |partout en fond de lame. Les phénocristaux correspondent 2
215 2735 37°59' | porph quue Cli —rt Clinopyroxéne |des agrégats de plagio + cpx +ol. Les clinopyroxénes sont
porphyrq mt()ggq )x e Opaque [souvent frais, peu d'olivines sont fraiches, les plagioclases sont
O souvent altérés (pas a I'équilibre avec le liquide)




90¢

LOT

Echantillon | Altitude P‘Ei,uson Structure |Phenocristaux| Microlites Description
Roche peu 2 moyennement altérée. 5% de vacuoles (anciennes
o Plagioclase Plagioclase [olivines?). Les phénocristaux sont des agrégats de plagio seuls
217 2860 13°12' |Microlitique; Clinopvroxéne Olivine |et de plagio + cpx. Des bandes d'argiles au travers de la lame
37°59' |porphyrique (gg% ) Clinopyroxéne [soulignent I'altération. Les plagioclases sont souvent altérés ou
Opaque |pas & l'équilibre avec le liquide? Présence de queiques
clinopyroxénes frais. On peu distinguer une texture fluidale.
—
Plagioclase Plasisclase Roche moyennement altérée. Pas de vacuole. Gros agrégats de
219 2995 13°12' |Microlitique{  Olivine CIinogl roxSne plagio + cpx (frais) + olivine (altérées). Les plagioclases sont
37°59' | porphyrique| Clinopyroxéne OPY parfois zonés. Beaucoup d'argile et oxydes en fond de lame
(15%) Paque | ainsi que beaucoup de minéraux opaques.
Choke
g . Position ; o i s
Echantillon | Altitude GPS Structure |Phenocristaux| Microlites Description
‘ A Sanidine . oo i
10°42'27"| Microlitique; - Ignembrite altérée. Pas de vacuole. Verre altéré. Les
238 3810 37°50'47" | porphyrique Pla(gslcégase phénocristaux sont corrodés et altérés.
239 3880 |300a10gn Ignembrite complétement altérée.
Wamtonls Echantillon moyennement altéré. Pas de vacuole, mais une
_ _ Ogﬁ g fissure pleine de calcédoine. Trés riche en opaques. Les
240 3875 Microlitique; CHiapins Plagioclase |phénocristaux sont des cristaux automorphes et des agrégats
= porphyrique oPZ e Opaque |de cpx + plag + ol. Les agrégats sont corrodés. Les
(%t%) clinopyroxénes de la matrice sont altérés (d'ou1 la présence de
beaucoup d'oxyde et opagque?).
R — Moyennement & trés altéré. 5% de vacuoles pleines de chlorite
04120 | Miralisd gl Plagioclase |et calcédoine. Présence de chlorite partout en fond de lame.
10°41'30" | Microlitique/ Ferro- ] 4 : ; : ;
242 3800 04001 . 2o Clinopyroxéne |Fisssure pleine de chlorite et oxydes. 5% de gros cristaux ferro-
37°49'91" | porphyrique| magnésien? 0 i livi N, Le e
(40%) paque  |magnésiens (olivine ou cpx?). s gros plagiocalses et
- agrégats de plagioclases sont corrodés.
‘ Plagioclase |Echantillon complétement altéré. Pas de vacuole. Présence
243 3795 _ Microlitique e Clinopyroxéne |d'un phantome de ferro-magnésien. Le carbonate se developpe
Opague |un peu partout dans la lame.
Roche moyennement altérée. Petites vacuoles (5%) pleines de
10°3677" Plagioclase |chlorite. Présence d'argile en fond de lame. Présence de
249 3560 |30 49'4ov| Aphyrique = Clinopyroxéne |quelques sanidines un peu plus grosses (probablement
Opaque |xenolithique). Un gros phantome de mineral ferro-magnésien
~ xénolithique.
Plagioclase Echantillon frais. Pas de vacuole. Présence de 2 gros minéraux
Microlitiguel Olivine Plagioclase [opaques. Gros plagioclases et olivines dans une matrice trés
250 3470 - Sl riqu o | Clinopyroxéne | Clinopyroxéne (fine (aphyrique). Tous les cristaux sont frais mais corrodés.
- poTpayTIq Opaque Opaque  |Quelques olivines présentent un début d'altération. 11 y a peu
_(20%) de phéno-cristaux de clinopyroxéne.
Plagioclase Plagioclase |Moyennement altéré. 2% de vacuoles et fissures pleines de
251 0845 10°31'74" | Microlitique{  Olivine Olivine  |calcédoine. Les phénocristaux et les agrégats de plagioclases
37°45'06" | porphyrique Opaque Clinopyroxéne [sont corrodés. Les phénocristaux sont dans une matrice trés
(10%) Opague __|fine. Quelgues bouts d'olivine sont frais.
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Echantillon | Altitude GPS Structure |Phenocristaux| Microlites Description
Plggﬁgiclllgse Plagioclase
10°53'32" | Microlitique{ . 5 Olivine |Méme description que 260 mais globalement plus altéré. La
263 3410 ALt . Clinopyroxéne | . R p : -
39°29'06" | porphyrique Opaque Clinopyroxéne | mésostase est aussi plus fine et plus altérée.
(20%) Opaque
10°55'89" Plg%ﬁise Roche peu altérée. Pas de vacuole. Echantillon trés riche en
267 3560 oxnngr | Microlitique _ : . _|minéraux ferro-magnésien (cpx et ol). Les minéraux sont frais
39°32'09 Clinopyroxéne Tolivi 60 i
Opaque (seules l'olivine est 1égérement altérée).
: Plagioclase |Roche peu altérée. Une vacuole pleine de calcédoine.
268 3545 Microlitique{  Olivine Olivine  (Echantillon trés riche en minéraux ferro-magnésien (cpx et ol).
- porphyrique | Clinopyroxéne | Clinopyroxéne |Les phénocristaux de clinopyroxéne sont arrondis tandis que
Opaque |ceux d'olivine sont automorphes.
Echantillon complétement altéré. On ne distingue plus que des
273 3g70 |10°50'94" gros phénocristaux de plagio complétement altérés et des
39°27"16" phantomes de ferro-magnésiens dans une mésostase altérée

trés bulleuse (40%) et fracturée pleine d'argile et chlorite.




RESUME

De nombreuses études sont consacrées aux grandes provinces magmatiques.
Cependant, 1’architecture de ces provinces et 1’origine de la diversité de leurs composants
volcaniques restent encore mal connues. Le but majeur de cette thése a été d’étudier
I’architecture, la diversité et 1’origine des plateaux a travers deux exemples : Kerguelen et
Ethiopie.

A Kerguelen, notre recherche a été axée sur la ride Leclaire, a I’extrémité ouest du
plateau. Elle nous a permis : (1) de découvrir les roches alcalines les plus anciennes du
plateau, (2) de mettre en évidence la présence d’un volcanisme aérien, (3) de démontrer que le
panache de Kerguelen n’est pas localisé sous cette ride, enfin (4) de prouver 1’absence d’un
composant crustal dans la source des laves.

En Ethiopie, nous avons montré que la pétrologie et la géochimie des laves des
volcan-boucliers et des trapps sous-jacents sont identiques. La transition ne correspond donc
pas 4 un changement de type de magma mais & une évolution physique du systéme
d’alimentation. Les laves qui constituent le plateau éthiopien présentent deux bimodalités :
acide-basique et tholéiitique-alcalin. L’analyse géochimique montre que ces laves proviennent
d’un panache hétérogéne en termes de température et composition. La datation et la
cartographie des différentes unités révelent que le plateau éthiopien est formé de plusieurs
centres éruptifs d’4ges et de caractéres pétro-géochimiques différents.

D’un point de vue plus général, les quantités de laves émises sur ces deux plateaux
évoluent différemment dans le temps. Le flux de magma dépend de I’activité du panache ainsi
que de la vitesse d’ouverture des plaques qui contrdle I’évolution de 1’épaisseur de la
lithosphére.

ABSTRACT

Large igneous provinces have been intensively studied, but their architecture, and the
processes that create their heterogeneity, are still poorly constrained. The major goal of this
thesis is to investigate these processes through the study of two plateaus, Kerguelen and
Ethiopia.

For the Kerguelen plateau our work focused on Skiff Bank at the western extremity of
the plateau. We demonstrated that: (1) the locality contains the oldest alkaline rocks of the
plateau, (2) the volcanism is subaerial, (3) the Kerguelen plume is not currently located below
Skiff Bank, (4) there is no crustal component in the source of these lavas.

In Ethiopia, we showed that the petrology and geochemistry of the lavas of the shield
volcanoes are identical to those of the underlying flood basalts. The transition from flood to
shield volcanism does not correspond to a change in magma type but to physical evolution of
the plumbing system. The lavas of the Ethiopian platean display two types of bimodality:
mafic-felsic and tholeiitic-alkaline. The analysis of these rocks shows that they were deri\-red
from a plume that was heterogeneous in terms of temperature and composition. Our dating
and mapping show that the Ethiopian plateau is build by several distinct eruptive centers of
different ages and petrological/geochemical character.

The emission rates of lavas of these two plateaus evolved differently through time.
The magma flux depends on the plume activity and on plate velocity which influences the
evolution of the thickness and character of the lithosphere.
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