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Résumé

Au Mésozoique supérieur, I’Asie orientale est marquée par un événement tectonique
extensif majeur. Les marqueurs sont distribués sur une région qui s’étend depuis la
Transbaikalie jusqu’au nord-est de la Chine. Cependant, aucune étude n’a caractérisé les
déformations extensives du socle en Mongolie orientale. L’objectif de ce travail est de
préciser les modalités et I’4ge de la déformation extensive de ce secteur. A travers I’étude
structurale de trois objets représentatifs, nous montrons que I’extension se caractérise ici par
I’exhumation d’un déme métamorphique, la mise en place d’intrusions granitiques syn-
cinématiques, et la formation d’un systéme de horsts et de grabens. L’acquisition de
nombreuses données géochronologiques (U-Pb sur zircons, U-Th-Pb sur monazites et
xénotimes, et “°Ar/°Ar sur micas et amphiboles) contraint I’exhumation du doéme
métamorphique et la mise en place des intrusions entre ca. 138 Ma et 125 Ma. Cette gamme
d’age est comparable a celle attribuée a la sédimentation syn-rift des bassins sus-jacents, et
aux ages disponibles contraignant I’exhumation de démes métamorphiques dans les régions
voisines. Ces résultats permettent de proposer un modeéle géodynamique dans lequel un
changement majeur de la cinématique du domaine paléo-Pacifique vers 140-135 Ma est
responsable de I’extension de la lithosphére continentale est-asiatique, thermiquement amollie
depuis le Jurassique supérieur. Sur la base d’observations de terrain et d’arguments
géochronologiques, I’extension du Mésozoique supérieur pourrait étre un contexte tectonique
favorable a la genese de fluides minéralisés en uranium et a leur circulation du socle vers les
bassins en formation.

Mots-clefs : Asie de I’Est, Tectonique extensive, Mésozoique supérieur, Géodynamique

Abstract

In late Mesozoic times, Eastern Asia was affected by a large-scale extensional event
that extended from Transbaikalia to the NW to northeastern China to the SE. However, before
this work, extensional deformation of the eastern Mongolian basement was not documented.
Thus the aim of this study was to describe the modes of extension that marked eastern
Mongolia. Through structural analyses of three representative regions at the scale of eastern
Mongolia, we show that extension is marked by exhumation of a metamorphic core complex,
emplacement of syn-thinning granite intrusions, and development of a horst and graben
system. Numerous geochronological data (obtained from U-Pb on zircons, U-Th-Pb on
monazites and xenotimes, and “°Ar/**Ar on micas and amphiboles) constrain the exhumation
of the metamorphic core complex and the emplacement of the granite intrusions between ca.
138 Ma and 125 Ma. This time range appears similar to that generally attributed for the
deposition of syn-rifts series within overlying basins and to those available for exhumation of
metamorphic core complexes in the adjacent regions. We further propose that extension
resulted from a major change in kinematic of the paleo-Pacific domains around 140-135
triggering the horizontal spreading of the abnormally hot eastern Asian continental
lithosphere. Finally, on the basis of field observations and geochronological arguments, we
suggest that extension might have favoured the onset of transfers of uranium-rich fluids from
the basement to the overlying basins.

Keyword: Eastern Asia, Extension, Late Mesozoic, Geodynamic
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La lithosphere est I’enveloppe la plus superficielle du globe terrestre. Elle est
constituée d’une crodte océanique ou continentale et de la partie supérieure du manteau. A
I’échelle du globe terrestre, cette couche est subdivisée en un certain nombre de plaques
lithosphériques, également appelées plaques tectoniques. La lithosphére repose sur le manteau
asthénosphérique, plus facilement déformable car il est composé de roches aux viscosites
relativement faibles.

Les transferts de chaleur du noyau a la surface du globe terrestre se font
principalement par convection au sein de I’asthénosphere. Les mouvements de matiere, qui en
découlent, entrainent les plaques lithosphériques sus-jacentes. Les mouvements relatifs entre
les plaques seront alors convergents, divergents, ou transcurrents. Deux plaques sont en
divergence quand elles s’éloignent I’une de I’autre. Dans ce cas, la frontiere est caractérisée
par la présence d’une dorsale océanique, ou de la lithosphere océanique est nouvellement
créée. En revanche, deux plaques sont convergentes quand elles se rapprochent I’une de
I’autre. Une plaque lithosphérique océanique ou continentale peut alors étre subduite sous une
autre plaque océanique ou continentale moins dense, avant de s’enfoncer dans
I’asthénosphere. Ces zones d’affrontement entre les plaques sont les lieux privilégiés ou elles
se déforment. Les marges de ces plaques y seront soumises a des régimes tectoniques
compressifs et/ou extensifs. En compression, la lithosphere continentale subit un
raccourcissement horizontal et un épaississement. En revanche, une lithosphére continentale
en extension est allongée horizontalement et amincie.

Au début des année 1980, England (1983) nota que des lithospheres continentales
soumises a de I’extension pouvaient présenter différents styles de déformations. Par la suite,
Buck (1991) proposa a partir de modélisations numériques qu’une lithosphére continentale en
extension puisse se déformer selon trois modes. Dans le premier cas, I’extension peut se
traduire par la formation d’un ou de plusieurs rifts étroits localisés. C’est le mode de rift étroit
(« narrow rift »). Dans le second cas, I’extension est marquée par la présence de petits bassins
séparés par des rides montagneuses, le tout étant distribué sur de grandes distances. Cette
extension diffuse est celle du mode de rift large ( « wide rift »). Enfin, dans le troisiéme cas,
I’extension induit la formation d’un dbéme métamorphique extensif, qui implique
I’exhumation de la crolte inférieure ductile. Ce type de structure, historiquement reconnue
dans la province du « Basin & Range » le long de la cordillére nord américaine (Coney et
Harms, 1984), est rattaché au mode des démes métamorphiques (« core complex »).
Toutefois, Brun (1999) proposa que ce troisieme mode d’extension doive étre considéré

comme une anomalie locale du mode de rift large. La prévalence d’un mode d’extension
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plutdt qu’un autre est caractéristique des conditions physiques de la lithosphére continentale
qui se déforme. Dans le cas d’une lithosphére continentale « froide » et peu épaisse,
I’extension sera localisée et se traduira par la formation d’un systeme de rifts étroits (e.g. les
rifts Ouest-Européen, le rift Est-Africain, le lac Baikal, la Mer Rouge). En revanche, dans le
cas d’une lithosphére «chaude » (flux de chaleur supérieur & 90 mW.m™) et épaisse
(supérieure a 45 km), I’extension s’exprimera par la formation de petits bassins distribués sur
de larges distances, ainsi que par la formation de démes métamorphiques extensifs (e.g. la
province du « Basin & Range » ou le domaine égéen).

L’extension du Mésozoique supérieur en Asie orientale et les problématiques

A la fin du Mésozoique, une vaste région de I’Asie orientale, qui s’étend depuis la
région transbaikale jusqu’au nord-est de la Chine, est affectée par un événement tectonique
extensif majeur. Il est marqué par la présence de nombreux bassins longs et étroits,
globalement orientés NE-SW, et remplis par des roches sédimentaires continentales et des
roches volcaniques (e.g. Zorin, 1999 ; Ren et al., 2002 ; Meng, 2003). Par ailleurs, certains
bassins bordent localement des dbémes métamorphiques de type «core complex »,
principalement documentés avant ce travail de these en Transhaikalie et au nord-est de la
Chine (e.g. Sklyarov et al., 1994 ; 1997 ; Webb et al., 1999 ; Davis et al., 1996 ; 2002 ; Darby
etal., 2004 ; Liu et al., 2005 ; Donskaya et al., 2008).

Bien que des bassins extensifs, d’age Jurassique supérieur — Crétacé inférieur aient été
reconnus en Mongolie orientale depuis le milieu des année 1990 (e.g. Traynor et Sladen,
1995), il n’existait & notre connaissance aucune étude ayant documenté des déformations
extensives dans le socle sous-jacent. Toutefois, les cartes géologiques disponibles de la
Mongolie orientale montrent la présence de zones ou des roches déformées et
métamorphiques du socle affleurent (e.g. la chaine d’Ereendavaa au nord-est de la Mongolie).
Ces secteurs y sont cartographiés comme des ensembles de roches mis en place et/ou
déformés durant des événements géologiques paléozoiques ou antérieurs. L’un des postulats
couramment utilisé était que des roches métamorphiques trés déformées doivent étre assez
vieilles pour avoir accommodé des quantités de déformation importantes (voir la discussion
de Donskaya et al., 2008 concernant la région transbaikale). Ainsi, la caractérisation des
déformations et du métamorphisme ayant affecté le socle de cette région parait primordiale
afin de mieux comprendre I’évolution de I’Asie orientale au Meésozoique. En effet, la
Mongolie orientale est une région clé, puisqu’elle est géographiquement localisée entre deux
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secteurs (i.e. la Transbaikalie et le nord de la Chine Orientale) ou la crolte ductile profonde a
clairement enregistré de la déformation extensive.

Par ailleurs, il existe une ambiguité concernant les ages attribués a I’exhumation des
démes métamorphiques extensifs et ceux relatifs a la formation des bassins. En effet, les
études qui se sont attachées a estimer I’age des ddmes métamorphiques en Transbaikalie et au
nord-est de la Chine suggérent qu’ils ont été principalement exhumés au Crétacé inférieur. En
revanche, les sédiments syn-rifts qui remplissent les bassins intracontinentaux semblent s’étre
déposés des le Jurassique supérieur (e.g. Graham et al., 2001).

Enfin, des études ont montré que I’Asie orientale était le lieu d’un magmatisme
important, dés le Jurassique supérieur en Mongolie orientale (e.g. Yarmolyuk et Kovalenko,
2001 ; Wu et al., 2003a ; Kovalenko et al., 2004 ; Jahn et al., 2009), avec un pic d’activité
compris entre 130 et 120 Ma au nord de la Chine orientale (e.g. Wu et al., 2005 ; Wang et al.,
2006) et en Transbaikalie - Mongolie septentrionale (Litvinovsky et al., 1999, 2002a ; Jahn et
al., 2009). Si bon nombre d’études ont montré que ce magmatisme et en particulier les
intrusions impliquent des sources en partie dérivées du manteau (e.g. Wu et al., 2003b ; Jahn
et al., 2004 ; 2009), il existe a notre connaissance peu d’études qui ont caractérisé le contexte
tectonique au moment de leur mise en place.

Ce travail abordera ainsi les problématiques suivantes :

- Quelles sont les relations structurales et temporelles entre les déformations du

socle, le plutonisme et la formation des bassins extensifs ?

- Quelles sont les modalités de I’extension en Mongolie orientale ?

- Quelles sont les relations avec les régions voisines (i.e. la Transbaikalie et le nord

de la Chine de I’Est) ?

- Quel est I’age de I’extension ?

- Etenfin quel est le moteur de I’Extension ?

A travers I’analyse structurale de trois objets géologiques représentatifs & I’échelle de
la Mongolie orientale (i.e. la chaine d’Ereendavaa, le massif de Nartyn, et la région du massif
de Dulaan Uul, respectivement localisés au nord, au centre et au sud), ce travail a pour
objectif de réexaminer I’évolution tectonique, métamorphique et magmatique du socle au
Mésozoique supérieur, afin d’établir les modalités de I’extension. En outre, I’acquisition d’un
nombre important de données géochronologiques (U-Pb sur zircons, U-Th-Pb sur monazites
et xénotimes, et “°Ar/**Ar sur micas et amphiboles) permettra d’appréhender 1’évolution
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temporelle et thermique des secteurs d’études. L’intégration de ces données a une échelle
régionale nous permettra par la suite de proposer un modéle géodynamique.

Parallelement, plusieurs bassins mésozoiques de Mongolie orientale sont caractérisés
pas des indices en uranium favorables a I’exploration miniére. En aval de ce travail, I’objectif
est d’illustrer que la tectonique extensive s’accompagne d’une intense circulation de fluides
magmatiques et métamorphiques, qui auraient pu contribuer & d’importants transferts

d’éléments du socle vers les bassins.

Choix des zones d’études

La superficie de la Mongolie orientale correspond approximativement a 1,2 fois celle
de la France. Dans cet immense espace, principalement dominé par des paysages de steppes, a
I’aridité croissante vers le Sud, il paraissait difficile d’identifier des zones d’études, qui
auraient permis de répondre a la problématique de ce travail. Par ailleurs, au commencement,
nos connaissances du sous-sol de la Mongolie orientale se limitaient a quelques cartes
géologiques a I’échelle du territoire mongol. Dans un premier temps, il était donc nécessaire
de cibler un certain nombre d’objets géologiques susceptibles de nous aider a comprendre les
modalités de I’extension en Mongolie orientale au Mésozoique supérieur.

La chaine d’Ereendavaa au nord de la Mongolie orientale est le premier objet a avoir
attiré notre attention. Cette chaine, qui a fait I’objet d’une premiére mission de reconnaissance
en 2005 menée dans le cadre d’une Recherche en Partenariat Industriel entre la société
AREVA et le Bureau de Recherche Géologique et Miniere (Lescuyer et al., 2005) a révélé la
présence en son coeur de roches métamorphiques aux fabriques sub-horizontales. Durant cette
mission, la bordure ouest de la chaine a été reconnue comme une zone de forte déformation
plongeant a faible angle vers 1I’Ouest, sous un bassin extensif d’age jurassique supérieur -
crétacé inférieur, le bassin de I’Onon. Ces caractéristiques nous ont donc conduit a nous
intéresser a la tectonique qui a permis I’exhumation de cette chaine.

Pour compléter cette étude, nous avons entrepris au cours de I’été 2007 une
géotraverse du sud au nord de la Mongolie orientale, depuis le secteur de Dulaan Uul dans le
désert de Gobi jusqu’au massif de Buteel-Burgutoy a la frontiere russo-mongole. Cet
itinéraire nous a permis de sélectionner deux régions supplémentaires.

La région de Nartyn, localisée au centre de la Mongolie Orientale, est composée d’un
massif de roches peu métamorphiques, dans lequel affleure un pluton granitique (le granite de
Nartyn), présentant une fabrique interne sub-horizontale. Au nord-ouest, I’interface avec le
bassin de Choyr, au remplissage sédimentaire détritique d’age crétacé inférieur, se caractérise
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par une zone de forte déformation. Cette derniere a été identifiée comme une zone de
cisaillement normale de faible pendage vers le bassin. Ainsi, les analyses structurales et
géochronologiques de cette région nous permettront de faire le lien entre le magmatisme et la
déformation extensive du Mésozoique supérieur. A environ 140 km & I’Est, le massif
granitique d’Altanshiree a été brievement étudié afin de servir d’élément de comparaison.
Enfin, la troisieme zone d’étude est le massif de Dulaan Uul (appelé aussi dans la
littérature Tavan Har), localisé au sud de la Mongolie orientale. Ce massif montre un socle
déformé et au métamorphisme varié. Ce massif est délimité au nord-ouest et au sud-est par
deux bassins extensifs, les bassins d’Unegt et de Zuunbayan, qui ont fait I’objet d’un certain
nombre d’études sédimentologiques, structurales et sismiques. Cette zone nous a permis

d’étudier les relations entre la formation des bassins extensifs et la déformation du socle.

Plan du mémoire

PARTIE 1

Afin de poser les bases nécessaires a I’étude de I’extension mésozoique en Mongolie
orientale, le chapitre 1 fournit des notions fondamentales concernant la lithosphére
continentale, sa rhéologie, ainsi que les modes d’extension qui I’affectent. A titre d’exemple,
trois objets géologiques sont brievement décrits : le graben du Rhin, la province du « Basin &
Range » et le domaine égéen. Le chapitre 2 dresse I’état des connaissances sur le contexte
géotectonique de la Mongolie orientale et des régions adjacentes, plus particulierement au
Mésozaique.

PARTIE 2

Cette partie est écrite sous la forme de 4 chapitres dont 3 sont des articles rédigés en
anglais. Elle fournit I’ensemble des données acquises durant ce travail.

Le premier chapitre de cette partie (chapitre 3) est rédigé sous la forme d’un article
publié en 2009 dans la revue International Journal of Earth Sciences. Cet article est consacré
a I’analyse structurale de la chaine d’Ereendavaa localisée au nord de la Mongolie orientale.
Cette chaine est alors interprétée comme un déme gneissique de type « core complex »,
impliquant I’exhumation de crodte ductile profonde a la faveur d’un événement tectonique
extensif NO-SE. Cet article fournit des analyses géochronologiques préliminaires (U/Pb sur
zircons issus de filons de pegmatite) qui ont dans un premier temps permis d’estimer

I’exhumation du déme au Jurassique supérieur — Crétacé inférieur. Toutefois, I’acquisition de
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donnée géochronologiques complémentaires (U-Pb sur zircon et “Ar/*Ar sur micas et
amphiboles) nous a permis de préciser I’histoire tectonique et thermique de la région. Ces
résultats géochronologiques sont présentés dans un deuxieme chapitre (chapitre 4), rédigé
aussi sous la forme d’un article qui a été récemment accepté pour publication en avril 2011
dans la revue Journal of Asian Earth Sciences.

Le troisiemes chapitre de cette partie du mémoire (chapitre 5) est consacré a I’analyse
structurale et géochronologique du massif de Nartyn, situé au centre de la Mongolie orientale.
Ce chapitre est lui aussi rédigé sous la forme d’un article récemment soumis a Tectonics. Le
massif de Nartyn se compose d’un laccolithe qui s’est mis en place dans la crolte moyenne
aux alentours de 132-130 Ma, a la faveur du fonctionnement d’une zone de cisaillement
normale datée entre ca. 138 Ma et 125 Ma. L’étude structurale et géochronologique du massif
de Nartyn, ainsi que celle d’un granite comparable, localisé a prés de 140 km a I’Est dans la
région d’Altanshiree, indiquent que ces intrusions se sont mises en place en contexte
d’amincissement crustal durant un épisode tectonique extensif NO-SE au Crétacé inférieur.

Le dernier chapitre de cette partie (chapitre 6) est consacré a I’étude structurale du
massif de Dulaan Uul, localisé au sud de la Mongolie orientale. Cette région permet
d’observer les déformations supracrustales, et notamment un systeme de type horsts et

grabens, ainsi que les relations entre le socle et les bassins sus-jacents.

PARTIE 3

Cette partie du mémoire est présentée sous la forme de deux chapitres. Le premier
(chapitre 7) est rédigé sous la forme d’un article en préparation. Cet article synthétise et
integre I’ensemble des résultats structuraux et géochronologiques présentées dans la partie Il
de ce mémoire. Cette synthese permet alors de discuter les modalités de I’extension, de
préciser son age et de proposer un modele qui rende compte d’une telle dynamique en Asie
orientale au Mésozoique supérieur.

Le deuxieme chapitre de cette partie du mémoire (chapitre 8, rédigé en francais)
aborde les implications métallogéniques, en particulier pour I’uranium. Dans ce chapitre, des
évidences de terrain et des arguments basés sur des résultats géochronologiques illustrent
I’importance des circulations de fluides magmatiques et métamorphiques a tous les niveaux
de la cro(te durant I’extension du Mésozoique supérieur. Ces fluides auraient pu jouer un réle
important dans les premiers transferts de matieres uraniféeres du socle vers les bassins sus-

jacents en formation.
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L’extension continentale et le cas de I’ Asie orientale
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Chapitre 1 :

Les deformations extensives de la lithosphere

continentale
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1. La lithosphere continentale

Le globe terrestre peut étre subdivisé en couches concentriques, qui posseédent des
propriétés chimiques et physiques différentes (Fig. 1.1a). Parmi ces couches, la lithosphére est
la plus superficielle. Cette enveloppe comprend la crolte (partie supérieure) et le manteau
lithosphérique (partie inférieure), dont la distinction repose sur leur minéralogie. La croQte est
principalement composée de quartz, de feldspath et de pyroxéne alors que le manteau est en
majeure partie constituée par de I’olivine, du pyroxéne et des oxydes. En revanche, la
distinction entre la lithosphére et le manteau asthénosphérique sous-jacent (Fig. 1.1a) repose
sur des comportements rhéologiques différents. En d’autres termes, ces deux enveloppes ne se
déforment pas de la méme maniére sous I’effet d’une contrainte.

Vitesse (km.s-!)
0 5 10 15

<—Moho — 1

70-150 km

Asthénosphére

=T

Crolte 700 km

1000

2000

2900 km 3000
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-4000

5150 km
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L6000
6370 km

Fig. 1.1: (a) Structure interne du globe terrestre illustrant les différentes couches
concentriques. (b) Comportement des ondes sismiques P et S: modele PREM (Preliminary
Reference Earth Model), modifié d’aprés Dziewonski et Anderson (1981).

La transition entre la lithosphere et I’asthénosphére est définie a partir de criteres
sismiques et thermiques. Sous les continents, un ralentissement des ondes P et S est observé
aux alentours de 120-150 km (Fig. 1.1b). Ce ralentissement traduit le passage vers un milieu
dont la viscosité diminue rapidement. En termes de température, cette zone appelée zone de
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moindre vitesse (« low velocity zone », LVZ) (Fig. 1.1a) équivaut en moyenne a I’isotherme
1300°C (Turcotte et Schubert, 1982). Cependant, I’épaisseur de la lithosphére n’est pas
uniforme. Elle varie fortement en fonction du lieu considéré. Elle est pratiquement nulle a
I’aplomb des dorsales océaniques et peut en revanche atteindre plus de 200 km sous les vieux
cratons continentaux. La lithosphére continentale regroupe la crodte continentale (partie
supérieure) et le manteau lithosphérique (partie sommitale du manteau supérieur). La
discontinuité qui sépare ces deux enveloppes est appelée discontinuité de Mohorovicic (en
abrégé Moho). Elle est mise en évidence par une accélération brutale des ondes sismiques qui
traduit un changement du milieu. En effet, les compositions moyennes de ces deux
enveloppes ont été estimées comme étant proches de celle du granite et de la péridotite
(Ronov et Yaroshevsky, 1956 ; Ringwood et Hart, 1969). La différence de minéralogie qui en
découle va impliquer des résistances différentes en raison notamment du comportement

différent des minéraux sous I’effet d’une contrainte.

2. Rhéologie de la lithosphére continentale

La compréhension des différents paramétres qui vont favoriser un mécanisme de
déformation plutét qu’un autre, passe par une description de I’état rhéologique de la
lithosphére. Sous I’effet d’une contrainte, les roches de la partie supérieure de la crodte se
déforment de facon fragile. Pour une profondeur donnée, si I’intensité de la contrainte
s’accroit, alors la déformation au sein de ces roches peut entrainer la rupture. Ce
comportement fragile de la croQte est déecrit par la loi de friction de Byerlee (1978) (Fig. 1.2).
Cette loi linéaire, qui s’applique pour la majorité des matériaux solides (sauf les argiles),
donne le seuil de rupture de la roche. Cette loi montre aussi que la résistance d’un matériau
augmente avec la profondeur. Alors que dans la partie supérieure de la croQte, les roches se
déforment de facon fragile, les roches sous-jacentes se déforment de facon ductile. En
d’autres termes, les roches fluent. Ceci se traduit par une déformation pénétrative impliquant
une déformation intracristalline des minéraux constitutifs. Ce comportement ductile des
roches est modélisé par des lois de fluage non-linéaires (e.g. Goetze et Evans, 1979 ; Gleason
et Tullis, 1995) (Fig. 1.2). A I’inverse de la loi de friction, les lois de fluage montrent que la
résistance des matériaux diminue avec la profondeur, car elle dépend de la température. Les
mémes comportements de déformation fragile et ductile sont observés pour le manteau

lithosphérique. Ainsi, a I’échelle de la lithosphére, un modele d’enveloppe rhéologique, ou
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profil de résistance maximale (Sibson, 1977 ; Bird, 1978 ; Goetze et Evans, 1979 ; Kirby,
1980 ; Sawyer, 1985), est classiquement utilisé pour décrire le comportement des roches sous
I’effet d’une contrainte, en fonction de la profondeur (e.g. Brace et Kohlstedt, 1980) (Fig.
1.2). Les parties supérieures de la crolte et du manteau lithosphérique se déforment de fagon
fragile, alors que les parties inférieures de ces deux enveloppes se déforment de fagon ductile.

Profil de résistance Géotherme
Résistance (MPa) Température (°C)
400 300 1200 500 1000 1500
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Fig. 1.2 : (a) Exemple de profil de résistance théorique (enveloppe rhéologique) d’une
lithosphére continentale ayant une épaisseur de crolte de 30 km. (b) Géotherme théorique

associé.

Le profil de résistance de la lithosphére dépend des paramétres physiques et chimiques
du milieu (e.g. Alfonso et Ranalli, 2004). Il s’agit (1) de I’évolution des conditions en
température en fonction de la profondeur qui affecte la portion de lithosphére considérée (le
géotherme), (2) de la composition minéralogique des roches ainsi que de leur taux
d’hydratation, (3) du contexte tectonique (extensif ou compressif), et (4) de la vitesse de
déformation.

Les lois de fluage dépendent fortement de la température (Fig. 1.3) (e.g. Davy, 1986,
Davy et Cobbold, 1991). Une augmentation du géotherme aura pour effet de déplacer les
transitions fragile-ductile de la crolte et du manteau lithosphérique vers des profondeurs plus
superficielles (Fig. 1.3). La résistance totale de la lithosphére en sera alors diminuée. Dans les
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Fig. 1.3 : Exemples de profils rhéologiques d’une lithosphere continentale en compression.

(a) Cas d’un géotherme « froid » avec une température au Moho (T Moho) de 500°C. (b) Cas
d’une géotherme « chaud » avec une température au Moho de 900°C. Figure modifiés
d’apres Davy et Cobbold (1991).

cas ou le géotherme est trées élevé, le manteau lithosphérique peut n’avoir qu’un
comportement ductile (Fig. 1.3b).

Si la loi de Byerlee (1978) est commune a tous les matériaux solides (sauf les argiles),
il n’en va pas de méme en ce qui concerne les lois de fluage qui sont thermo-dépendantes. En
effet, les minéraux constituant les roches ne montrent pas les mémes mécanismes de
déformation pour une gamme de température donnée (e.g. Passchier et Trouw 2005). Par
exemple, le quartz se déforme de fagcon ductile dans des conditions de faible grade
métamorphique (ca. 300°C), alors que le feldspath reste fragile (e.g. Simpson, 1985 ; Gapais,
1989 ; Pryer, 1993). Ainsi, en fonction de leur composition minéralogique et de leur état
thermique, la crodte et le manteau lithosphérique auront des transitions fragile-ductile qui

peuvent variées en profondeur.
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3. Modes d’extension de la lithosphére continentale

Au début des année 80, England (1983) nota que les déformations observées dans des
contextes géodynamiques semblables pouvaient étre différentes. En effet, il remarqua que la
tectonique extensive dans la province du « Basin & Range », localisée a I’ouest des Etats-
Unis, le long de la cordillére nord américaine, s’exprimait par une succession de horsts et de
grabens, sur plus de 800 km. En revanche, au niveau du rift Est-Africain ou encore du graben
du Rhin, les régions affectées par de la tectonique extensive sont bien plus étroites (environ
une centaine de kilometres de large). Ces deux styles de déformations extensives
impliqueraient des différences du comportement rhéologique de la lithosphere. Buck (1991)
considéra deux principales forces, les contraintes lithosphériques et la flottabilité, qui
s’opposant agissent sur les mécanismes de déformation de ces deux modes d’extension
continentale. Il montra que la prédominance de I’'une des deux forces contrble le mode
d’extension, alors dit soit en rift étroit (« narrow rift », e.g., le graben du Rhin) soit en rift
large (« wide rift », e.g. la province du « Basin & Range ») (Fig. 1.4a et b). De plus, Buck
(1991) ajoutat un troisieme mode d’extension (Fig. 1.4c), qui fait référence a la formation de
structures particulieres, les domes métamorphiques extensifs (« metamorphic core
complexes), historiquement identifiées dans la province du « Basin & Range » a partir des
années 1980 (Davis and Coney, 1979).

3.1. Le mode de rift étroit (« Narrow rift »)
Ce mode d’extension est caractérisé par une localisation de la déformation en une

région assez étroite. Les exemples naturels les plus connus sont le systeme de rift Ouest-
Européen, le rift Est-Africain, le lac Baikal, ou encore la Mer Rouge. En carte, ces régions se
caractérisent par une tres forte densité de failles normales, le long d’une bande étroite. Le
fonctionnement de ces failles a alors donné naissance a une zone de rift localisée (Fig. 1.4a).
Les rifts peuvent atteindre jusqu’a 100 a 150 km en largeur, et des profondeurs trés
importantes, remplies par de grandes quantités de sédiments. A titre d’exemple, le lac Baikal
montre une épaisseur d’eau maximale supérieure a 1600 m, qui repose sur plus de 7000 m de
sédiments (Hutchinson et al., 1992). A I’aplomb du rift, la lithosphére est généralement trés
amincie (e.g. Brun et al., 1992 ; Prodehl et al., 1997). Néanmoins, un épaississement relatif
peut étre observé au niveau des épaulements du rift. Cet épaississement est alors interprété

comme le résultat de la mise en place d’intrusions magmatiques ou comme un effet de
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Fig. 1.4 : Les différents modes de I’extension continentale proposés par Buck (1991), a partir
de différents profils rhéologiques. (a) Mode de rift étroit (« narrow rift ») d’une lithosphére
résistante et « froide ». (b) Mode de rift large («wide rift») d’une lithosphére moins
résistante et «chaude ». (¢) Mode d’extension de type dome métamorphique (« core
complex ») d’une lithosphére trés peu résistante et encore plus « chaude ». Qs est le flux de

chaleur en surface.

I’écoulement latéral de la crodte inférieure ductile (e.g. Zeyen et al., 1996 ; Burov et
Cloethingh, 1997 ; Prodehl et al., 1997 ; Ziegler et Cloethingh, 2004). En surface, le flux de
chaleur a I’aplomb du rift est particulierement élevé par comparaison aux régions adjacentes
(e.g. Bonatti, 1985 ; Ruppel, 1995). Cette caractéristique et les évidences géophysiques qui
montrent un ralentissement des ondes sismiques a I’aplomb du rift (e.g. Prodehl et al., 1997),
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suggérent la présence d’un manteau supérieur anormalement chaud (possiblement
asthénosphérique). En termes de rhéologie, ce mode d’extension de la lithosphere
continentale se caractérise par une crolte supérieure fragile, une crolte inférieure ductile,
ainsi qu’un manteau lithosphérique supérieur fragile. Buck (1991) a montré que pour une
température en base de crodte inférieure & 700°C (flux de chaleur inférieur & 60-70 mwW.m),
les contraintes lithosphériques sont supérieures aux forces de flottabilité, ce qui aurait pour
conséquence de localiser la déformation et d’aboutir a la formation d’un rift étroit. Les
estimations moyennes du taux d’extension crustale associé a ce mode de rift restent

généralement inférieures a 30% (Corti et al., 2003).

3.2. Le mode de rift large (« wide rift »)
Les régions affectées par ce mode d’extension, comme la province du « Basin &

Range » le long de la cordillére nord américaine, le domaine égeen dans la partie orientale de
la mer Méditerranée, ou encore le plateau tibétain, sont caractérisées par des déformations
extensives distribuées (e.g. England, 1983 ; Armijo et al., 1986 ; Hamilton, 1987 ; Jackson,
1994 ). Ceci se traduit par la présence d’un grand nombre de bassins plus ou moins isolés
(Fig. 1.4b), se distribuant sur des étendues pouvant atteindre jusqu’a 1000 km de large. En
profondeur, I’épaisseur de la crolte est uniforme sous I’ensemble des régions concernées (e.g.
Coney and Harms, 1984 ; Tirel et al., 2004). D’un point de vue rhéologique, ce mode
d’extension se produit quand une crodte supérieure fragile repose sur une crodte inférieure et
un manteau lithosphérique entiérement ductiles. Ce type de profil rhéologique peut étre
expliqué par I’apport d’une source de chaleur importante. En effet, Buck (1991) a montré que
ce type d’extension distribuée est réalisable pour une température au Moho supérieure a
700°C, et que dans ce cas les forces de flottabilités sont dominantes sur les contraintes
lithosphériques. Ceci a conduit de nombreux auteurs a interpréter ce mode d’extension
comme étant lié a I’effondrement gravitaire d’une lithosphére préalablement sur-épaissie et
donc instable. Généralement, ce mode d’extension diffuse se caractérise par de fort taux
d’extension a I’échelle de la zone impliquée (entre 50 et 100% d’extension dans le cas de la
province du «Basin & Range», e.g. Hamilton et Meyers, 1966 ; Zoback et al.,
1981 ; Wernicke et al., 1982 ; Wernicke, 1992).
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3.3. Le mode du déme métamorphique extensif (« metamorphic core complex »)
Ce mode d’extension introduit par Buck et al. (1991) (Fig. 1.4c) est a I’origine un cas

particulier de structure extensive, mis en évidence dans les années 60-70, a la suite d’études
structurales dans la province du « Basin & Range ». Ces travaux ont montré la présence de
démes métamorphiques associés a des failles normales de faible pendage. Ces failles sont
I’expression d’une déformation fragile extensive le long d’une zone de cisaillement ductile,
qui se localise entre une unité supérieure non-métamorphique ou au métamorphisme antérieur
a la déformation et une unité inférieure au métamorphisme contemporain de la déformation
(Misch, 1960). Dans un premier temps, ces structures ont été interprétées comme s’étant
formées en relation étroite entre des chevauchements issus d’une tectonique d’épaississement
crustal et des failles normales a faible pendage. Par la suite, la mise en évidence du
découplage entre I’histoire compressive puis extensive de la région (Armstrong, 1972), a
contraint la communauté scientifique a abandonner cette hypothése. Ce n’est que vingt ans
apres les premiers travaux, que Davis et Coney (1979) ont proposé que le développement des
démes métamorphiques résulte de I’extension d’un large domaine crustal soumis a une
intense activité volcanique.

Depuis les premiers travaux dans la province du « Basin & Range », les domes
métamorphiques sont devenus des structures fréquemment reconnues dans les régions
orogéniques, comme la cordillere nord américaine (Davis et Coney, 1979 ; Crittenden et al.,
1980 ; Vanderhaege et al., 1999), la Mer Egée (Lister et al., 1984 ; Jolivet et al., 1991 ;
Sokoutis et al., 1993 ; Gautier et al., 1993 ; Gautier et Brun, 1994a ; 1994b), et la chaine de
I’Himalaya (Chen et al., 1990 ; Lee et al., 2000 ; 2004). Ces structures extensives ont aussi été
décrites dans des orogénes plus anciens, comme la chaine hercynienne (Van Den Driessche et
Brun, 1989 ; 1991 ; Echtler et Malavieille, 1990 ; Malavieille et al., 1990 ; Burg et al., 1994 ;
Cagnard et al., 2004), ou encore la chaine calédonienne (Norton, 1986 ; Séranne et Seguret,
1987 ; Andersen et al., 1991). Depuis le milieu des années 90, des ddomes métamorphiques
extensifs ont éte régulierement découverts et etudiés en Asie orientale (voir le chapitre 2).

La particularité des démes métamorphiques est la présence d’un contact soustractif
entre deux unités, inférieure et supérieure. La premiére se compose de roches
métamorphiques et plutoniques, affectées par de la déformation ductile. A I’échelle de la
structure, les trajectoires de foliations dessinent généralement une forme en déme. L’unité
supérieure est caractérisée par la présence de roches non-métamorphiques, ou au
métamorphisme antérieur a la formation du déme. Cette unité peut aussi présenter des roches

sédimentaires, qui se sont déposées de facon synchrone a la formation du déme
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métamorphique. La zone de séparation entre ces deux unités, le détachement extensif,
correspond a une zone de forte déformation généralement peu pentée. Le long de ce
détachement, dont I’origine reste trés controversee depuis de nombreuses années (e.g.
Wernicke, 1981 ; 1985 ; Buck, 1988 ; Wernicke et Axen, 1988 ; Tirel et al., 2006 ; 2008), la
superposition complexe des fabriques ductiles puis fragiles témoigne du caractere progressif
de la déformation. Brun et VVan Den Driessche (1994) ont décrit les structures qui peuvent étre
observées dans un déme métamorphique, des niveaux les plus profonds au plus superficiels
(Fig. 1.5a). Au flanc du déme métamorphique (zone D1), les roches montrent des structures
mylonitiques de type C/S (Cisaillement/Foliation) (Berthé et al., 1979a) développées dans des
conditions métamorphiques de haute température. Durant le fonctionnement du détachement,
ces roches vont franchir la transition fragile-ductile, ce qui aura pour conséquence la
formation de cataclasites (zone D2). En dessous (zone D3), les roches mylonitiques montrent
la présence de bandes de cisaillement extensives de type C’ (Berthé et al., 1979b ; Gapais,
1989). La partie la plus superficielle du détachement (zone D4) est marquée par une forte
déformation fragile, se caractérisant par la présence de cataclasites et de bréches tectoniques.
Ainsi, la progression des déformations depuis des structures ductiles de haute température,
dans les parties profondes du déme métamorphique, jusqu’a des structures fragiles vers les
parties les plus superficielles, témoigne d’un refroidissement des roches durant leur
exhumation. Malavieille (1993) fournit une description plus détaillée des structures, qui
peuvent étre observées dans un détachement (Fig. 1.5b). Ce schéma montre clairement
I’enchainement des structures ductiles puis fragiles, vers le toit du déme.

Les démes métamorphiques extensifs se localisent souvent au sein des zones affectées
par de I’extension diffuse (« wide rift ») comme dans la province du « Basin & Range » et le
domaine égéen. Cette caractéristique a été interprétée comme impliquant des phases
successives d’extension dont les modes différent (e.g. Sokoutis et al., 1993 ; Parsons, 1995).
Toutefois, Brun (1999) a considéré les démes métamorphiques extensifs comme des
anomalies locales au sein du mode de rift large et non comme un mode particulier

d’extension.
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Fig. 1.5 : Description de structures associées aux démes métamorphiques extensifs et a leur
détachement. (a) Figure illustrant les structures a I’échelle d’un déme métamorphique
(modifiée d’aprés Brun et Van Den Driessche, 1994). (b) Description détaillée des
déformations qui affectent les roches au mur et au toit d’un détachement (Malavieille, 1983).
1, Roches foliées montrant des bandes de cisaillement extensives de type C’. 2, Zone de
cisaillement normale macroscopique. 3, Intrusion granitique syn-cinématique, mylonitisé et
boudiné. 4, linéation minérale et d’étirement. 5, Schistosité de crénulation extensive.6,
boudinage a différentes échelles. 7, Indicateur de cisaillement (structure d’enroulement). 8,
Plis en fourreau dans une zone de forte déformation. 9, Plis aux axes paralléles a la linéation
d’étirement. 10, Plis isoclinaux aux plans axiaux subhorizontaux. 11, cristallisations en zones
abritées sur des surfaces fragiles du détachement. 12, breches cataclastiques. 13-18,
structures dans les formations sédimentaires associées a la formation des bassins. 13 galets
fracturés, étiré et striés. 14, décollement de faible angle. 15, faille de fort angle. 16, couches

étirées. 17, failles syn-sédimentaires. 18, plis gravitaires.
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A partir d’exemples régionaux actuels, Buck (1991) proposa que la formation des
démes métamorphiques de type « core complex » soit liée a des températures particuliérement
élevées au sein de la lithosphere. Ainsi, selon ce modele, le flux de chaleur doit étre
initialement égal ou supérieur 2 90 mW.m et I’épaisseur de la crofite doit étre au moins de
I’ordre de 60 km. Plus récemment, des modeles numériques thermo-mécaniques imposent des
températures au Moho d’au moins 800°C, un flux de chaleur élevé et une crodte épaisse d’au
moins 45 km (Tirel et al., 2008). Dans ces conditions, I’enveloppe rhéologique de la
lithosphére se caractérise par une cro(te fragile qui repose sur une crolte inférieure et un
manteau lithosphérique entiérement ductiles. Ainsi, I’amincissement de la croQte supérieure
durant I’extension est compensé par une remontée locale de la crolte moyenne ductile. Le
bombement qui en découle n’est en revanche pas compensé par une remontée locale du Moho
(e.g. Tirel et al., 2004, 2009). En effet, les modeles de sismique réflexion et réfraction
montrent que le Moho reste plat a I’aplomb des régions ou se localisent des démes
métamorphiques (e.g. McCarthy et Thompson, 1988 ; McCarthy et al., 1991).

4. Role du magmatisme et de la fusion partielle dans I’extension

La mise en place de corps magmatiques au sein de la lithosphere continentale est un
processus majeur par le biais duquel des modifications des propriétés physiques du systeme
peuvent avoir lieu durant I’extension. L’introduction de volumes de magmas chauds dans la
lithosphére peut en outre adoucir la lithosphére, et permettre la localisation de la déformation
(e.g. Lynch et Morgan, 1987 ; Chéry et al., 1989; Geoffroy, 1998 ; Morley, 1999).
Parallélement, la fusion partielle de la crolte peut fortement réduire sa résistance (e.g. Arzi,
1978).

5. Exemples de systémes extensifs

Dans la partie qui suit, trois exemples de domaines affectés par un régime tectonique
extensif sont brievement décrit afin d’illustrer les différents modes d’extension : le graben du
Rhin, la province du « Basin & Range » et le domaine égéen. Ces trois exemples concernent
des domaines maintenant assez bien cernés par les apports d’un grand nombre de données

structurales, géophysiques et géochronologiques.
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5.1. Le graben du Rhin
Localisé a la frontiere entre la France et I’Allemagne, le graben du Rhin fait partie du

systeme de rifts Ouest-Européen, qui s’étend de la Mer du Nord au nord a la Méditerranée au
sud (Fig. 1.6a). Ce rift est formé de plusieurs grabens, parmi lesquels la Limagne, le fossé de
Bresse et le fossé d’Alés.

D’un point de vue topographique, le graben du Rhin est une dépression longitudinale
s’etendant sur pres de 300 km, de Béle au sud @ Mayence et Francfort au nord (Fig. 1.6b). Sa
largeur est globalement comprise entre 30 et 40 km. Cette dépression est délimitée par deux
massifs cristallins qui culminent a plus de 1000 m d’altitude, les Vosges a I’Ouest et la Forét-
Noire a I’Est.

En termes de structure, le graben du Rhin est délimité par deux zones de failles
bordiéres d’orientation N15°E au nord et au sud et N30-35°E dans la partie médiane. Les
failles qui les composent ont de forts pendages de I’ordre de 75°. En outre, depuis les massifs
des Vosges et de la Forét-Noire et jusqu’a la plaine du Rhin au centre du graben, des champs
de fractures découpent les terrains en bandes s’affaissant progressivement en marches
d’escalier. Les failles bordiéres montrent des rejets verticaux importants pouvant atteindre
1800 m.

Le graben du Rhin est principalement rempli par des sédiments lacustres et marins
d’ages compris entre I’Eocéne supérieur et le Miocene. L’épaisseur de ces sédiments varie
entre 1000 et 3500 m.

Des études de sismique réflexion ont montré que le graben du Rhin est asymétrique
(Wenzel et al., 1991 ; Brun et al., 1992). Au nord, c’est la faille se développant le long du
flanc est du rift qui contrble I’effondrement du fossé, alors qu’au sud, c’est celle du flanc
ouest (Brun et al., 1992). D’autres part, ces études montrent que les failles bordiéres
traversent la totalité de la crolte fragile. Elles sont reprises dans la crolte ductile par des
zones de cisaillement de faible pendage (Fig. 1.6c). La crodte a I’aplomb de ces zones de
cisaillement apparait alors trés amincie (environ 24 km d’épaisseur). Ces études sismiques
suggeérent aussi la présence d’un manteau anormalement chaud, qui pourrait étre interprété
comme une remontée de I’asthénosphere. Ceci est corroboré par des études géochimiques du
volcanisme au sein du graben du Rhin (e.g. les massifs volcaniques miocénes du Vogelsberg
et du Kaiserstuhl ; Schleicher et al., 1990 ; Wedepohl et al., 1994 ; Bogaard et Wdrner, 2003).
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Fig. 1.6 : Exemple de rift étroit (« narrow rift ») : le graben du Rhin. (a) Etendue du systeme
de rifts Ouest-Européen (modifiée d’apres Dézes et al., 2004). (b) carte géologique simplifiée
du graben du Rhin (modifiée d’apres Brun et al., 1992). (c) Coupe interprétative du profil
sismiques DEKORP-ECORS Nord, localisé en b (modifiée d’aprés Brun et al., 1992).

Avant la tectonique extensive qui a conduit a la formation du graben du Rhin, la crolte
dans la région devait avoir une épaisseur de I’ordre de 30 km comme le suggere son épaisseur
a I’aplomb des régions localisées de part et d’autre de la structure (Fig. 1.6c) (e.g. Brun et al.,
1992 ; Dezes et Ziegler, 2002).

5.2. La province du « Basin & Range »
Le long de la bordure ouest de I’Amérique du Nord (Fig. 1.7a), la cordillere nord

américaine s’est formée au cours de I’Orogéne Laramien du Crétacé supérieur a I’Oligocéne
(e.g. Atwater, 1970 ; Dickinson et Snyder, 1978 ; Bird, 1988 ; Miller et al., 1992). Par la suite,
cette tectonique compressive laisse place a une tectonique décrochante dextre le long de la
bordure occidentale du continent nord américain (e.g. Wallace, 1990 ; Walcott, 1993). La
province du « Basin & Range » (en francais : bassin et chaine) est une région située le long de
la cordillére nord américaine. Cette province s’étend sur prés de 440 000 km? & cheval entre le
sud-ouest des Etats-Unis et le nord-ouest du Mexique (Fig. 1.7b). Elle est délimitée par la
faille de San Andreas a I’Ouest et le plateau du Colorado a I’Est. La région du Grand Bassin

(« Great Basin ») qui occupe la partie centrale de la province du « Basin & Range » est
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affectée par une tectonique extensive a la fin de I’Eocene et au début du Miocéne (e.g. Smith
1992 ; Miller et al., 1999 ; Hudson et al., 2000 ; Egger et al., 2003 ; Howard, 2003). En termes
de morphologies, cette région est I’exemple typique du mode d’extension de rift large décrit
par Buck (1991).

D’un point de vue topographique, cette immense surface d’altitude moyenne 1600 m
se caractérise par une succession plus ou moins réguliere de petites chaines montagneuses
(horsts) séparées a intervalle régulier par des bassins (grabens) (Fig. 1.7a). Les rides
montagneuses peuvent culminer a plus de 3000 m d’altitude et elles présentent des longueurs
et des largeurs pouvant atteindre plus de 100 et 25 km, respectivement. Les chaines et les
bassins montrent généralement des orientations Nord-Sud a NE-SO. La séparation entre les
bassins et les chaines est généralement caractérisée par la présence de failles normales a fort
pendage. Ces failles sont listriques en profondeur (Fig. 1.8). En effet, elles montrent une
forme concave vers le haut. De plus, elles délimitent des blocs basculés d’échelles variables,
depuis la ride montagneuse jusqu’a des blocs dont la largeur est inférieure a 90 m (Stewart,
1980). Un autre type de structure a été historiquement identifié dans cette région (Mish,
1960 ; Armstrong, 1972 ; Coney, 1974, 1980 ; Davis et al., 1975). 1l s’agit de zones de forte
déformation cisaillante dans lesquelles des mylonites sont notamment observées. Ces zones
de déformation sont généralement peu pentées ou plates. Elles séparent une unité inférieure
métamorphique et déformée d’une unité supérieure constituée de roches non-métamorphiques
ou au métamorphisme antérieur a la déformation. Au sein de I’unité inférieure, les trajectoires
de la foliation dessinent généralement une forme en déme. Coney (1974) définit le terme
« Metamorphic Core Complex » (MCC) pour désigner ces ddomes métamorphiques qui sont
séparés de domaines supracrustaux et sédimentaires non métamorphiques par une zone de
forte déformation appelée détachement. Parmi les ddmes métamorphiques extensifs les plus
célébres, peuvent étre cités ceux du « Snake Range » (Misch, 1960 ; Coney, 1974), du
« Whipple Moutains » (Davis et al., 1980 ; Lister et Davis, 1989) ou encore du « Ruby
Mountains » (Howard, 1971).
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Fig. 1.7 : Exemple de rift large (« wide rift ») : la province du « Bassin & Range ». (a)
Modeéle numérique de terrain de la partie occidentale des Etats-Unis. (b) Carte schématique

montrant I’étendue de I’extension miocéne et de la province du « Basin & Range » (modifiée

a partir de Coney et Harms, 1984).
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Fig. 1.8 : Coupe géologique a la I’échelle de la croQte, passant a travers la partie orientale
de la région du Grand Bassin. Figure de Gans (1987) qui s’est appuyé sur les profils
sismiques décrits par Allmendiger et al. (1983), Hauser et al. (1984), Gans et al. (1985)
McCarthy (1986) et Klemperer et al. (1986). Les pourcentages en haut de la coupe sont des

estimations des taux d’extension, a I’aplomb des régions délimitées par les doubles fleches.
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Cartographiquement, ces démes métamorphiques extensifs ne sont pas répartis
aléatoirement. lls se localisent principalement a I’est de la province du « Basin & Range »
(voir les cartes de syntheses de Coney and Harms, 1984, et Dickinson, 2002). lls sont
disposés le long d’une bande plus ou moins large et sinueuse qui s’entend depuis le sud-ouest
du Canada jusqu’au nord-ouest du Mexique (Fig. 1.7b).

Un grand nombre d’études sismiques a montré que le Moho est relativement plat sur
I’ensemble de la région du « Basin & Range » et compris entre 30 et 35 km de profondeur
(Fig. 1.8) (Allmendiger et al., 1987 ; Hauser et al., 1987 ; McCarthy et Thompson, 1988 ;
McCarthy et al., 1991). En outre, le taux d’extension crustale moyen dans cette région est
estimé entre 50 et 100 % (e.g. Hamilton et Meyers, 1966 ; Zoback et al., 1981 ; Wernicke et
al., 1982 ; Wernicke, 1992). Toutefois, cette quantité d’extension n’est pas homogeéne. En
effet, la province du « Basin & Range » est partitionnée entre des secteurs montrant des taux
d’extension extrémement élevés entre 100 et 400 % (les ddmes métamorphiques extensifs) et
d’autres secteurs ou ces taux seraient inférieurs a 10 % (Fig. 1.8) (e.g. Miller et al., 1983 ;
Gans, 1987). En tenant compte de ces études, I’épaisseur de la crolte anté-extension a été
estimée a 50 km ou plus (Coney et Harms, 1984 ; Parsons et al., 1996).

La province du « Basin & Range » résulterait de I’effondrement gravitaire d’une
croQte préalablement surépaissie durant I’Orogéne Laraminenne. Ce type d’extension est dit
post-orogénique, puisqu’il fait suite a un régime tectonique compressif.

Par ailleurs, la région est caractérisée par un flux de chaleur important souvent
supérieur & 80 mW.m™ (Blackwell,1978, 1983 ; Lachenbruch et Sass, 1978).

5.3. Le domaine égéen
Le domaine égéen se localise dans la partie orientale de la Mer Méditerranée, entre la

Gréce a I’Ouest et la Turquie a I’Est. Ce domaine correspond a la partie centrale de la chaine
des Héllénides-Taurides, qui résulte de la convergence entre les plaques Apulienne et
Eurasiatique (Aubouin et Dercourt, 1965 ; Brunn et al., 1976 ; Jacobshagen et al., 1978).

A partir de I’Eocéne, le domaine égéen est affecté par un régime tectonique extensif
(Fig. 1.9) qui a fait I’objet d’un certain nombre de synthéses récentes (e.g. Jolivet et al., 2008 ;
2009 ; Jolivet et Brun, 2010). Les premiéeres études ont interprété I’extension du domaine
égéen comme la réponse a une tectonique compressive imposée latéralement par une

dynamique de collision contemporaine (i.e. entre les plaques arabe et eurasiatique, Brunn,
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1960 ; McKenzie, 1972 ; Tapponnier, 1977 ; Dewey et Sengor, 1979). Cette tectonique
extensive a aussi été interprétée comme étant liée a des variations du gradient latéral de
pression lithostatique entre les croltes océanique et continentale, ou bien au sein méme de la
crolte continentale (Mercier et al., 1979 ; 1989). D’autres auteurs ont interprété cette
extension comme I’étalement gravitaire d’une crodte continentale en raison de la migration
vers le Sud de la zone de subduction (Berckhemer, 1977 ; Le Pichon et Angelier, 1979 ;
1981 ; Le Pichon, 1982). Dans ces modeles, cette migration serait due au fait que le slab
plongeant coule rapidement, alors que la convergence entre les plaques africaine et
eurasiatique est lente.

Depuis le milieu des années 1980, plusieurs ddmes métamorphiques de type « core
complex » ont été reconnus dans le domaine égéen (i.e. Lister et al., 1984 ; Gautier et al.,
1990 ; 1993 ; Sokoutis et al., 1993). lls se répartissent dans trois secteurs : le Rhodope au
Nord de la Gréce, les Cyclades et le Menderes au centre du domaine égéen, et la Créte au Sud
(Figs. 1.9 et 1.10). Toutefois, ces ddmes métamorphiques n’auraient pas été exhumeés au
méme moment. Dans les Cyclades, I’exhumation des démes métamorphiques débuterait a
I’Oligocene alors que plus au Nord, le ddme métamorphique du Rhodope aurait été exhumé a
partir du milieu du Miocéne (Brun et Sokoutis, 2007).
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Fig. 1.9 : Carte tectonique du domaine égéen (d’aprés Jolivet et al., 2010 et références

incluses).
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Fig. 1.10 : Coupes géologiques illustrant quelques structures extensives du domaine égéen
(Gautier et al., 1999). (a) D6me métamorphique extensif des Tles de Naxos et Paros dans la
partie centrale des Cyclades (d’aprés Gautier et al., 1993). (b) Partie méridionale du massif
du Rhodope (d’apres Moriceau et al., 1997). (c) Déme métamorphique extensif en Crete
(modifié d’aprés Le Pichon et Angelier, 1979 et Jolivet et al., 1996).
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De nombreuses estimations de I’épaisseur de la crodte sous le domaine égéen ont été
proposées ces trente derniéres années, a partir d’études géophysiques variées (Makris, 1978 ;
Tsokas et Hansen, 1997 ; Saunders et al., 1998 ; Karagianni et al., 2002 ; Vigner, 2002 ; Li et
al., 2003 ; van der Meijde et al., 2003 ; Tirel et al., 2004). A quelques détails prés, les résultats
sont trés similaires et I’épaisseur moyenne de la crolte sous le domaine égéen est estimée a
25-26 km (Vigner 2002 ; Tirel et al., 2004) (Fig. 1.11). En outre, le flux de chaleur dans la
région est élévé (supérieur & 62 mWm) (e.g. Makris et Stobbe, 1984).

Le domaine égéen comprend deux ceintures de roches au métamorphisme de haute
pression (schistes bleus). La plus septentrionale d’entre elles se situe dans les Cyclades alors
que l'autre s’étend du Péloponnese au sud-ouest de la Turquie en passant par la Crete.
L’exhumation de ces roches de hautes pression est associée a la dynamique de subduction de
I’Océan du Pinde au nord pour les Cyclades a I’Eocéne moyen, et a celle de la lithosphére
océanique méditerranéenne au sud pour la Créte au Miocene inférieur. La compilation des
données géochronologiques montre un synchronisme entre I’exhumation des roches de haute
pression et la formation des démes métamorphiques (e.g. Jolivet et Brun, 2010 ; Jolivet et al.,
2010) (Fig. 1.12). En effet, I’exhumation syn-orogénique des schistes bleus en Crete a eu lieu
dans le méme intervalle de temps que I’extension (parfois dite post-orogénique) qui entraine
la formation des ddmes métamorphiques extensifs dans les Cyclades. Bien que plus discuté, le
méme constat a été fait concernant la formation du déme métamorphique du Rhodope et
I’exhumation des schistes bleus dans les Cyclades (Krohe et Mposkos, 2002 ; Brun et
Faccenna, 2007 ; Brun et Sokoutis, 2007). Ainsi, la dynamique extensive dans le domaine
égéen migre du nord au sud.

Le moteur de cette extension serait lié au retrait du panneau plongeant africain qui est
actuellement toujours en subduction sous la Crete (Le Pichon et Angelier, 1981 ; Gautier et
al., 1999 ; Jolivet et Faccenna 2000). Ce retrait vers le Sud est de I’ordre de 500 km (Jolivet et
al., 2008).
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Fig. 1.11 : Imagerie géophysique de la crolte du domaine égéen (Tirel et al., 2004). (a)
Profondeur du Moho déduite a partir de I’inversion de I’anomalie de Bouguer complete
filtrée et sans effet du slab africain subduit. (b) Epaisseur de la crolte calculé a partir de la
profondeur du Moho et de la bathymétrie.
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Fig. 1.12: Diagramme confrontant la latitude en fonction de I’age pour différents
événements qui ont eu lieu dans le domaine égéen a partir du Tertiaire (d’apres Jolivet et
Brun, 2010, et références incluses).
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Chapitre 2 :

L’Extension en Mongolie orientale et dans les régions

adjacentes au Mésozoique supérieur
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1. Contexte géologique avant I’extension du Mésozoique supérieur

1.1. La Ceinture Orogénique d’Asie Centrale
La Mongolie est située au centre d’une vaste structure orogénique communément

appelée dans la littérature la Ceinture Orogénique d’Asie Centrale (abrégé CAOB : Central
Asian Orogenic Belt) (Coleman, 1989 ; Zonenshain et al., 1990 ; Mossakovsky et al., 1993,
Badarch et al., 2002 ; Windley et al., 2007). Cependant, d’autres auteurs lui ont attribué les
noms de Chaine des Altaids, de Ceinture Mobile d’Asie Centrale (Central Asian Mobil Belt)
ou de Ceinture Plissée d’Asie Centrale (Central Asian Fold Belt) (e.g. Suess, 1908 ; Sengor et
al., 1993; Seng0r et Natal’in, 1996 ; Yakubchuk et al., 2001; 2004). Ce vaste domaine
orogénique, qui s’étend d’ouest en est depuis la chaine de I’Oural jusqu’en mer d’Okhotsk, est
délimité par les cratons d’Europe de I’Est et de Sibérie, respectivement a I’ouest et au nord-
est, et par les cratons du Tarim et de la Chine du nord (ou Sino-Koréen) au sud (Fig. 2.1).
Ainsi, la Ceinture Orogénique d’Asie Centrale s’étend sur une partie du territoire Kazakh, le
sud de la Sibérie, I’ensemble de la Mongolie, et les régions les plus septentrionales de la
République Populaire de Chine.

Sur le plan géologique, la Ceinture Orogeénique d’Asie Centrale correspond a un
ensemble d’unités tectono-stratigraphiques, communément observées dans les chaines de
montagnes (Fig. 2.1). Elle contient des unités interprétées comme des arcs insulaires, des
bassins d’avant- et d’arriére-arc, des prismes d’accrétion, des marges passives, ainsi que des
unités ophiolitiques (e.g. Badarch et al., 2002). Cette ceinture s’est formée par I’accrétion
successive de ces différentes unités, principalement contre les marges sud et est du craton
sibérien (Suess, 1908 ; Sengor et al., 1993 ; Sengdr et Natal’in, 1996). En effet, plusieurs
études ont mis en évidence le rajeunissement vers le Sud depuis le craton de Sibérie des
séquences mafiques et ultramafiques, dont certaines ont été interprétées comme des unités
ophiolitiques, (Kepezhinskas et al., 1991 ; Buchan et al., 2002 ; Tomurtogoo et al., 2005), et
du volcanisme d’arc (Zonenshain et al., 1990 ; Sengor et al., 1993).
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Fig. 2.1 : Carte tectonique simplifiée de I’Asie illustrant I’étendue de la Ceinture Orogénique
d’Asie Centrale (modifiée d’aprés Sengor et al., 1993 ; Li 2006 ; Xiao et al., 2009).
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Fig. 2.2 : Carte des principales unités tectono-stratigraphiques de la Ceinture Orogénique
d’Asie Centrale. Figure de Xiao et al. (2009) modifiée d’apres Sengor et al. (1993) et Sengor
et Natal’in (1996).

Badarch et al. (2002) ont proposé une carte répertoriant les principales unités tectono-
stratigraphiques de Mongolie (Fig. 2.3). Selon ce modele, deux principaux domaines
d’accrétion seraient séparés par une limite structurale majeure appelée le linéament principal
de Mongolie (Main Mongolian Lineament). Cette limite s’étend d’ouest en est, et se
superpose approximativement a un alignement de rides montagneuses constituees par la
chaine du Gobi-Altai. A I’Est, cette structure se perd sous les dépdts sédimentaires
mésozoiques et tertiaires de la partie orientale du désert de Gobi et du bassin du Tamsag. Au
Nord de cette limite, le socle de Mongolie est constitué par un ensemble d’unités
s’apparentant a des arcs insulaires, des prismes d’accrétion, des marges continentales passives
et actives ainsi que des portions de crolte continentale. Ce domaine nord se serait accrété
avant la fin de I’Ordovicien pour former un ensemble stable (Badarch et al., 2002 ; Windley et
al., 2007). Le socle du domaine situé au sud du linéament principal de Mongolie est quant a
lui constitué par des roches volcaniques et volcano-clastiques d’arc, ainsi que par des
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complexes d’accrétion siluriens, dévoniens et carboniferes (Lamb et Badarch, 1997). Le
linéament principal de Mongolie serait une limite de plaques majeure a I’Ordovicien
supérieur, sous laquelle de la crolte océanique aurait été subduite vers le Nord, au
Paléozoique supérieur (Windley et al., 2007).

Certains massifs cristallins de la Ceinture Orogénique d’Asie Centrale ont été
interprétés comme d’anciens microcontinents (Zonenshain et al., 1990 ; Fedorovskii et al.,
1995 ; Gordienko, 1996 ; Kozakov et al., 1997). En Mongolie, sept unités tectono-
stratigraphiques d’affinité cratonique ont été proposées (Badarch et al., 2002). C’est le cas de
I’unité de Gargan qui constituerait la bordure nord du microcontinent de Touva-Mongolie
(Sengdr et Natal’in, 1996 ; Buslov et al., 2001 ; Dobretsov et al., 2004). Des gneiss y ont été
datés en U-Pb sur zircons a 2 Ga (Khain et al., 1995).

1000km

D Unités cratoniques

: Unités métamorphiques Marges continentales
400 km :] indiflérencides :] |‘:l.~.:i\u.\
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Fig. 2.3 : Carte des unités tectono-stratigraphiques de Mongolie (modifiée d’aprés Badarch
et al, 2002).

L’accrétion de la Ceinture Orogénique d’Asie Centrale s’est échelonnée sur pres de
750 Ma, du début du Néo-Protérozoique a la limite permo-triasique (e.g. Windley et al.,
2007). Un basalte provenant du complexe ophiolitique de Nyurundukan a I’extrémité nord du
lac Baikal a donné un age Sm-Nd sur roche totale de 1035 + 92 Ma (Ritsk et al., 1999). Plus
récemment, un plagiogranite du complexe ophiolitique de Dunzhugur, dans la région du
Sayan oriental, a été daté a 1020 = 10 Ma (U-Pb sur zircons, Khain et al., 2002). Ces roches
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témoigneraient de la présence d’un domaine océanique, appelé I’Océan Paléo-asiatique, au
sud de la marge sud du craton sibérien. L’existence de ce domaine océanique est confirmée
par la présence de roches liées a une dynamique de subduction, dés le Néo-Protérozoique, le
long de la marge sud du craton sibérien. En effet, Turkina (2002) a obtenu un age de 1017 +
47 Ma (U-Pb sur zircons) a partir d’un échantillon de tonalite, Kuzmichev et al. (2005)
rapportent un &ge de 800 = 3 Ma (U-Pb sur zircons) obtenu sur une rhyolite d’arc, enfin Ritsk
et al. (2001) ont fourni un &ge de 812 + 19 Ma (U-Pb sur zircons) pour un plagiogranite en
intrusion dans une série volcanique d’arc.

L’accrétion de la Ceinture Orogénique d’Asie Centrale se serait achevée au nord de la
Chine, par la fermeture de I’Ocean Paléo-asiatique et la formation de la suture de Solonker,
séparant le craton nord chinois au sud du bloc Mongolie au nord. L’age de la fermeture de
I’Océan Paléo-asiatique reste toutefois un sujet de controverse. Elle aurait eu lieu soit au
Dévonien supérieur - Carbonifere inférieur (Tang 1990 ; Shao 1991 ; Xu et Chen 1997), soit
au Permien supérieur (Hsl et al., 1991 ; Sengor et Natal’in, 1996 ; Xiao et al., 2003). Plus
récemment, il a été proposé que la fermeture définitive de ce domaine océanique aurait eu lieu
au Permien terminal. En effet, Wu et al. (2007) ont daté a environ 250 Ma le métamorphisme
schistes verts et amphibolitique du groupe de Hulan, localisé au nord-est de la Chine, dans le
prolongement de la suture de Solonker. Ils ont aussi daté un granite en intrusion dans cet
ensemble a 248 + 4 Ma. Cependant, Chen et al. (2009a) ont proposé que la suture de Solonker
se soit formée entre le Permien et le Trias inférieur. Ils s’appuient sur la présence d’un granite
non déformé, daté a 234 + 7 Ma (U-Pb sur zircons), intrusif dans les roches déformées et
métamorphiques de la suture. Selon eux, ce granite se serait mis en place immédiatement
apres la formation de la suture de Solonker, ce qui impliquerait une fermeture définitive de
I’Océan Paléo-asiatique au Trias inférieur. Ceci est aussi argumenté par la datation d’un autre

granite intrusif dans cette suture et daté a 239 +£5 Ma (U-Pb sur zircons, Li et al., 2007b).

1.2. La zone de suture de I’Océan Mongol-Okhotsk
La fermeture définitive de I’Océan Paléo-asiatique, dont témoigne la suture de

Solonker, n’est pas le dernier stade de la tectonique de convergence nord-sud qui a affecté
I’Asie Orientale.
Au nord de la Mongolie orientale et en Transbaikalie, Nagibina (1963) et Yanshin

(1974) ont identifié une zone de séquences sédimentaires marines plissées, d’age Paléozoique
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moyen a Mésozoique inférieur, appelée ceinture Mongol-Okhotsk. Au sein de cette zone, qui
contient un grand nombre d’intrusions granitiques, se trouvent des roches basiques et
ultrabasiques dont certaines ont été interprétées comme des séquences ophiolitiques (e.g.
Tomurtogoo et al., 2005). La présence de ces roches, ainsi que celle d’intrusions de gabbro-
tonalite et de plagiogranite, a conduit de nombreux auteurs a proposer que cette région
représente une zone de suture entre le craton sibérien et un bloc continental mongol ou
amourien (Zonenshain et al., 1976, 1990 ; Kuzmin et Fillipova, 1979 ; Misnik et Shevchuk,
1980 ; Parfenov, 1984 ; Nie, 1991 ; Sorokin, 1992). Il n’existe pas encore de point de vue
unanime concernant la position exacte de cette suture (e.g. Zorin, 1999). Toutefois, elle
s’étendrait d’ouest en est sur prés de 3000 km, depuis le centre de la Mongolie jusqu’en mer
d’Okhotsk, en passant par la région transbaikale et la province de I’Amour (Fig. 2.4). Cette
zone de suture a été attribuée a la fermeture d’un domaine océanique appelé I’océan Mongol-
Okhotsk (Zonenshain et al., 1990 ; Sengdr et Natal’in, 1996 ; Zorin, 1999), I’océan Khangai-
Khantey (Sengor et al., 1993), ou encore I’océan amourien (Scotese, 2001). Cet océan aurait
constitué un énorme golf communicant avec I’Océan Paléo-Pacifique a I’Est.

La zone de suture Mongol-Okhotsk est bordée au nord et au sud par des ceintures de
roches plutoniques et volcaniques d’affinitées calco-alcalines a peralcalines (e.g.
Tormurtogoo et al., 2005). Il s’agit des ceintures de la Selenga au nord et du Gobi central au
sud (Badarch et al., 2002) (Fig. 2.4). Elles ont été interprétées comme des ceintures volcano-
plutoniques continentales de type andin (Parfenov et al., 1999 ; Zorin, 1999). Les datations
radiométriques de roches intrusives au sein de ces ceintures indiguent un rajeunissement des
ages de mise en places d’ouest en est, depuis le Carbonifére supérieur en Mongolie centrale
jusgu’au Crétacé dans la province de I’Amour (Kuzmin 1985 ; Zonenshain et Kuzmin, 1997).
Ce rajeunissement a été interprété comme étant le résultat d’une fermeture en ciseau de
I’Océan Mongol-Okhotsk (e.g. Zonenshain et al., 1990; Sengdr et Natal’in, 1996 ;
Kravchinsky et al., 2002 ; Cogné et al., 2005 ; Tomurtogoo et al., 2005). Selon ce schéma, la
collision entre le craton sibérien et le bloc Mongolie aurait débuté a la fin du Carbonifére dans
la partie centrale de la Mongolie et se serait achevée plus a I’est au début du Crétacé.
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Fig. 2.4 : (haut) Carte simplifiée de la Transbaikalie et des régions voisines montrant la
position de la zone de suture Mongol-Okhotsk. (Bas) Carte géologique simplifiée de

I’orogene Mongol-Okhotsk. Figure d’aprés Tomurtogoo et al. (2005).

Toutefois, I’a4ge de la fermeture definitive de I’Océan Mongol-Okhotsk reste débattu.
Selon Zonenshain et al. (1990) et Sengor et Natal’in (1996), I’océan se serait fermé en
Mongolie au Trias, et dans la région de I’Amour au Jurassique supérieur. Zorin (1999)
propose sur la base de données géologiques et géophysiques une fermeture a la limite

Jurassique inférieur-moyen. En outre, cette zone de suture et les régions voisines ont fait
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I’objet d’un certain nombre d’études paléomagnétiques. Ainsi, Xu et al. (1997) puis
Kravchinsky et al. (2002) ont noté qu’il existait un écart important entre les paléo-latitudes
des blocs sibériens et mongol au Permien. Des études paléomagnétiques concluent que
I’Oceéan Mongol-Okhotsk était toujours ouvert au Jurassique supérieur (Kravchinsky et al.,
2002 ; Metelkin et al., 2007) et qu’il se serait alors fermé au Crétace inférieur (e.g. Enkin et
al., 1992 ; Halim et al., 1998 ; Scotese, 2001). Récemment, Cogné et al. (2005) ont suggéré

une fermeture légérement plus précoce a la limite Jurassique-Crétacé (Fig 2.5).
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Fig. 2.5: Graphique des paléo-latitudes des blocs de Sibérie (Eurasia) et de Mongolie
(Amuria) — Chine du nord (NCB) en fonction du temps pour un point de référence situé au
niveau de la zone de suture Mongol-Okhotsk & 51°N,112°E. P Permien, T Trias, J Jurassique

et K Crétacé. (d’aprés Cogne et al., 2005 et référence incluses).

Il n’existe pas non plus de consensus quant a la vergence de la subduction de I’Océan
Mongol-Okhotsk. La présence des ceintures volcano-plutoniques de la Selenga et du Gobi
central, de part et d’autre de la zone de suture, a conduit Zorin (1999) a proposer qu’au
Permien inférieur une dynamique de subduction ait eu lieu a la fois sous la marge sibérienne
et la marge mongole. Selon cette étude, la collision Mongolie — Chine du nord aurait engendré
a la fin du Permien un réajustement de la marge nord du bloc Mongolie, qui serait alors
devenue inactive. A partir d’une étude tomographique, Van der Voo et al. (1999) proposent
que le slab subduit de I’Océan Mongol-Okhotsk se trouverait actuellement dans le manteau
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inférieur, a I’aplomb de la Sibérie centrale, a I’ouest de la région transbaikale. Ceci suggére
que la subduction de I’Océan Mongol-Okhotsk s’est déroulée sous la marge sud du craton
sibérien.

Bien que I’ensemble des études dans la région s’accorde sur I’existence de I’Océan et
de I’Orogéne Mongol-Okhotsk, plusieurs points restent actuellement sans réponse. En
Mongolie orientale, il n’existe a notre connaissance aucune évidence impliquant une
dynamique de convergence liée a la fermeture de cet océan. Une subduction de I’Océan
Mongol-Okhotsk sous la marge méridionale de la Sibérie, suivie de la collision entre la
Sibérie et la Mongolie aurait probablement contribué a un raccourcissement horizontal
conséquent de la crolte a I’aplomb de la Mongolie orientale, ce qui devrait se traduire par la
présence d’un grand nombre de contacts chevauchants. Ce qui n’est pas le cas. Zorin (1999)
signale toute de méme dans la région transbaikale la présence de chevauchements qu’il
rattache a la dynamique de collision de I’Orogéne Mongol-Okhotsk. Par ailleurs, aucune
étude n’a pour le moment décrit la présence de roches ayant enregistré des conditions

métamorphiques de haute de pression le long de la zone de suture Mongol-Okhotsk.

2. L’extension continentale Mésozoique en Asie orientale

Depuis le début des années 1990, des objets géologiques marquant un ou plusieurs
événements tectoniques extensifs ont été reconnus en Asie orientale, depuis la région
Transbaikale au sud de la Sibérie jusqu’au nord de la Chine de I’Est. Ces objets géologiques
sont des bassins extensifs et des démes métamorphiques, auxquels est associée une activité
magmatique importante. L’étendue de cette zone d’extension pourrait étre encore plus
importante puisque d’autres évidences géologiques sont documentées ailleurs au centre et a
I’est de la Chine (e.g. Faure et al., 1996 ; Ratschbacher et al., 2000 ; Chen et al., 2003 Zhu et
al., 2010).

2.1. Les marqueurs de I’extension
Dans la partie qui suit, nous nous intéresserons tout particulierement a la partie

septentrionale de I’ Asie orientale qui comprend la région transbaikale, la Mongolie orientale
et le nord-est de la Chine (Fig. 2.6).
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Fig. 2.6 : Carte structurale simplifiée a I’échelle de la partie nord de I’Asie orientale
(Transbaikalie, Mongolie orientale et nord de la Chine de I’Est) montrant la localisation des
marqueurs témoignant d’un événement tectonique extensif. Les bassins ont été principalement
dessinés a partir de Zorin (1999), Ren et al. (2002) et Meng (2003). Démes métamorphiques
extensifs : BU Buteel-Burgutoy (Mazukabzov et al., 2006 ; Donskaya et al., 2008), HO
Hohhot (Davis et al., 2002), KA Kalagin (Zhang et al., 2003), LI Liaoning (Liu et al., 2005),
LL Linglong (Charles et al., 2010), démes de la région transbaikale (Zorin, 1999 ;
Mazukabzov et al., 2006 ; Donskaya et al., 2008), YA Yagan-Onch Hayrhan (Zheng et al.,
1996 ; Webb et al., 1999), YI Yiwulushan (Zhang et al., 2003 ; Darby et al., 2004), YU
Yunmengshan (Davis et al., 1996), ZA Zagan (Sklyarov et al., 1994, 1997 ; Donskaya et al.,
2008).
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2.1.1. Les bassins extensifs
Si les nombreuses dépressions sédimentaires (e.g. bassin du Gobi oriental, bassin de

Songliao) qui jalonnent I’Asie orientale n’ont été rattachées que récemment a un événement
d’extension crustale, elles ont été reconnues depuis plus d’un siecle en Transbaikalie et en
Mongolie orientale (Suess, 1908), et plus réecemment au nord de la Chine (Chen, 1959). Ces
dépressions sont principalement remplies par des sédiments continentaux, des coulées
volcaniques et des roches volcano-sédimentaires d’ages jurassiques supérieurs a tertiaires. Au
nord de la Chine, et plus sporadiquement en Mongolie, certains de ces bassins ont fait I’objet
d’études structurales et stratigraphiques détaillées en raison de la présence d’hydrocarbures,
de charbon et de gaz (e.g. Gilder et al., 1991 ; Tian et al., 1992 ; Khand et al., 2000 ; Graham
etal., 2001 ; Dill et al., 2004 ; Johnson, 2004 ; Prost, 2004 ; Erdenetsogt et al., 2009).

Dans le détail, ces larges domaines sédimentaires sont constitués par de nombreux
petits bassins généralement longs et étroits, principalement orientés NE-SO (Fig. 2.6). Dans la
littérature, ils sont donc fréquemment regroupés, définissant ainsi de grands domaines de
bassins dont les surfaces varient entre 30 et 3500 km? (Meng, 2003). A titre d’exemple, le
bassin du Gobi oriental au sud de la Mongolie (e.g. Watson et al., 1987 ; Traynor et Sladen,
1995 ; Graham et al., 2001 ; Johnson, 2004 ; Prost, 2004) est constitué par de nombreux
bassins, globalement orientés NE-SO. Des études géophysiques montrent que ces petits
bassins se présentent principalement sous la forme d’hémi-grabens (Zorin, 1999 ; Meng,
2003 ; Meng et al., 2003) (Fig. 2.7). Au nord de la Chine et dans le désert du Gobi oriental en
Mongolie, la base de ces bassins extensifs est relativement peu profonde, puisqu’elle atteint
rarement plus de 3 km (e.g. Meng, 2003 ; Johnson, 2004).

D’un point de vue lithologique, ces bassins se caractérisent essentiellement par un
remplissage de sédiments détritiques terrigenes continentaux. Peu de publications se sont
attachées a estimer I’age des premiers dép6ts associés a la formation des bassins extensifs.
Néanmoins, ces premiers dépdts de sédiments continentaux alternent fréqguemment avec des
niveaux de coulées volcaniques et des séries volcano-sédimentaires. Les coulées volcaniques
sont méme parfois prédominantes a la base de certains bassins (Meng, 2003). En effet, au
nord-est de la Chine, le bassin de Songliao est constitué a sa base par des formations
volcaniques, qui pourraient atteindre plus de 2 km d’épaisseur (Xie, 2000) et qui ont été
datées entre 145 et 160 Ma (Zhang et al., 1996 ; Wang et al., 2002 ; Wang et al., 2006). Au
nord de la Chine et au sud de la Mongolie orientale, les données géochronologiques
disponibles suggérent que les premiers dép6ts syn-rifts sont jurassiques supérieurs. Dans la
partie orientale du désert de Gobi en Mongolie, une intercalation volcanique dans une
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formation syn-rift & la base du bassin d’Unegt a été datée & 155 + 1 Ma (“°Ar/**Ar sur biotite,
Graham et al., 2001). A I’extréme est de la Mongolie orientale, des coulées de basaltes et de
rhyolites, intercalées dans une série volcano-sédimentaire syn-rift de la base du bassin de
Tamsag, sont réputées s’étre formées vers 152 et 149 Ma (voir Davaa, 2010 et références
incluses). Les premiers depbts syn-rifts du bassin d’Erlian, localise a la frontiere entre la
Mongolie et la Chine, consistent en une alternance de roches volcaniques, volcano-
sédimentaires et sédimentaires. Ces dernieres contiennent des assemblages fossiles qui
indiqueraient un age de dép6ts au Jurassique supérieur (Wang et al., 1995a,b). Non loin de la
au sud-ouest, des spores et des pollens du Jurassique supérieur ont été raportés dans des
dépbts du bassin de Yingen (Wu et al., 1998). Enfin, en Transbaikalie, des sédiments
détritiques et des coulées volcaniques réputées d’age jurassique supérieur sont confinées dans
les bassins (e.g. Tserkhovsky et al., 2005). Ainsi, I’ouverture de ces bassins débuterait au
Jurassique supérieur (Changsong et al., 2001 ; Meng, 2003 ; Feng et al., 2010), mais non
avant comme le suggere I’age a 165 = 3 Ma (U-Pb sur zircons) d’un granite mylonitique
échantillonné au toit du socle de la base du bassin de Songliao (Wu et al., 2001).

Le remplissage crétacé inférieur de ces bassins a été beaucoup plus étudié, en raison
notamment de la présence de réservoirs importants d’hydrocarbures, de houille et de gaz
(Watson et al., 1987 ; Traynor et Sladen, 1995; Graham et al., 2001 ;Dill et al., 2004 ;
Johnson, 2004 ; Prost, 2004 ; Davaa, 2010). Les séquences sédimentaires de cette époque
montrent plusieurs cycles de dépdts, débutant par des conglomérats fluviatiles et se terminant
par des sédiments lacustres (e.g. Johnson et Graham, 2004). Ces cycles ont été interprétés
comme reflétant des phases de riftings multiples (Graham et al., 2001 ; Meng, 2003).

Certain de ces bassins se sont développés en concomitance avec I’exhumation de
démes métamorphiques extensifs adjacents (e.g. Darby et al., 2004 ; Liu et al., 2005 ; Ritts et
al., 2010).

Par ailleurs, il est a noter qu’au nord de la Chine occidentale (i.e. région de I’Alashan
et corridor de Heixi), des bassins se seraient ouvert en pull-apart a la faveur du jeu dextre de
décrochement NO-SE au Jurassique supérieur Crétace inférieur (Vincent et Allen, 1999).
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Fig. 2.7 : Profil de sismique-réflexion et dessin interprétatif montrant la géométrie d’hémi-
graben d’un petit bassin dans le domaine de Yingen (figure de Meng et al., 2003 & partir de
Jinetal., 1997).

2.1.2. Les ddmes métamorphiques extensifs
La formation de démes métamorphiques extensifs, documentés depuis le milieu des

années quatre-vingt-dix, accompagne I’ouverture des bassins précedemment decrits (Fig. 2.6).
Avant ce travail, ces ddomes métamorphiques ont été identifiés et étudiés au nord-est de la
Chine, le long des ceintures de Yinshan et de Yanshan (Davis et al., 1996 ; 2002 ; Zhang et
al., 2003 ; 2005 ; Darby 2004), dans la péninsule de Liaoning (Liu et al., 2005 ; Lin et al.,
2007, 2008a), ainsi qu’a la frontiere entre la Mongolie et la Chine (Zheng et al., 1996 ; Webb
et al., 1999). Plus récemment, un déme métamorphique extensif a été documenté dans la
péninsule de Jiadong, au sud-est de la Mer Jaune (Charles et al., 2010). Cependant, ils ont été
historiqguement identifiés dans la région transbaikale (Fig. 2.6). En effet, des chaines de
collines précédemment cartographiées comme des ensembles de roches précambriennes, en

raison de I’intensité des déformations et du métamorphisme qui peuvent y étres observés (voir
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discussion de Donskaya et al., 2008), ont été réinterprétées en termes de ddmes
métamorphiques extensifs (Sklyarov et al., 1994 ; 1997 ; Zorin, 1999 ; Mazukabzov et al.,
2006 ; Donskaya et al., 2008). 1l s’agit des domes de Zagan et de Buteel-Burgutoy. Ce dernier
est localisé a cheval entre le nord de la Mongolie et la Russie.

En carte, ces ddmes métamorphiques se caractérisent par une forme plus ou moins
oblongue dont le grand axe est orienté NE-SO (voir aussi les cartes de synthése de Zorin,
1999 ; Darby et al.,, 2004 ; Donskaya et al., 2007 ; Lin et al. 2008a), parallelement a
I’allongement des bassins (Fig. 2.6). Ces domes métamorphiques sont bordés par une ou
plusieurs zones de cisaillement de faible pendage. Ces zones de forte déformation mettent en
contact des roches sédimentaires et volcaniques non-métamorphiques des bassins sus-jacents
(e.g. Davis et al., 2002 ; Ritts et al. 2010) ou du socle fragile non-métamorphique ou au
métamorphisme ancien (e.g. Liu et al., 2005), avec des roches aux déformations ductiles et au
métamorphisme de haute température localisées au cceur des démes (Fig. 2.8) (e.g. Webb et
al., 1999; Davis et al.,, 2002 ; Donskaya et al., 2008). Ces zones de cisaillement se
caractérisent par la présence de fortes linéations minérales et d’étirement, orientées
globalement NO-SE , et auxquelles sont associés des critéres cinématiques indiquant des
mouvements normaux (e.g. Liu et al., 2005 ; Donskaya et al., 2005 ; Charles et al., 2010).

Tugnyi basin Zagan ridge Khilok basin

Cenozoic basalts — -~ Mylonites
Early Cretaceous volcanic //’ e FPR
and sedimentary rocks -~

Permian-Triassic volcanic \( Faults
and sedimentary rocks

Jurassic granites and
granosyenites

Orthogneisses and
granitoids with amphibolite
xenoliths

Fig. 2.8 : Coupe schématique du déme métamorphique extensif de la chaine de Zagan
localisée dans la région transbaikale (d’aprés Donskaya et al., 2008).
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Durant les dix dernieres années, un nombre croissant d’études géochronologiques
dédiées aux domes métamorphiques extensifs du nord de la Chine a montré qu’ils ont été
principalement exhumés au Crétacé inférieur. En effet, des analyses “°Ar/*°Ar sur des biotites,
qui ont cristallisé durant la formation du déme Yagan-Onch Hayrhan, a la frontiere entre la
Mongolie et la Chine (Fig. 2.6), ont fourni des &ges compris entre 129 et 126 Ma (Webb et al.,
1999). Plus a I’Est, dans la région du Daging Shan, une biotite et une hornblende prélevées
dans un schiste localisé structuralement sous le détachement du déme métamorphique de
Hohhot, présentent des ages “°Ar/**Ar concordants, indiquant une exhumation rapide avant ca.
121 Ma (Davis et al., 2002). Dans la partie occidentale de la province de Liaoning, les ages
“Ar/*Ar obtenus a partir de biotites, qui ont cristallisé pendant le fonctionnement de la zone
de cisaillement de Waziyu, se répartissent entre 130 et 116 Ma (Zhang et al., 2003 ; 2005). Ils
suggérent que la formation du déme métamorphique extensif associé (appelé Yiwullshan)
puisse avoir eu lieu au Crétacé inférieur (Darby et al., 2004). Non loin de la, le déme
métamorphique de Kalagin est bordé a I’Est par la zone de cisaillement normale de Louzidian
(e.g. Han et al.,, 2006). Une biotite et un feldspath potassique issus de cette zone de
cisaillement ont fourni des ages “°Ar/*°Ar compris entre 133 et 126 Ma, impliquant une
exhumation du déme métamorphique au Crétacé inférieur (Zhang et al., 2003). Le long de la
ceinture de Yinshan, I’dge du détachement de Shuiyu-Hefangkou qui borde le ddéme
métamorphique de Yunmengshan a été estimé entre 126 et 116 Ma a partir d’un &ge de
refroidissement “°Ar/*Ar d’un feldspath potassique (Davis et al., 1996). Le dome
métamorphique de la partie méridionale de la péninsule de Liaodong présente des mylonites,
des orthogneiss, des gneiss migmatitiques, ainsi que des granitoides, dont les amphiboles, les
biotites et les muscovites ont donné des ages “°Ar/**Ar plus dispersés entre 153 et 110 Ma
(Yin et Nie, 1996 ; Yang et al., 2007 ; Lin et al., 2007 ; 2008a). Toutefois, Lin et al. (2007)
ont proposé que le refroidissement et I’exhumation de ce déme métamorphique puisse avoir
eu lieu entre 130 et 122 Ma. Ceci apparait cohérent avec la mise en place d’un certain nombre
d’intrusions décrites comme syn-cinematiques entre 130 et 120 Ma (Liu et al., 2005). Enfin,
le ddme métamorphique de Linglong localisé dans la péninsule de Jiaodong aurait été exhumé
du Jurassique supérieur au Crétacé inférieur (Charles et al., 2010). Cette large gamme de
temps repose sur des &ges U-Pb vers 160-150 Ma obtenus a partir de zircons issus de roches
au métamorphisme de haute température, prélevées dans le déme (Miao et al., 1998 ; Wang et
al., 1998 ; Luo et al., 1999) et par la mise en place vers 130-126 Ma d’une intrusion syn-
cinématique qui recoupe le ddme (Guan et al., 1998 ; Wang et al., 1998).
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Bien que dans la région transbaikale et au nord de la Mongolie les ages de formation
des démes métamorphiques extensifs restent encore peu documentés, quelques études
suggerent des exhumations contemporaines de celle des démes métamorphiques du nord de la
Chine de I’Est. Les ages “°Ar/*°Ar obtenus & partir d’une hornblende et d’une biotite,
provenant du dome métamorphique de Buteel, indiquent une exhumation entre 134 et 121 Ma
(Mazukabzov et al., 2006 ; Donskaya et al., 2008). Sur la base d’un age “°Ar/*Ar obtenu sur
une amphibole, le ddme métamorphique voisin de Zagan aurait été exhumé vers 127 Ma
(Sklyarov et al., 1997).

Avant ce travail, il n’existait a notre connaissance aucune étude qui ait identifié des
domes métamorphiques extensifs en Mongolie orientale (a I’exception de ceux de Buteel-
Burgutoy et de Yagan-Onch Hayrhan, respectivement localisés aux frontieres Russo-mongole
et Mongolie-Chine). Il existait donc un écart conséquent en termes de distance (environ 900
km en nord-sud) entre les démes documentés dans la région transhaikale et ceux qui sont
répertoriés au nord-est de la Chine. Il convient tout de méme de signaler que Cunningham et
al. (2009) ont récemment proposé la présence d’une zone de cisaillement normal de faible
pendage a la bordure nord-ouest du massif d’Altan Uul, localisé dans la région du Gobi Altai.
Sur la base du registre palynologique des sédiments reposant en discordance sur cette zone de
cisaillement, ils ont daté sa formation a I’Aptien (ca. 120-112 Ma). Toutefois, il n’existe
aucun argument métamorphique permettant de considérer cette partie du massif d’Altan Uul

comme un déme metamorphique extensif.

2.2. Le magmatisme associé a I’extension

2.2.1. Le volcanisme
D’importants volumes de roches volcaniques éruptives sont connus dés le Jurassique

supérieur au nord de I’Asie orientale. Au nord-est de la Chine des ensembles de séquences
volcaniques atteignent plusieurs kilometres d’épaisseur (Xie, 2000 ; Fan et al., 2003 ; Wang et
al.,, 2006). En outre, des épanchements volcaniques couvriraient des surfaces pouvant
atteindre 100 000 km? (Wu et al., 2005). En Mongolie, le volcanisme jurassique supérieur-
crétacé inférieur représenterait une surface d’environ 117 000 km? (Yarmolyuk et Kovalenko,
2001).

Ce volcanisme est principalement confiné dans les bassins précédemment décrits (e.g.

Graham et al., 2001). Il apparait méme prédominant a la base de certains bassins extensifs du
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nord de la Chine (Meng, 2003). Des roches volcaniques sont aussi largement répandues dans
la partie orientale de la Mongolie, au sud de la ceinture Mongol-Okhotsk (Yarmolyuk et
Kovalenko 2001). Dans la région transbaikale et au nord de la Mongolie orientale, des
épanchements volcaniques sont aussi associes a la formation de complexes volcaniques
localisés sur des rides (horsts), séparant les bassins. La caldéra de Streltsovka en
Transbhaikalie orientale (e.g. Chabiron et al., 2001 ; 2003), celle de la région de Dornod au
nord de la Mongolie orientale (e.g. Dahlkamp, 2009), ou encore le complexe volcanique de
Khambin dans la partie occidentale de la région transbaikale (Andryushchenko et al., 2010),
en sont des exemples.

En termes de lithologies, ce volcanisme est composé de roches variées basiques,
intermédiaires et acides, sous saturées ou non en silice (Yarmolyuk et Kovalenko, 2001 ; Fan
et al., 2003 ; Jahn et al., 2009). Toutefois, au début du Crétacé inférieur, le volcanisme est
principalement dominé par la mise en place de basaltes subalcalins. Par la suite, il serait plut6t
constitué par des successions de coulées acides (Yarmolyuk et Kovalenko, 2001). Des études
géochimiques ont montré que ce volcanisme est caractérisé par de faibles rapports &’ Sr/*°Sr et
une valeur du eng(t) élevé. Cette caractéristique suggeére des sources dérivées d’un manteau
soit faiblement appauvri (implicitement asthénosphérique) ou bien appauvri et sujet a de la
contamination crustale (e.g. Fan et al., 2003 ; Zhang et al., 2007 ; Gao et al., 2008). La
présence de petits xénolithes de lherzolithes & spinelle dans des coulées de basalte d’age
crétacé inférieur en Mongolie, confirme une origine mantellique (Yarmolyuk et Kovalenko,
2001).

En termes d’ages, ce volcanisme semble débuter de fagon intense au Jurassique
supérieur (ca. 170 -155 Ma) en Mongolie orientale et en Transbaikalie (e.g. Takahashi, 1983 ;
Yarmolyuk et al., 1998 ; Graham et al., 2001 ; Yarmolyuk et Kovalenko, 2001 ; Kovalenko et
al., 2004 ; Andryushchenko et al., 2010). Au nord de la Chine, cette activité volcanique
débuterait dans la méme gamme d’ages, vers 163-155 Ma (Chen et Chen, 1997 ;Lin et al.,
1998 ; Fan et al., 2003 ; Wang et al., 2006). Dans la partie orientale de la région transbaikale,
la caldéra de Streltsovska est en partie composée par des coulées rhyolitiques datées en K-Ar
a 142 £ 7 Ma (Chernyshev et Golubev, 1996). Cette activité volcanique se poursuit au Crétacé
inférieur (ca. 113 Ma, Wang et al., 2006). Par ailleurs, Wang et al. (2006), a partir d’une
compilation d’ages, suggérent que cette activité volcanique en Asie orientale migre vers le
Sud-ouest, de la Mongolie orientale (160-140 Ma) jusqu’au Japon (80 Ma). lls suggérent
aussi que cette activité ait atteint un pic entre 130 et 120 Ma, au nord de la Chine de I’Est.
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2.3.2. Le plutonisme
Au volcanisme précédemment décrit est associé un plutonisme tout aussi important.

En effet, des intrusions magmatiques sont documentées en Transbaikalie et au nord de la
Mongolie dés le Jurassique supérieur (ca. 172-150 Ma, e.g., Yarmolyuk et Kovalenko, 2001 ;
Tomurtogoo et al., 2005 ; Donskaya et al., 2008 ; Jahn et al., 2009).

Toutefois, ce plutonisme serait plus intense au Crétacé supérieur (Meng, 2003). Au
nord-est de la Chine, le long de la chaine du Grand Khingan, des granitoides se sont mis en
place entre 134 Ma et 117 Ma (Jahn et al., 2001). Dans la péninsule de Liaodong, la mise en
place des roches plutoniques s’effectue principalement entre 133 et 110 Ma (Guo et al., 2004 ;
Wu et al., 2005), et entre 131 et 110 Ma le long de la chaine de Yanshan (Yang et al., 2008).
Un complexe intrusif localisé dans la province de Shanxi a I’Est de Pékin a récemment été
daté en U-Pb sur zircons aux alentours de 127 Ma (Ying et al., 2007). Des intrusions
granitiques d’ages comparables (ca. 130-126 Ma) ont été documentées plus au sud dans la
péninsule de Jiadong (e.g. Guan et al., 1998 ; Wang et al., 1998 ; Li et al., 2006). A partir
d’une compilation d’ages U-Pb sur zircons, Wu et al., (2005a) suggerent que ce plutonisme
aurait atteint un pic d’activité dans la partie nord de la Chine orientale entre 130 Ma et 120
Ma. Il apparait comparable avec celui proposé pour I’activité volcanique (Wang et al., 2006).
Au centre de la Mongolie orientale, Jahn et al. (2004) ont rapporté la présence de batholites et
de filons granitiques, dont la mise en place aurait eu lieu peu avant 120 Ma (isochrone Rb-Sr
sur roche totale). Dans la région transbaikale, un certain nombre d’études mentionne aussi la
présence d’intrusions granitiques d’age crétace inférieur (jusqu'a ca. 120 Ma, e.g. Litvinovsky
et al., 2002b ; 2005 ; Badanina et al., 2006 ; Jahn et al., 2009 ; Zagorsky et Peretyazhko,
2010).

Ce plutonisme est principalement compose par des granites de type A (anorogénique)
et de type | (source ignée basique a intermédiaire), peralcalins et a feldspaths alcalins (e.g.
Wu et al., 2002 ; 2004 ; Jahn et al., 2009). Des études géochimiques focalisées sur I’origine de
ce plutonisme s’accordent sur des sources partiellement dérivées d’un manteau enrichi en

éléments incompatibles (Litivnosky et al. 2002b ; Jahn et al., 2009).
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3. Particularités de la lithosphere d’Asie orientale

3.1. Epaisseurs de la crote et de la lithosphére
Des études géophysiques se sont focalisées sur I’épaisseur de la crodte et de la

lithosphére de la partie orientale du continent eurasiatique, de la plateforme sibérienne au Sud
de la Chine. Il s’agit principalement d’études gravimétriques (Ma, 1989 ; Zorin et al., 1990 ;
Petit et al., 1997 ; 2002 ; Chen et al., 2002), et sismiques (Chen et al., 1991 ; Li et Mooney,
1998 ; Suvorov et al., 1999 ; Li et al., 2006b).

En Mongolie et en Transbaikalie, la crolte aurait en moyenne une épaisseur de I’ordre
de 45 km, a I’exception de la région du lac Baikal ou son épaisseur chute abruptement jusqu’a
35 km, ainsi que de celle du déme de Hangai ou elle pourrait atteindre plus de 55 km (Fig.
2.9) (Zorin et al., 1990 ; Chen et al., 2002 ; Petit et al., 2002 ; Polyansky, 2002). Cette cro(te
est alors 10 a 15 km plus épaisse que la moyenne globale. Plus au nord, a I’aplomb de la
partie méridionale de la plateforme sibérienne, la crolte présente une épaisseur de I’ordre de
37 km (Chen et al., 2002). L’épaisseur de cette crolte tend toutefois a s’accroitre vers le
Nord, en direction du centre du craton sibérien, pour atteindre environ 44-47 km (Petit et al.,
1997 ; Chen et al., 2002). Ainsi la crodte de la Ceinture Orogénique d’Asie Centrale apparait
globalement plus épaisse que celle de la plateforme sibérienne.

A I’échelle de la Chine, la carte des anomalies de Bouguer (Ma, 1989), montre que la
partie orientale de la Chine est constituée par deux domaines séparés par une zone de
transition orienté NNE sur prés de 3500 km. Cet alignement gravimétrique est appelé
couramment dans la littérature « linéament gravimétrique nord-sud » (en anglais « north-south
gravity lineament », e.g. Menzies et al., 2007 ; Kusky et al., 2007 ; Chen, 2010). Il sépare une
région occidentale marquée par des anomalies de I’ordre -100 mGal, d’une région orientale
aux anomalies de I’ordre de -40 mGal. Ces deux régions sont par ailleurs trés distinctes en
termes de topographie, de tectonique et de sismique (Ma, 1989 ; Griffin et al., 1998 ; Menzies
et Xu, 1998 ;Niu, 2005 ; Menzies et al., 2007 ; Xu, 2007 ; Chen, 2010). Dans la partie
orientale, qui inclue notamment les régions du bassin de Songliao, la plaine de Huabei, la mer
de Bohai et le sud de la Chine orientale, I’altitude est faible et souvent inférieure & 200 m. A
I’aplomb de ce domaine, des études sismiques montrent que I’épaisseur de la crodte est en
moyenne de I’ordre de 35 km (e.g. Li et Mooney, 1998 ; Li et al., 2006b) (Fig. 2.10). En
revanche, la crolte du domaine occidental est beaucoup plus épaisse (ca. 40-45 km). Par

ailleurs, ce linéament gravimétrique nord-sud coincide avec une chute brutale de I’épaisseur
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Fig. 2.9 : Carte de I’épaisseur crustale a I’aplomb de la Mongolie et de la Transbakaile
obtenue a partir de I’analyse de données gravimétriques (figure de Zorin, 1999, modifiée a
partir de Zorin et al., 1990).

de la lithosphere vers I’Est, mise en évidence par un certain nombre d’études tomographiques
(e.g. Chen et al., 1991, 2008, 2009b; Chen, 2009). Sous le craton de Chine du Nord,
I’épaisseur de la lithosphere décroit depuis ca. 140-160 km sous la région de la chaine de

Yanshan au nord-est de Pékin, pour atteindre 60 km sous la baie de Bohai.
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Fig. 2.10 : Carte de I’épaisseur de la crolte a I’aplomb de la Chine obtenue & partir de

données sismiques d’apres Li et al. (2006b).

3.2. Flux de chaleur
Sur la base de données de puits réparties sur une région s’étendant de la Transbaikalie

a la Chine, Dorofeeva et Lysak (2010) ont récemment publié une carte du flux de chaleur a
I’échelle de I’Asie orientale (Fig. 2.11). Cette carte permet d’observer les régions qui
possedent actuellement une activité thermique significative ou non.

La partie méridionale de la plateforme sibérienne aurait un flux de chaleur moyen de
40 mW.m™. Au sud, la région transbaikale montre des variations du flux de chaleur comprises
entre 28 et 95 mW.m™. Dans ce secteur, ce flux est en moyenne estimé & 52 + 11 mW.m. Au
niveau de la zone de rift du lac Baikal, le flux de chaleur est toutefois tres élevé et en
moyenne estimé & 71 + 21 mW.m™. Il dépasse localement les 200 mW.m™ (Duchkov et al.,
1999).
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Fig. 2.11 : Carte du flux de chaleur a I’échelle de I’Asie orientale, d’aprés Dorofeeva et
Lysak, (2010). (1) région transbaikale, (11) Mongolie, (111) Chine.

En Mongolie orientale, la distribution du flux de chaleur montre la présence de régions
a forte activité thermique. C’est le cas par exemple du bassin de I’Onon qui juxtapose a
I’Ouest la chaine d’Ereendavaa. Le long de ce bassin un flux de chaleur moyen a été estimé a
91 + 7 mW.m™ A I’échelle de la Mongolie le flux de chaleur apparait 1égérement élevé & 62
+10 mW.m?

Plus au sud, la Chine orientale montre un flux de chaleur moyen & 61 + 2 mW.m?,

comparable a celui qui est estimé en Mongolie.
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4. Les moteurs de I’extension Mésozoique

L’Asie orientale apparait donc comme I’une des plus vastes régions de la surface du
globe terrestre qui ait été soumise a un événement tectonique extensif. Depuis la fin des
années 1980, plusieurs types de modeles ont été proposés pour rentre compte d’un tel
événement. La plupart de ces modeles ont été construits sur la base d’interactions plus ou
moins complexes entre différents mécanismes pouvant se produire a I’échelle de la
lithosphere et qui ont été précédemment évoqués afin de rendre compte de dynamiques
extensives ayant affectées d’autres régions du globe. Ces modeles impliquent la subduction de
la lithosphére océanique du domaine paléo-Pacifique sous la marge orientale du continent
eurasiatique (e.g. Watson et al., 1987 ; Traynor et sladen, 1995 ; Ratschbacher et al., 2000 ;
Ren et al., 2002 ; Wu et al., 20053, b), I’effondrement gravitaire d’une crodte surépaissie
antérieurement dans un orogene (e.g. Webb et al., 1999 ; Zorin, 1999 ; Davis et al., 2002 ;
Meng, 2003 ; Donskaya et al., 2008), la convergence entre le bloc de Lhassa et la marge
méridionale du continent eurasiatique (e.g. Vincent et al., 1999), la délamination d’une partie
de la lithosphére en Chine orientale (e.g. Qian et al., 2003 ; Lin et Wang, 2006), ou encore
I’influence d’un panache mantellique (e.g. Okada, 1999, 2000). Ces différents modeles sont
détaillés dans les parties qui suivent.

4.1. La subduction de la paléo-plaque pacifique
Les zones de convergence entre plaques lithosphériques représentent un intérét

particulier puisqu’elles sont reconnues comme étant I’'un des moteurs principaux de la
tectonique des plaques, via les processus de subduction et de collision consécutifs (Orowan,
1965 ; Elsasser, 1969 ; 1971 ; Forsyth et Uyeda, 1975 ; Uyeda et Kanamori, 1979). Les zones
de subduction sous-continentales sont traditionnellement subdivisées en deux types selon
leurs dynamiques par rapport aux régions avoisinantes (e.g. Forsyth et Uyeda, 1975). Dans
I’un de ces deux types, une plaque océanique ageée et particulierement dense plonge sous son
propre poids a fort angle. C’est la subduction de type Mariannes. Dans ce contexte, la fosse de
subduction peut migrer vers I’océan. Ce retrait (« roll-back » en anglais) de la fosse contribue
a donner une forme convexe vers le domaine océanique a I’arc magmatique forme a I’aplomb
de la subduction. En outre, cette dynamique de recul de la fosse de subduction induit une
extension importante de la plaque supérieure, aboutissant a |’ouverture de bassins dit

d’arriére-arc. C’est I’origine de la plupart des bassins de la région méditerranéenne (e.g.
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Horvath et al., 1981 ; Royden, 1993a, b ; Faccena et al., 1997 ; 2001 ; Gautier et al., 1999 ;
Jolivet et Faccena, 2000).

En Asie orientale, I’extension arriére arc est le premier mécanisme a avoir été évoqué
pour expliquer I’extension du Mésozoique supérieur (Watson et al., 1987 ; Traynor et Sladen,
1995 ; Ratschbacher et al., 2000 ; Ren et al., 2002 ; Yang et al., 2007). Dans ces modeéles,
I’extension serait alors liée a la dynamique de subduction de la paléo-plaque océanique en
subduction sous la marge continentale eurasiatique (Fig. 2.12). Au Jurassique supérieur-
Crétacé inférieur, il s’agissait de la plaque lzanagi, entierement subduite dés le début du
Crétacé supérieur (e.g. Maruyama et Seno, 1986 ; Maruyama et al., 1997). Il est a noter que la
plupart de ces modeles ne font pas intervenir seulement le retrait de la fosse de subduction,
mais font intervenir d’autres mécanismes lithosphériques (e.g. Ren et al., 2002 ; Wu et al.,
2005a,b ; Zhao et al., 2007 ; Huang et Zhao, 2009). Par exemple, Ren et al., (2002) (Fig. 2.12)
proposent que I’extension qui affecte la marge orientale du continent asiatique soit liée d’une
part a I’interaction entre les différentes plaques océaniques subduites successivement et la
plaque continentale eurasiatique, et d’autre part & un processus d’érosion thermique a la base
de la lithosphére. Ren et al. (2002) suggerent de plus que cette interaction aurait généré un
écoulement du manteau vers I’Est et le Sud-est, entrainant I’extension de la lithosphére de la
partie nord de I’Asie orientale du Mésozoique supérieure au Tertiaire. Par ailleurs, Zhang et
al. (2010) suggerent que I’activité volcanique le long de la marge continentale est asiatique au
Mésozoique supérieur (180-80 Ma) a progressivement migré vers I’Est, en direction du
domaine pacifique. Ces auteurs interprétent ce phénomene comme étant lié au retrait de la
fosse de subduction.

Cependant, un certain nombre d’études refusent de considérer ce mécanisme comme le
moteur de I’extension, car il ne pourrait expliquer a lui seul la présence de marqueurs
extensifs dans des régions aussi éloignées de la zone de subduction que la Transbaikalie
(actuellement a environ 2000 km de la zone de subduction, voir discussion de Meng, 2003,
Lin et Wang, 2006 ; Donskaya et 2008).

Toutefois, la cinématique du domaine Pacifique a la fin du Mésozoique doit jouer un
rle important dans I’évolution de la marge orientale du continent eurasiatique. L’évolution
des vecteurs vitesse des plaques du domaine Pacifique au Mésozoique (Maruyama et Seno,
1986), calculés a partir des quantités de rotation finie entre différentes plaques tectoniques
(Engebretson et al., 1985), montre que la plaque d’lzanagi est affectée par un changement
cinématique majeur vers la limite Jurassique-Crétacé. En effet, alors que la direction de

convergence entre les plaques lzanagi et eurasiatique était quasiment orthogonale a la marge
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Fig. 2.12 : Modeéle impliquant de I’extension arriére-arc en Asie orientale (d’apres Ren et al.,
2002). Ce modele fait aussi intervenir du panache mantellique et de I’érosion thermique de la
lithosphére. A Asthénosphére, CL crolte, ML Manteau Lithosphérique, MOFB Ceinture

Orogénique d’Asie Centrale, SC Craton Sibérien, SKC Craton nord chinois (Sino-Koréen).

81



active, vers 145-135 Ma elle devient fortement oblique (e.g. Maruyama et Seno, 1986 ;
Maruyama et al., 1997). La conséquence directe est que la marge orientale du continent
eurasiatique montre une forte composante décrochante du Jurassique supérieur au Crétacé
inférieur. En effet, durant ce laps de temps (de ca. 155 a ca 110 Ma), un certain nombre de
failles et de zones de cisaillement régionales, d’orientation Nord-Sud a NNE-SSW, jouent en
décrochement senestre (e.g. la faille de Tan-Lu en Chine orientale, faille de Shkotovsky dans
la région du krai de Primorie en Russie orientale, ou encore la zone de cisaillement d’Honam
en Corée du Sud ; Zhu et al., 2005 ; Cheong et al., 2006 ; Golozubov et al., 2007 ; Mercier et
al., 2007 ; Kim et al., 2009). Ce changement cinématique majeur de la plaque Izanagi pose un
certain nombre de questions sur I’effet qu’il pourrait avoir sur la vitesse de convergence

orthogonale entre les plaques, ainsi que sur I’angle du slab subduit.

4.2. Effondrement gravitaire d’une crodte épaissie
Les chaines de montagnes qui se forment durant la convergence entre des blocs

crustaux sont des lieux privilégiés pour I’épaississement de la crolte. Cependant, depuis les
années 1980, de nombreuses études ont documenté la présence de déformations extensives, a
I’aplomb de régions en convergence active (e.g. Dalmayrac et Molnar, 1981 ; Molnar et Chen,
1983 ; Burg et al., 1984 ; Burchfield et Royden, 1985 ; Dewey, 1988 ; parmi de nombreux
auteurs). England (1982) et Molnar et Chen (1982 ; 1983) ont proposé que la tectonique
extensive pourrait en réalité affecter la crolte entiére. Ce concept, appelé effondrement
gravitaire, implique que I’énergie emmagasinée lors de I’épaississement d’une crolte durant
un régime tectonique de convergence peut étre relachée (par exemple en raison d’un
changement des conditions aux limites du systeme, e.g. England et Houseman, 1988 ; 1989),
déclenchant ainsi I’extension et I’amincissement de la crolte (e.g. Dewey, 1988). En
parallele, les travaux concernant les ddmes métamorphiques extensifs de la cordillere nord
américaine ont permis d’importantes avancées sur la compréhension des mécanismes qui
accommodent une telle extension crustale. Depuis lors le concept d’effondrement gravitaire a
été maintes fois appliqué pour expliquer la tectonique extensive observée dans des systemes
orogéniques récents ou plus anciens (e.g. Coney and Harms, 1984 ; McClay et al., 1986 ;
Norton, 1986 ; Ménard et Molnar, 1988 ; Platt et Vissers, 1989 ; Ratschbacher et al., 1989).
L’Asie orientale ne déroge pas a cette regle.

De nombreuses études ont impliqué I’effondrement gravitaire de I’orogéne Mongol-
Okhotsk (Fig. 2.13) (Webb et al., 1999 ; Zorin 1999 ; Graham et al., 2001; Davis et al., 2002 ;
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Meng, 2003 ; Darby et al., 2004 ; Mazukabzov et al., 2006 ; Donskaya et al., 2008). La
fermeture de I’océan Mongol-Okhotsk, dont la suture (Fig. 2.4) serait la trace de orogéne qui
suit, implique de la convergence Nord-Sud entre le bloc sibérien au nord et le bloc Mongolie
au sud et donc un possible épaississement de la croQte a la limite Jurassique - Crétacé (Cogné
et al., 2005).
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Fig. 2.13 : Bloc diagramme 3d a [I’échelle de I’Asie orientale illustrant un modeéle
d’effondrement gravitaire de I’orogéne Mongol-Okhotsk (d’apres Meng, 2003).

Toutefois, plusieurs points ne favorisent pas une extension liée a I’effondrement
gravitaire de cet orogene. D’une part, I’histoire de I’orogene reste encore mal connue. Comme
précédemment évoqué, il n’existe a ce jour aucune évidence structurale impliquant la
présence d’un relief méme modeste, qui pourrait suggérer de I’épaississement crustal, dés la
fin du Jurassique. De plus, il n’existe a notre connaissance aucune étude pétrologique
décrivant la présence de roches au métamorphisme de haute pression le long de la zone de
suture. D’autre part, comment concilier d’un point de vue temporelle la convergence entre les
blocs de Sibérie et de Mongolie, et la tectonique extensive qui affecte les régions situées de
part et d’autre de la zone de suture au Jurassique supérieur — Crétacé inférieur. De plus, la
tectonique extensive a affecté une zone qui parait bien plus large que celle a laquelle nous
pourrions nous attendre pour une zone d’épaississement crustale qui se localiserait aux
voisinages de la zone de suture. En effet, les marqueurs de I’extension (i.e. bassins de rift et

démes métamorphiques extensifs) sont reconnus au moins jusqu’a la cote de la Mer Jaune. En
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outre, la distribution de ces marqueurs parait homogene a I’échelle de I’ Asie orientale. Si cet
événement extensif était la conséquence de I’effondrement gravitaire de I’orogene Mongol-

Okhotsk, il ne devrait probablement pas présenter un caractere aussi distribué (cf. Fig. 2.6).

4.3. Role de la convergence entre le bloc de Lhassa et I’Eurasie
Le plateau tibétain est le résultat de I’amalgamation successive de différents blocs

crustaux contre la marge méridionale du continent eurasiatique (e.g. Dewey et al., 1988 ; Yin
et Harrison, 2000 ; Kapp et al., 2007 ; Zhu et al., 2009). Le bloc de Lhassa est le plus
méridional d’entre eux. Il est séparé du bloc de Qiangtang au nord par la zone de Bangon-
Nujian qui a été considéré comme une zone de suture résultant de la fermeture de I’Océan
Méso-Téthys au Jurassique moyen - Crétacé inférieur (Girardeau et al., 1984 ; Dewey et al.,
1988 ; Tapponier et al., 2001). Cette zone de suture reste toutefois controversée (e.g. Haines
et al., 2003 ; Tilmann et Ni, 2003 ; Ross et al., 2004, Kumar et al., 2006).

Ainsi, pour expliquer la formation de bassins en pull-apart d’age Jurassique supérieur-
Cretacé inférieur au Nord de la Chine occidentale (région du Corridor d’Heixi et région de
I’Alashan), Vincent et Allen (1999) ont évoqué la convergence entre le bloc de Lhassa au Sud
et I’Eurasie au Nord (Fig. 2.14). Selon ce modéle, I’ouverture des bassins dans ce secteur
serait reliée aux mouvements décrochants senestres et dextres, respectivement le long des

failles paléo-Altyn Tagh et paléo-Haiyuan.

4.4. Délamination et érosion thermique du manteau lithosphérique
La délamination lithosphérique est souvent évoquée pour tenter d’expliquer

I’amincissement. Initialement, ce mécanisme de délamination implique gqu’un manteau
lithosphérique épaissi puisse se séparer de la crolte sus-jacente, en contexte de collision
continentale (Bird, 1978). Ce mécanisme est évoqué quand le manteau lithosphérique épaissi
de la racine orogénique devient plus dense que I’asthénosphere qui I’entoure du fait d’un
processus d’éclogitisation. Ce manteau lithosphérique anormalement dense se sépare alors de
la crolte et coule dans I’asthénosphére moins dense (e.g. Houseman et al., 1981 ; Kay and
Kay, 1993). Alors que dans le modéle de Bird (1978), I’espace entre le manteau
lithosphérique se détachant et la crolte sus-jacente est comblé par une remontée de
I’asthénosphere, des cas pourraient exister ou la lithosphére perdue est remplacée par celle de
la plaque chevauchante (e.g. Schmid et al., 1996). En surface, les effets d’un tel mécanisme
lithosphérique sont une remontée rapide de la lithosphére qui engendre un relief important et
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Fig. 2.14 : Carte schématique structurale de la région du corridor de Heixi et des régions
adjacentes (figure de Vincent et Allen, 1999). La formation des bassins en pull-apart est
interprétée comme la conséquence de la convergence nord-sud entre les blocs tibétains (en

particulier le bloc de Lhassa) et le continent eurasiatique.

de grande longueur d’onde (i.e. le plateau du Tibet a 5000 m d’altitude en moyenne), ainsi
qu’une période d’activité magmatique intense (e.g. Manley et al. 2000 ; Farmer et al., 2002).
Sur la base de données géochimiques, Qian et al. (2003) ont conclu que les granitoides
mésozoiques riche en Ba et Sr, présents a la fois dans le socle du craton nord chinois et le
long de la zone de suture du Dabie-Sulu, (zone de suture triasique qui s’étend le long de la
bordure sud du craton nord chinois et dans la péninsule de Jiaodong), ont des caractéristiques
en éléments incompatibles cohérentes avec les roches basiques associées. Pour rendre compte
de cette observation, Qian et al. (2003) proposent une fusion étendue du manteau
lithosphérique a I’aplomb des régions concernées. Ceci suggere que le mécanisme qui a
généré ces magmas n’est pas seulement connecté a la subduction continentale triassique du

Dabie-Sulu, mais doit étre aussi rattaché a un processus lithosphérique de plus grande
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ampleur. Qian et al. (2003) évoquent alors la délamination d’un manteau lithosphérique
ancient sous la partie orientale du nord de la Chine au Mésozoique supérieur. Ce mécanisme
de délamination lithosphérique a par la suite été proposé comme étant responsable de
I’amincissement de la lithosphére en Chine de I’Est (Lin et Wang, 2006 ; Lin et al., 2008a ;
2008b ; 2011), mis en évidence par les études tomographiques et gravimétriques (voir
paragraphe partie 3.1. de ce chapitre).

Cependant, méme si le modéle de délamination proposé par Lin et Wang (2006)
pourrait expliquer I’extension en Chine de I’Est a proximité de la zone de subduction
pacifique, il ne peut pas rendre compte de la présence de structures extensives en Mongolie
orientale et en Transbaikalie. En outre, un tel mécanisme ne peut en aucun cas créer |I’espace

nécessaire a I’extension de la partie nord de I’ Asie orientale au Mésozoique supérieur.
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Fig. 2.15 : Deux modeéles proposeés par Lin et Wang (2006) pour expliquer I’extension en Asie
orientale a la fin du Mésozoique, ainsi que I’amincissement de la lithosphére en Chine de
I’Est. (a) modele d’érosion thermique de la lithosphére. (b) modéle de délamination crustale.
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4.5. Panache mantellique
Des modeles géodynamiques ont considéré le magmatisme important de la fin du

Mésozoique - Cénozoique, en Asie orientale, comme étant principalement la manifestation
d’un panache mantellique (Yarmolyuk et al., 1994, 1995 ; Okada, 1999, 2000 ; Tatsumi et al.,
2000). Okada (1999 ; 2000) considere qu’au Crétacé inférieur le magmatisme d’arc rattaché a
la subduction de la plague d’lzanagi sous la marge orientale du continent eurasiatique était
pratiqguement inexistant. Pour appuyer ses dires, Okada (1999, 2000) rappelle que la direction
de déplacement vers le Nord de la plaque lzanagi était sub-parallele a I’orientation de la
marge orientale eurasiatique. Dans ce modele, le magmatisme important qui affecte la Chine
de I’Est au Crétacé supérieur est attribué a un panache mantellique, issu d’une remontée de
I’asthénosphere (Fig. 2.6). La remontée d’un panache mantellique aurait engendré un
bombement de la marge continentale de I’ Asie orientale, sur pres de 2500 km de large, ce qui
aurait induit la formation de bassins extensifs en surface. Ce type de modele s’appuie sur
I’observation de remontées asthénosphériques depuis la base de la zone de transition (ca. 670
km), et donc d’un panache mantellique, a I’aplomb de croltes continentales sous lesquelles
est subduite de la crolte océanique (e.g. Coffin et Eldholm, 1994 ; Larson et Kindcaid, 1996).

Toutefois, un tel modéle ne peut rendre compte a lui seul de la formation des démes

métamorphiques extensifs, qui impliquent localement des taux d’extension importants.
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Fig. 2.16 : Modele du panache mantellique pour expliquer la formation des bassins extensifs
intra-continentaux, ainsi que I’importance du magmatisme, a la fin du Mésozoique (d’apres
Okada, 1999).
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5. Résumé et rappel des questions

La Mongolie orientale, ainsi qu’une partie des régions voisines, se serait
principalement construite a la faveur d’une trés longue dynamique de convergence nord-sud,
principalement au Paléozoique, aboutissant & la formation de la Ceinture Orogénique d’Asie
Centrale (e.g. Mossakovsky et al., 1993 ; Sengor et al., 1993 ; Seng6r et Natal’in, 1996 ;
Windley et al., 2007). L un des derniers stades impliquant de la convergence entre des blocs
crustaux serait lié a la fermeture de I’océan Mongol-Okhotsk (e.g. Zonenshein et al., 1990 ;
Zorin, 1999) probablement a la limite Jurassique-Crétacé (Cogné et al., 2005).

Dés le Jurassique supérieur, I’ensemble de I’Asie orientale est affecté par une
tectonique extensive NO-SE qui se traduit par la formation d’un grand nombre de bassins
(e.g. Traynor et Sladen, 1995; Ren et al., 2002 ; Meng, 2003), dont certains bordent
localement des domes métamorphiques extensifs au nord de la Chine de I’Est et dans la
région transbaikale, principalement exhumés au Crétacé inférieur (e.g. Webb et al., 1999 ;
Davis et al., 2002 ; Liu et al., 2005 ; Donskaya et al., 2008). Parallelement, cet événement
extensif s’accompagne d’une intense activité magmatique qui débute au Jurassique supérieur
en Mongolie orientale (e.g. Yarmolyuk et Kovalenko, 2001 ; Jahn et al., 2009) pour atteindre
un pic entre 130 Ma et 120 au nord de la Chine de I’Est (Wu et al., 2005a, Wang et al., 2006).

Néanmoins, si I’extension a été spécifiquement reconnue au nord-est de la Chine et en
Transbaikalie, aucune donnée disponible ne permettait a notre connaissance de caractériser les
déformations extensives qui ont affecté le socle de la Mongolie orientale. Ainsi, aucun travail
précédent ne faisait directement le lien entre les structures extensives observées depuis le sud
du craton sibérien jusqu’a la chine orientale.

Dans les deux parties du mémoire qui suivent, les données structurales et
géochronologiques acquises durant ce travail fourniront des réponses aux questions
suivantes :

- Quelles sont les relations structurales et temporelles entre les déformations du

socle, le plutonisme et la formation des bassins extensifs ?

- Quelles sont les modalités de I’extension en Mongolie orientale ?

- Quelles sont les relations avec la région transbaikale et le nord de la Chine de

I’Est?
- Quel est I’age de I’extension ?

- Quel est le moteur de I’Extension ?
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PARTIE Il

Données structurales et géeochronologiques
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Chapitre 3 :

La chaine d’Ereendavaa (Nord de la Mongolie
orientale) : un argument supplémentaire en faveur
d’une tectonique extensive mésozoique en Asie

orientale.
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Résumé

De nombreux bassins extensifs dont certains bordent des démes métamorphiques ont
été largement reconnus en Transbaikalie et au nord de la Chine. Par ailleurs, entre ces deux
régions en Mongolie orientale, de nombreux massifs étaient jusqu’a présent rapportés a du
socle d’age pré-paléozoique, en raison notamment des fortes déformations et de I’intensité du
métamorphisme qui y sont observées. L’un de ces massifs, la chaine d’Ereendavaa au nord de
la Mongolie orientale, apparait en fait comme un déme gneissique caractérisé par la présence
de roches aux conditions métamorphiques du facies amphibolite. Cette chaine est
structuralement localisée sous un bassin orienté NO-SE et rempli par des formations
volcaniques et sédimentaires du Jurassique supérieur - Crétacé inférieur, le bassin de 1I’Onon.
Sous ce bassin, la partie supérieure de la chaine consiste en une zone de cisaillement,
faiblement pentée vers le nord-ouest et associée a un mouvement des parties sommitales vers
le nord-ouest par rapport aux parties basales. Les caractéristiques structurales observées sont
cohérentes avec I’exhumation syn-extensive de la chaine. Les datations préliminaires en U-Pb
sur zircons de deux filons de pegmatite, interprétés comme syn-cinématiques, indiquent que la
zone de cisaillement est d’age jurassique supérieur - crétacé inférieur. Son fonctionnement
apparait alors contemporain du remplissage du bassin de I’Onon. Ces nouvelles données, ainsi
que d’autres observations structurales issues du centre de la Mongolie orientale établissent un
lien entre les structures extensives de la région transbaikale et du nord-est de la Chine,
indiquant qu’un régime tectonique extensif NW-SE a eu lieu au Mésozoique sur la totalité des

régions concernees.
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extension throughout Eastern Asia
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Abstract
Mesozoic rift basins locally bounding metamorphic core complexes have been

recognized in Transbaikalia and northern China. Numerous basement outcrops located
between these two regions, in eastern Mongolia, are considered as pre-Palaeozoic in age. One
of these, the Ereendavaa Range, appears as a gneissic core marked by amphibolite-facies
metamorphic conditions. The range is overlain to the NW by the unmetamorphosed Mesozoic
Onon Basin. Below the basin, the upper part of the range consists of a gently NW-dipping
shear zone associated with top-to-the-NW motion. The structural pattern is consistent with
syn-extensional exhumation of the range. Preliminary geochronological data indicate that the
shear zone is late Jurassic to early Cretaceous in age, coeval with the Onon Basin. These new
data from eastern Mongolia constitute a link between Transbaikalia and northern China,
indicating that NW-SE extensional Mesozoic tectonics occurred throughout the entire region.

Keywords: North-eastern Mongolia, Normal shear zone, High-grade metamorphism, U-Pb
geochronology, Mesozoic extension
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1. Introduction

Many outcrops of “basement” in Transbaikalia and north-eastern Mongolia were
mapped as pre-Palaeozoic in age (Yanshin 1983). As emphasized by Mazukabzov et al.
(2006) and Donskaya et al. (2008), one evidence of pre-Palaeozoic was the occurrence of
strongly deformed and high-grade metamorphosed rocks in contrast to the surrounding less
deformed and unmetamorphosed rocks. Such interpretations were based on some implicit
statement that the metamorphic rocks should be old enough to account for the large strains
they have accumulated.

However, since the last decade, numerous outcrops of high-grade metamorphic
basement have been interpreted in terms of metamorphic core complexes in Transbaikalia,
northern Mongolia and north-eastern China (Sklyarov et al. 1994; Davis et al. 1996; Zheng et
al. 1996; Webb et al. 1999; Davis et al. 2002; Darby et al. 2004; Liu et al. 2005; Mazukabzov
et al. 2006; Donskaya et al. 2008). Interpretations involve deep crust exhumation during
Mesozoic extensive tectonics that followed compression related to the Central Asian
Orogenic Belt (Mazukabzov et al. 2006; Donskaya et al. 2008). The aim of this paper is to
reconsider deformations that affect outcrops of deformed basement in north-eastern
Mongolia.

This study is focussed on the Ereendavaa Range that was previously mapped as a
series of magmatic and metasedimentary rocks of Precambrian to Palaeozoic age (Marinov
1972; Marinov et al. 1973). However, its location along the south-eastern border of the late
Jurassic-early Cretaceous Onon basin, as well as its overall NE-SW structural trend
comparable to that of core complexes described in Transbaikalia, northern Mongolia and
northern China, led us to reappraise the tectonic significance of this range. The age and
intensity of metamorphism observed in the Ereendavaa Range are presently unknown but are
critical to constrain the local tectonic history and its relationships with neighbouring areas.
We describe here the structure of the range, the associated metamorphic conditions, and
discuss the tectonic context responsible for its emplacement. U-Pb geochronological data on
zircons from two syn-kinematic granitic dykes constrain the age of observed deformations
between 158 and 130 Ma. Additional preliminary field observations in central Mongolia, as
well as a synthesis of previously published data in Transbaikalia and northern China lead us
to emphasize that the observed structures in these regions were the result of a single tectonic

extensional event of Mesozoic age.
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2. Regional tectonic setting

The geological background of Mongolia and adjacent regions is generally related to
formation of the Altaids (Suess, 1908; Sengdr et al., 1993; Sengdr and Natal’in, 1996) also
known as the Central Asian fold belt (Zonenshain et al., 1990; Mossakosky et al., 1993). This
belt, bounded by the Siberian craton to the north and the Sino-Korean and Tarim cratons to
the south, might have developed from north to south mainly during Palaeozoic times, either
by subduction-accretion along a single magmatic arc (Sengor et al., 1993) or by terrane
accretion (Mossakovsky et al., 1993).

One of the latest stages in the geodynamic history of the area is generally attributed to
the Mongol-Okhotsk Orogen that extended from central Mongolia and Transbaikalia to the
Amur province and the Okhotsk Sea (Zorin, 1999). This orogen is attributed to the closure of
the Mongol-Okhosk Ocean from central Mongolia to the Okhotsk Sea to the east. It is widely
accepted that this ocean closed with a scissor-like motion, with a pin point located in central
Mongolia (Zonenshain et al., 1990; Sengdr and Natal’in, 1996; Kravchinsky et al., 2002;
Cogné et al., 2005; Tomurtogoo et al., 2005). The age of ocean closure remains controversial,
from early-middle Jurassic (Zorin, 1999) to late Jurassic-early Cretaceous (Kravchinsky et al.,
2002; Cogné et al., 2005).

Numerous sedimentary basins were documented a long time ago in Transbaikalia and
in eastern Mongolia (Suess, 1908) and more recently in northern China (Chen, 1959). The
development of these NE-SW trending basins during late Jurassic to early Cretaceous times
has been attributed to extensional tectonics (Traynor and Sladen, 1995; Zorin, 1999; Meng,
2003). Basin development was associated with important magmatic activity (Wu et al., 2005).
Furthermore, several extensional metamorphic core complexes have been documented in
Transbaikalia, northern Mongolia and northern China (Sklyarov et al., 1994; Dauvis et al.,
1996, 2002; Zheng et al., 1996; Webb et al., 1999; Darby, 2003; Darby et al., 2004; Liu et al.,
2005; Mazukabzov et al., 2006; Donskaya et al., 2008). On the other hand, numerous outcrops
of basement in eastern Mongolia and surrounding areas have been mapped as pre-Palaeozoic
to Palaeozoic in age (Yanshin, 1983) on the basis of their intense deformations and high
metamorphic grade (see discussions in Mazukabzov et al., (2006) and Donskaya et al., (2008)
for Transbaikalia). Their location between a northern and southern domain of documented
extensional deformation raises the question of the tectonic significance and age of the

metamorphic units observed in eastern Mongolia. The Ereendavaa Range (Fig. 3.1) that
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mainly consists of Neoproterozoic metamorphic rocks (Marinov 1972; Marinov et al. 1973) is

one of these domains.
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Fig. 3.1: Late Jurassic to early Cretaceous extensional structures in eastern Asia. Rift basin
localisation after Zorin (1999), Ren et al. (2002), Meng (2003) and Meng et al. (2003).
Metamorphic core complexes in eastern Asia, Bu: Buteel-Burgutoy (Mazukabzov et al. 2006;
Donskaya et al. 2008); Er: Ertomiao (Darby 2003); Ho: Hohhot (Davis et al. 2002); Ka:
Kalagin (Zhang et al. 2003; Lin et Wang 2006); Li: Liaoning (Liu et al. 2005); Tr:
Transbakalia (Zorin 1999; Mazukabzov et al. 2006; Donskaya et al. 2008); Xi: Xishan (Lin
and Wang 2006); Ya: Yagan-Onch Hayrhan (Zheng et al. 1996; Webb et al. 1999); Yi:
Yiwultshan (Darby et al. 2004); Yu: Yunmeng (Zhang et al. 2003; Davis et al. 1996); Za:
Zagan (Donskaya et al. 2008). Distribution of early Cretaceous volcanism is drawn after
Meng (2003). The Mongol-Okhotsk Suture is drawn after Zorin (1999). The grey dotted lines

are the international borders.
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3. Geological features of the Ereendavaa Range

3.1 Lithologies
The Ereendavaa Range is a metamorphic NE-SW trending structure bounded by

Mesozoic basins, the Uldz Basin to the east and the Onon Basin to the west (Fig. 3.2). The
latter has been described as a half-graben (Cluer et al. 2000). The Onon Basin is filled by
lenses of various continental sedimentary rocks alternating with unmetamorphosed basaltic
and andesitic lava flows. According to palaeontological data and geological correlations,
these rocks are of late Jurassic to early Cretaceous age (Badamgarav 1977). Incision by the
Onon River on the western flank of the Ereendavaa Range has produced numerous outcrops,
in which contrast with the eastern flank marked by a monotonous topography and only few
outcrops. From bottom to top, the main features of the Ereendavaa Range are as follows.

The lowermost part is mainly composed of foliated orthogneisses, sparse isotropic
granites well developed in the central and eastern borders of the range, and of km-scale
metasedimentary units. This basically plutonic complex may correspond to the lower part of
the Ereendavaa Proterozoic terrane of Badarch et al. (2002).

The overlying rocks mainly consist of foliated to mylonitized fine-grained gneisses
marked by alternating leucocratic and amphibolitic horizons. The occurrence of sparse
feldspar porphyroclasts suggests that these rocks are most probably orthogneisses. A
Neoproterozoic age has been attributed to this layered metamorphic series (Marinov et al.
1973) that may be of volcanic origin. Orthogneisses are intruded by numerous granitic dykes
with a more coarse-grained texture and diffuse contacts. High-grade metasediments are
locally present, especially along the Onon River. They consist mainly of micaschists with
garnet in minor proportion. These metasediments are intruded by numerous foliation-parallel
dykes of garnet-rich leucogranite. In the southern and northern parts of the Range,
sedimentary rocks show greenschist-facies or lower metamorphic grades. They consist of
siltstones, sandstones, and conglomerates and in minor proportion of limestones. These

sedimentary rocks are structurally above the metamorphic series.
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Fig. 3.2: (a) Simplified structural map of the Ereendavaa Range based on our field
investigations. Stereographic projections (equal area, lower hemisphere) show ductile fabric
elements (foliation and stretching lineation) in the core and in the western flank of the Range.
Range boundaries drawn after Samovitch et al. (1976). M639a and M641d are locations of
geochronological samples shown in fig. 3.5. (b) Simplified NW-SE cross-section of the
western part of the Range (location on a).
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3.2. Structures
The Ereendavaa Range is marked by a flat-lying to gently dipping foliation (Fig. 3.2a).

On its western flank, close to the Onon Basin, the foliation is well expressed, strikes NE-SW,
and plunges slightly (10-25°) to the northwest. In contrast, the foliation shows much more
variable attitudes in the eastern parts of the Range. Large-scale folds are common in
orthogneissic rocks, with dominant NE-SW trending axes, sub-parallel to the trend of the
complex. These folds are of low amplitude and large wavelength.

The foliation bears a stretching and mineral lineation marked by preferred orientations
of biotite, amphibole, and quartz aggregates. In the western part of the Range, the foliation is
generally mylonitic with NW-SE trending lineations that plunge slightly to the northwest or
southeast (Fig. 3.2). In contrast, in the central and eastern parts of the Range, fabrics are less
developed, and most lineations trend NE-SW, sub-parallel to the trend the Range (Fig. 3.2a).

The western part of the Range, below the contact with the Onon Basin, is strongly
deformed. Outcrop-scale isoclinal folds occur, with axial planes and axes parallel to foliation
and lineation, respectively. Well-developed shear sense indicators are widespread. They
include mainly shear bands (Fig. 3.3a) and S-C fabrics, asymmetric boudinage and folds,
rolling structures (Fig. 3.3b), and normal microfaults (Fig. 3.3c). All macroscopic and
microscopic shear sense indicators point to top-to-the-northwest motion (Fig. 3.3). Thus, the
north-western part on the Ereendavaa Range appears as a normal low angle shear zone, the
Onon Shear Zone, located at the interface between the metamorphic range and the overlying
Onon Basin (Fig. 3.2b).
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Fig. 3.3: Photographs of top-to-the-NW kinematic indicators in the Onon Shear Zone (views
perpendicular to foliation and parallel to lineation). (a) Shear band (C) in mylonitized
orthogneiss (foliation: S). (b) Rolling structure in paragneiss. (c) Normal microfaults

affecting quartz veins parallel to the foliation.
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3.3.Microstructures
The general texture of the orthogneisses is granoblastic. Alkali feldspars and

plagioclases show syn-kinematic dynamic recrystallisation, and most microstructures attest to
high-grade conditions of the amphibolite-facies. Both quartz and feldspar grains have lobate
boundaries (Fig. 3.4a) that attest to extensive grain boundary migration (Gower and Simpson
1992). The development of myrmekites along exposed grain boundaries attests to quartz and
plagioclase intergrowth at thermal conditions of at least 500-550°C (Simpson 1985; Simpson
and Wintsch 1989). Quartz grains display chessboard textures (Fig. 3.4a), consistent with
combined intracrystalline slip along <a> and <c> directions, which attests to high temperature
plasticity (above 600°C) (Blumenfeld et al. 1986; Gapais and Barbarin 1986; Mainprice et al.
1986; Schmid and Casey 1986; Stipp et al. 2002). Consistently, many quartz grains show c-
axes at low angle to foliation and stretching lineation, indicating activity of prism <c> slip
typical of synkinematic thermal conditions around 600°C or more (Blumenfeld et al. 1986;
Gapais and Barbarin 1986; Mainprice et al. 1986; Schmid and Casey 1986) (Fig. 3.4b).
Moreover, some feldspar porphyroclasts contain numerous inclusions of quartz drops (e.g.
Fig. 3.4c and d). This particular texture appears typical of subsolidus or even partial melting
conditions within rocks of granitic composition (Ashworth 1986; Marquer et al. 1987; Sassier
et al. 2006).

The strongly deformed zone at the western border of the Range shows important
synkinematic retrogression down to brittle structures. Orthogneisses and mylonites show
relicts of high-grade microstructures preserved within a retrogressed fine-grained matrix (Fig.
3.4d). Quartz-feldspar ribbons reflecting medium to high-grade conditions (Culshaw and
Fyson 1984; McLelland 1984; MacKinnon 1997; Hippert et al. 2001) are cut by shear bands
showing extensive grain size reduction (Fig. 3.4d), fractures and microfaults. Quartz <c> axes
within shear bands lie at a high angle to the foliation plane, indicating basal slip (see review in
Schmid and Casey 1986) (Fig. 3.4e). In addition, feldspars show abundant flame perthites
along grain boundaries, together with a lack of core and mantle structures, which attests to
retrograde conditions from amphibolite- to greenschist-facies (Pryer 1993).

These deformations are associated with a NW-plunging mylonitic foliation observed
along the western border of the Range. They indicate an upward decrease in metamorphic
grade from high-grade amphibolite-facies to greenschist-facies towards the overlying Onon
Basin, a feature consistent with exhumation of the Range along the Onon Normal Shear Zone.
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Fig. 3.4: Optical microstructures of some quartz-feldspar rocks the from Ereendavaa Range
(thin sections perpendicular to foliation and parallel to lineation). (a) Lobate boundaries
between quartz and feldspar grains and chessboard subgrain structure within a quartz grain
(plane-polarized light). (b) Quartz microstructures and fabrics from high-grade
orthogneisses. Many grains, especially the large ones, show c-axes at low angle to the
foliation (blue grains) (the trace of the projection of some c-axes is underlined by black rods)
(plane-polarized light with gypsum plate). (c) Feldspar porphyroclast with numerous
inclusions of quartz drops (plane-polarized light). (d) Feldspar porphyroclast containing
some quartz drops and bounded by retrograde shear bands marked by grain size reduction
(plane-polarized light). (e) Quartz microstructures and fabrics within shear bands. Most
quartz grains show c-axes at high angle to the foliation (blue grains) (the trace of the
projection of some c-axes is underlined by black rods). Note strong grain size reduction in
shear bands (plane-polarized light with gypsum plate).

4. Age of synkinematic dykes

Metamorphic rocks from the Ereendavaa Range are intruded by granitic dykes and
pegmatites. In the Onon Shear Zone, some dykes show patterns that suggest a synkinematic
emplacement. These are in particular (1) frequent diffuse contacts between dykes and
country-rocks, indicating emplacement within a rather hot environment, (2) weak internal
fabrics in geometric continuity with the foliation of country rocks (Fig. 3.5a and b), and (3)
the occurrence of magma digitations along foliation planes (Fig. 3.5a, b, ¢, and d).
Furthermore, the regional foliation appears axial planar with respect to folds that affect some
dykes, a feature that might suggest relatively early emplacement of the dykes during
progressive deformation (Fig. 3.5a and b).

In order to constrain the exhumation age of the Ereendavaa metamorphic rocks, zircon
grains from two samples of synkinematic granite dykes within the Onon Shear Zone (Fig.
3.5a, b, ¢, and d) were dated by the French Geological Survey (BRGM Orléans).
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4.1. Method
Analyses on single grain were made using the Neptune MC-ICP-MS (Thermo Fisher

Scientific, Bremen, Germany) equipped with a multi-ion counting system, allowing a very
high sensitivity (Cocherie and Robert 2007). This mass spectrometer is coupled with a laser
ablation system operating at 213 nm (New Wave frequency-quintupled Nd:YAG UV laser,
distributed by VG, UK). The crater was 20 um in diameter and 15-20 um deep. Zircon
standard is 91500 from CRPG-CNRS, Nancy, France (Wiedenbeck et al. 1995). Standard
bracketing was applied in order to correct both elemental fractionation during the ablation
process and mass bias originating from the MC-ICP-MS itself. Detailed instrumentation,
analytical accuracy, and sensitivity are discussed in Cocherie and Robert (2008) and Cocherie
et al. (2008"). BSE images generally allowed to avoid cracks, defects, and inclusions. For
relatively young zircons (< 600 Ma) the analytical uncertainty in the 2°°Pb/”*Pb ratio
becomes critical for common-Pb correction (Cocherie and Robert 2008); one therefore uses
the concordia diagram of Tera and Wasserburg (1972) where uncorrected data can be plotted
(*’Pb/?%Pph vs 2*8U/?°®Ph). For Phanerozoic times, ages significantly different are associated
with very weak variations in the 2°’Pb*/*®Pb* ratio (Pb*: radiogenic) and a large variation in
the 2°°Pb*/?*8U ratio. The Tera and Wasserburg (1972) diagram is thus convenient to visualize
ages (Claoué-Long et al. 1995; Williams 1998). The principle of the Tera and Wasserburg
(1972) Concordia diagram is that U-Pb data, which are not corrected for common Pb, plot on
a mixing line defined by a point on the Concordia and a point on the ordinate corresponding
to the 2°’Pb/*®Pb ratio of the common-Pb at the time of zircon crystallization (Stacey and

Kramer 1975). Uncertainties are shown at the 2c level (95% confidence limit), using
Isoplot/Ex (3.1) of Ludwig (2004). In the same way, the error ellipses are given at 2o (Fig.

3.5e and f). On the other hand, uncertainties are given at 1c in Table 3.1.

! De 2008 au moment oui le papier a été accépté, mais de 2009 maintenant.
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Table 3.1: U-Pb analyses of zircons of two syn-kinematic granite dykes from the Onon Shear

Zone.
zzGra U ™ .y 206pg 205p1y £206 29 Total Radiogenic Ages (Ma)
in.poi + 207Pb ZDEPb ZDEPb

ot (ppm)  (ppm) U (ppm)  *Pb (%) 2%%pb aoppy iy + iy

Granite dyke M639a
11 1051 40 0.04 225 2542 0.114 40378 0914 0.05059  0.00720  0.0247 0.0006 1575 35
2.1 1146 60 0.05 24 2009 0.142 41374 0764 0.05082  0.00038  0.0241 0.0004 153.7 2.8
3.1 1413 39 0.03 27.7 3892 - 44185  1.028 0.04700  0.00037  0.0226 0.0005 1443 33
41 1626 61 0.04 329 3293 - 42712 1546 0.04922  0.00053  0.0234 0.0008 149.2 5.3
5.1 1068 66 0.06 242 1078 1.901 37.793  1.89% 0.06481  0.00110  0.0260 0.0013 165.2 8.2
6.1 1247 312 025 29.7 376 6.073 35884  1.768 0.09801  0.00541  0.0262 0.0013 166.6 8.1
6.2 2736 157 0.06 584 5549 - 40551 2321 0.04911  0.00033  0.0247 0.0014 157.0 8.9
7.1 1102 39 0.04 215 - - 44276 1632 0.04857  0.00035  0.0226 0.0008 144.0 5.2
8.1 1109 23 0.02 231 - - 41594 1373 0.04754  0.00034  0.0236 0.0008 153.2 5.0
9.1 1171 41 0.04 25 3506 - 40604 2122 0.04943  0.00035  0.0225 0.0013 156.8 8.1
10.1 1071 46 0.04 237 3623 0.583 38888  1.758 0.05432  0.00039  0.0303 0.0012 162.7 7.3
111 1376 112 0.08 34 1883 0.485 35.063  2.055 0.05355  0.00049  0.0214 0.0017 180.4 10.4
12.1 1212 493 041 374 4465 0.257 28.043 1803 0.05327  0.00033  0.0243 0.0023 225.3 142
13.1 812 42 0.05 17.8 2949 0.227 39374 2475 0.05149  0.00033  0.0231 0.0016 161.3 10.0
Granite dyke M641d
11 4593 540 012 90 2448 0.829 44175 2375 0.05564  0.00070  0.0224 0.0012 143.1 7.6
2.1 2445 160 0.07 503 2329 0.531 42006 2952 0.05328  0.00056  0.0237 0.0017 150.9 105
3.1 3718 575 015 596 1065 1.952 53979  1.897 0.06456  0.00081  0.0182 0.0006 116.0 40
41 2902 411 014 514 782 2,673 48556  1.627 0.07029  0.00081  0.0200 0.0007 127.9 42
5.1 6385 5239 0.82 1133 144 16372 48414 2471 0.17906  0.00347  0.0173 0.0009 110.4 5.6
6.1 3486 548 0.16 665 2272 0.515 45383 2831 0.05315  0.00053  0.0219 0.0014 139.8 8.6
7.1 4029 1516 038 726 414 4961 48059 1755 0.08845  0.00242  0.0198 0.0007 126.2 46
8.1 3182 772 0.24 56.1 416 5.412 48555  1.697 0.09204  0.00216  0.0195 0.0007 124.4 43
9.1 2536 469 018 517 600 3.721 42160 0708 0.07806  0.00096  0.0228 0.0004 145.6 24
10.1 3135 319 0.10 485 731 2.552 55.474  1.154 0.06932  0.00103  0.0176 0.0004 1123 2.3
111 3559 729 020 652 714 2.766 47187 0992 0.07103  0.00097  0.0206 0.0004 1315 2.7
12.1 5185 2547 049  106.1 115 20781 38622  0.841 0.21407  0.00563  0.0205 0.0004 130.9 2.8
13.1 2443 507 021 491 733 2.736 43068  1.423 0.07079  0.00120  0.0226 0.0007 144.0 47
14.1 5808 2378 041  105.7 477 4,651 47541 1950 0.08599  0.00264  0.0201 0.0008 128.0 5.2

Uncertainties are at 1o, which include the error related to calibration of the 91500 standard.

The analyses in italic were not used for mean age calculation. f,ps (%) is the percentage of

2%pp that is common Pb. Correction for common Pb was made using the measured *2U/*°Pb
and 2’Pb/*®Pb ratios following Tera and Wasserburg (1972) as outlined in Williams (1998).
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Fig. 3.5: (a, b, c and d) Photographs and interpretative line-drawings of two syn-kinematic
pegmatoid dykes, M639a (N48°50°52.3”, E111°38°24.0”) and M641d (N48°50’55.4”,
E111°38°30.3"), sampled to date deformation of the Ereendavaa Range. Location of these
two dykes is shown in Fig. 3.2a. (e and f) Tera and Wasserburg (1972) Concordia diagrams

for M639a and M641d samples. Data are shown with 2o errors. See text for further

explanations.
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4.2. Results
Sample M639a is a coarse-grained, foliated pegmatite dyke of the Onon Shear Zone

(Fig. 3.5a and b). The analysed zircons constitute a homogenous population of dark and large
grains (200 to 400 um)*. According to their typology, these zircons are characteristic of high
temperatures (between 750 and 900°C, Pupin 1980) and are generally associated with alkali
and hyperalkali granites. They have amorphous cores that are rich in uranium-bearing
inclusions. Fourteen analyses have been performed on 13 grains (Table 3.1). Two of these
show significantly older ages than the other analyses. Twelve analyses are homogeneous in
age in the limit of their individual error and yielded a mean ?*°U/*®Pb age of 154 + 4 Ma (Fig.
3.5e) that we interpret as the age of dyke emplacement.

Sample M641d is a coarse-grained and foliated pegmatite (Fig. 3.5¢ and d). The
zircons are small (50 to 200 um), dark, opaque, and elongated®. Their typology does not give
information in terms of crystallisation temperature. Some zircons have amorphous cores that
are rich in inclusions. Fourteen analyses have been carried out on 14 grains (Table 3.1). Three
analyses revealed irrelevant because of loss of radiogenic Pb. The remaining analyses yielded
a mean 2°°U/**Pb age of 136 + 6 Ma (Fig. 3.5f) that we consider to reflect the time of
emplacement of the dyke.

5. Discussion

5.1. Exhumation mode of the Ereendavaa Range
The Ereendavaa Range is elongate and sub-parallel to the overlying Onon and Uldz

Mesozoic Basins. The overall structural and metamorphic pattern indicates exhumation of the
Range at the footwall of the Onon Shear Zone.

The exhumation history of the Range is marked by a decrease in metamorphic grade
from amphibolite-facies to greenschist-facies and brittle deformation. A temperature decrease
is associated with increasing strain localisation within the Onon Shear Zone. Our structural,
microstructural and metamorphic observations indicate that the Ereendavaa Range appears as
a metamorphic core complex exhumed during a NW-SE extensional event. Our few structural
observations at the eastern border of the Range do not allow us to constrain the nature of the
contact with the rocks of the Uldz Basin. The only clear feature is that this area lacks

! Voir Fig. A2.1 de I’annexe 2
2 \Voir Fig. A2.1 de I’annexe 2
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deformation comparable to what is observed at the western border of the Range. Thus, the
Ereendavaa Range appears as an asymmetric metamorphic core complex.

Geochronological data obtained on syn-kinematic granitic dykes point to an
exhumation during late Jurassic to early Cretaceous times. This age range overlaps with that
of volcanic and detrital deposits within the adjacent Onon Basin (Badamgarav 1977).

Within the study area, earliest structures developed during high-grade metamorphism;
microstructures and fabrics suggest temperatures close to partial melting conditions.
However, no migmatites have been unequivocally identified in the Range. Nevertheless, in
the western border of the Range, the occurrence of numerous pegmatites and granitic dykes
that we interpret as syn-kinematic (see Fig. 3.5) implies that melting occurred at depth.
Furthermore, the mainly quartzo-feldspathic, mica-poor, characteristics of intrusions, together
with the very limited amount of metapelites in the Range, suggest that melting affected
mainly the orthogneisses.

In contrast to the western border of the Range where lineations are well developed and
indicate top-to-the-NW motion, those in the central part of the range are often poorly
expressed and tend to show along-strike preferred orientations. Some workers reported the
occurrence of syn-exhumation along-strike stretching lineations within the high-grade parts of
extensional core complexes, which was interpreted in terms of lower crustal underflow due to
strong radial extension along overlying normal shear zones (MacGready et al. 1997; Amato
and Miller 2004; Gautier et al. 2008). Such interpretation remains difficult to argue here
because of the lack of sufficient geochronological data, as well as of the poorly documented
south-eastern flank of the Range.

5.2. Large-scale Mesozoic crustal extension
Metamorphic rocks that compose the Ereendavaa Range were previously presumed to

be Proterozoic in age (Badarch et al. 2002) on the basis of U-Pb zircon and Rb/Sr
geochronological data from granites in the Russian, northern part of the Range (Bibikova et
al. 1979). Combined with structural observations, our zircon ages from the Onon Shear Zone
indicate that high temperature deformation occurred during the Mesozoic.

To the northwest of the Ereendavaa Range, in Transbaikalia, the NE-SW trending
Zagan Range has recently been described by Donskaya et al. (2008) as an extensional core
complex (Fig. 3.6). The core of the Zagan Range is mainly composed of orthogneisses.

Foliated to mylonitized volcanic and sedimentary rocks are distributed along the northern and
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southern borders of the Rrange. Associated foliations are marked by NW-SE stretching and
mineral lineations. The southern border of the Range shows large strains with kinematic
indicators pointing top-to-the-SE motion. The interface between the high-grade core and the
overlying metasedimentary rocks is marked by sheeted syn-kinematic intrusions of
leucogranite (Fig. 3.6). Argon data on hornblende and biotite indicate an early Cretaceous age
for the exhumation of the Zagan Range (Donskaya et al. 2008).

At a larger scale, the NE-SW extension observed in the Ereendavaa and Zagan areas is
consistent with extensional basins identified in northern China, eastern Mongolia and
Transbaikalia (Traynor and Sladen 1995; Zorin 1999; Meng 2003; Meng et al. 2003; Darby et
al. 2004; Lin and Wang 2006). It is further consistent with several core complexes that have
previously been recognized in Transbaikalia (Sklyarov et al. 1994; Zorin 1999; Mazukabzov
et al. 2006) and northern China (Davis et al. 1996; Zheng et al. 1996; Webb et al. 1999; Davis
et al. 2002; Darby 2003; Darby et al. 2004; Liu et al. 2005) (Fig. 3.1).

Metamorphic cores from Transbaikalia, northern Mongolia and northern China have
yielded comparable ages. In northern China, they range from 130 Ma to 110 Ma (*Ar/*Ar
method on syn-kinematic hornblendes, biotites and sanidines, and U-Pb on zircons from syn-
kinematic plutonic rocks) (Davis et al. 1996; Webb et al. 1999; Davis et al. 2002; Liu et al.
2005; Wu et al. 2005; Zhang et al. 2005). In Transbaikalia and northern Mongolia the
available data (“°Ar/**Ar data on hornblendes and biotites) have yielded ages between 134 Ma
and 119 Ma (Mazukabzov et al. 2006; Donskaya et al. 2008). One synkinematic dyke within
the Onon Shear Zone yielded a zircon age at 136 = 6 Ma (Fig. 3.5f), which is comparable to
ages related to the exhumation of other extensional core complexes documented in the region.
The other dyke analysed provided a significantly older zircon age at 154 + 4 Ma (Fig. 3.5e),
comparable to ages obtained on zircons from granites and granosyenites of the footwall of the
Zagan Complex in Transbaikalia (153 = 1 Ma, Sklyarov et al. 1997; 151.6 £ 0.7 Ma,
Donskaya et al. 2008). The rather large range of available ages remains to be discussed, but
the main conclusion is that high-grade extensional structures of the region developed during
late Jurassic to early Cretaceous times.

Prior to our study, metamorphic core complexes had not been reported from eastern
Mongolia, although some authors had interpreted sedimentary basins as being extensional
(Traynor and Sladen 1995; Meng 2003). Most regional studies dedicated to the late Jurassic-
early Cretaceous extensional event in eastern Asia do not consider the possibility that
metamorphic core complexes in northern China may be linked to those located in
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Transbaikalia and northern Mongolia. However, Darby et al. (2004) and Lin et al. (2008) have
recently envisaged this possibility.

Sedimentary and volcanic Syn-kinematic leucogranite
E metamorphic rocks dyke

~_ Assymétric microfolds
Leucogranitie lacolith ~--. Shear band

Fig. 3.6: (a) Simplified cross-section of the southern part of the Zagan Metamorphic Core

Complex (after Donskaya et al. 2008 and own field observations). High-grade rocks and low-
grade Permian and Triassic volcanic rocks occur below and above a detachment zone
marked by a syn-kinematic sheet of leucogranite. (b) Photograph and interpretative line
drawing of a syn-kinematic granitic dyke. (c) Photograph and interpretative line drawing of

deformed bedding in low-grade volcanic rocks above the leucogranite.
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The Ereendavaa Range appears to be the southernmost metamorphic core complex
identified to date in Transbaikalia and north-eastern Mongolia. However, in the central part of
eastern Mongolia (Nartyn area, Fig. 3.7), we recently recognized a highly deformed shear
zone at the interface between metamorphic units and the overlying Cretaceous Choyr Basin
(Ito et al. 2006) (location in Fig. 3.1, Fig. 3.7a). Preliminary field observations indicate that
this deformation zone is an extensional shear zone (Fig. 3.7b and c) dipping to the northwest,
and structurally above a granite batholith of presumed Jurassic age according to available
geological maps. No geochronological data are currently available to constrain the age of this
normal shear zone, but its location and the NE-SW structural trend of the area appear
consistent with the Mesozoic extensional event observed in Transbaikalia and in northern
China. Beside evidence provided by the Ereendavaa area, this would strengthen the arguments
for a geographic continuum of NW-SE extensional tectonics throughout the entire region.
Although more geochronological data are required to better constrain the timing of extension
and the exhumation history of metamorphic core complexes, those now available indicate
crustal extension during Mesozoic times. The rapid cooling history documented for
Transbaikalia during late Jurassic-early Cretaceous times (Van der Beek et al. 1996) may well

have been associated with such a period of regional-scale extension.

Cretaceous
NW  Choyr Basin ) Nartyn Complex SE
=y — 7 —_— "—l P . ﬁ_,_'_
1000 md* 1\\( ] ( 250 m

Unmetamorphosed sedimentary
and volcanic rocks

Strongly foliated
Metabasite

S-C leucogranites
= Syn-kinematic granite
dykes

Presumed Jurassic
[ granite with magmatic
foliation

Undeformed granitic
dykes

Fig. 3.7: (a) Simplified cross-section parallel to the NE-SW stretching lineation across the
low-angle normal shear zone of the Nartyn area (location Fig. 3.1). (b) S-C leucogranite from
the normal shear zone. (c) Sheared granite dyke within high-grade metabasites.
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5.3. Extension mode and implications
The regional pattern of distributed rift-type basins locally bounding metamorphic core

complexes that extend from Transbakaila in the north and northern China in the south
indicates that this part of eastern Asia might be the largest extensional domain recognized in
the world, extending over 1500 km in width. Following some authors, this extensional regime
may have affected a much larger area than discussed here (Ratschbacher et al. 2000; Chen et
al. 2003; Lin and Wang 2006). A remarkable feature is that core complexes and extensional
basins occur on both sides of the Mongol-Okhotsk suture (Fig. 3.1), which suggests that the
events reflected by extension and by the suture should be independent.

Pre- to syn-extensional magmatism is widespread across eastern Asia (Meng 2003).
Many geochemical studies further report large volumes of volcanic flows and plutons of
similar age across north-eastern China and adjacent areas (Wu et al. 2002; 2005; Fan et al.
2003; Wang et al. 2004; Guo et al. 2007; Deng et al. 2007). Some of these studies highlight
the importance of associated juvenile mantle-derived material (Wu et al. 2002; Fan et al.
2003; Jahn et al. 2004). Zorin (1999) and Donskaya et al. (2008) emphasized that chemical
and isotope signatures of magmatic events of middle to late Jurassic age within northern and
eastern Mongolia attest to mixtures between crustal and mantle sources.

The important and widespread Mesozoic magmatic activity that characterizes the area
points to an abnormally hot lithosphere. A hot and therefore weak lithosphere might have
triggered crustal horizontal flow during late Jurassic-early Cretaceous times and would further
be consistent with a distributed mode of extension (Buck, 1991).

6. Conclusions

We draw the following conclusions from the above study.

1. The Ereendavaa Range corresponds to an extensional core complex system, trending
NE-SW and associated with NW-SE horizontal crustal stretching.

2. Extension in the area is accommodated along a crustal-scale shear zone, the Onon
Shear Zone

3. This is the first study documenting extensional tectonics in eastern Mongolia.

4. Geochronological data indicate that high-grade deformation associated with extension
is late Jurassic to early Cretaceous in age.
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5. The Ereendavaa core complex, together with other field observation in the central part
of eastern Mongolia, emphasizes that Mesozoic extensional events reported in
Transbaikalia, northern China and northern China correspond to a single tectonic
event that affected the entire region.

6. The extensive Jurassic and Cretaceous magmatism that characterizes Mongolia, as
well as the distributed extensional pattern throughout the region, suggest that

extension may basically have been associated with a regional-scale thermal event.
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Chapitre 4 :

Histoire de I’exhumation du déme métamorphique

d’Ereendavaa, Nord de la Mongolie orientale
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Résumé

La présence de nombreux bassins extensifs, orientés NE-SO et dont certains bordent
des ddémes métamorphiques extensifs en Transbaikalie, au nord de la Mongolie, ainsi qu’au
nord de la Chine, indique que la partie orientale du continent asiatique a été affectée par un
événement extensif majeur, d’orientation NO-SE, au Jurassique supérieur-Crétacé inférieur.
Avant cette étude, les données géochronologiques qui ont contraint I’évolution des démes
métamorphiques définissent une histoire partiellement synchrone entre la région transhaikale
(134-121 Ma) et le nord de la Chine (136-110 Ma). Ceci suggére que I’exhumation des démes
métamorphiques a eu lieu plus probablement au Crétace inférieur.

Au nord de la Mongolie orientale, la chaine d’Ereendavaa qui a été récemment
interprétée comme un déme métamorphique extensif, est délimitée a I’ouest par la zone de
cisaillement normale de I’Onon. A partir des ages (U-Pb sur zircons) de mise en place de
filons syn-cinématiques de pegmatite dans la zone de cisaillement, il a été conclu que ce déme
métamorphique avait été exhumé au Jurassique supérieur - Crétacé inférieur. Cependant, cette
large gamme de temps reste a préciser. Dans cette étude, nous présentons de nouveaux ages
U-Pb obtenus & partir de zircons issus de filons de pegmatites, ainsi que des ages “°Ar/*°Ar
provenant des analyses de micas et d’amphiboles, issus de roches métamorphiques et
magmatiques représentatives de la chaine d’Ereendavaa. Ces données montrent que (1) la
chaine d’Ereendavaa a été le lieu d’une activité magmatique importante, précédant la
tectonique qui a conduit a son exhumation, (2) le refroidissement des roches de la chaine a
débuté vers 138 Ma, et (3) I’exhumation de la chaine le long de la zone de cisaillement de
I’Onon a principalement eu lieu entre 130 et 125 Ma. Ces données géochronologiques plus
précises sont cohérentes avec celles précédemment publiées pour d’autres dbémes
métamorphiques extensifs localisés dans les régions voisines. De plus, a I’échelle de I’Asie
orientale, I’ensemble des données géochronologiques disponibles suggére que la dynamique

extensive a atteint un paroxysme dans une gamme d’ages restreinte au Crétacé inférieur.
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Timing of exhumation of the Ereendavaa metamorphic core complex (north-eastern
Mongolia) — U-Pb and “°Ar/**Ar constraints

Article récemment accepté dans la cadre d’une édition spéciale sur la géologie de la région
du Lac Baikal, a paraitre dans la revue Journal of Asian Earth Sciences
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Abstract

The occurrence of numerous NE-SW trending rift basins that locally bound
metamorphic core complexes in Transbaikalia, northern Mongolia and north-eastern China
indicates that the eastern domain of the Central Asian Orogenic Belt was affected by a large-
scale NW-SE extensional tectonic event during late Jurassic to early Cretaceous times.
Available geochronological information about the formation of metamorphic core complexes
in the region define partly synchronous periods in Transbaikalia (134-121 Ma) and North
China (136-110 Ma) suggesting dome exhumation during the early Cretaceous.

In north-eastern Mongolia, the Ereendavaa Range, lined by the Onon Shear Zone, was
recently interpreted as one of these metamorphic core complexes, of late Jurassic to early
Cretaceous age, on the basis of U-Pb zircons data from two synkinematic pegmatite dykes.
However, this wide time range remains to be discussed. The present work constrains the
tectono-thermal evolution of the range by providing new MC-ICP-MS U-Pb zircons ages
from pegmatite dykes and metamorphic igneous rocks, and mica and amphibole “Ar/*Ar
laser step-heating ages from metamorphic and magmatic rocks that crop out within the range.
The results show that (1) the Ereendavaa range was the locus of a widespread magmatic
activity prior to its exhumation from late Jurassic times, (2) cooling of the range began at least
at 137.9 + 0.3 Ma as revealed by a “Ar/*Ar plateau ages obtained from an hornblende
sampled within the range core, and (3) exhumation along the Onon Shear Zone occurred from

130.3 £ 1.9 Ma down to 124.8 £ 0.3 Ma, as shown by ages of most of micas and amphiboles
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from the Shear zone. These more accurate ages are consistent with metamorphic core
complex ages from adjacent areas. Furthermore, they argue for an extensional dynamic
paroxysm at the scale of eastern Asia during a narrow time range in the early Cretaceous
between ca. 130 Ma and ca. 120 Ma.

Keywords: North-eastern Mongolia, Ereendavaa Range, early Cretaceous exhumation, U-Pb

geochronology, “’Ar/**Ar geochronology, large-scale extension

1. Introduction

Mongolia and the adjacent areas are located within one of the largest accretionary
complex on the Earth, known as the Central Asian Fold/Orogenic Belt (Zonenshain et al.,
1990; Mossakovsky et al., 1993; Badarch et al., 2002), or the Altaids (Suess, 1908; Sengor et
al., 1993; Seng6r and Natal’in, 1996; Yakubchuk et al., 2001). This huge belt is best known
for it massive generation of voluminous granitic intrusions, mostly of juvenile character,
during Phanerozoic times (Kovalenko et al., 1996; Jahn et al., 2000a,b; 2004; 2009; Wu et al.,
2000; 2002). It extends from the Urals to the Sikhote-Alin Range in the Russian Far East,
where it is truncated by Pacific subduction-accretion systems of Mesozoic age (e.g. de Jong et
al., 2009), and it is bordered by the Siberian craton to the North and the Sino-Korean and
Tarim cratons to the South. Accretion of the belt started in Transbaikalia from Neoproterozoic
(ca. 1000 Ma, Khain et al., 2002) and finished in Inner Mongolia in early Permian (Hsu et al.,
1991; Seng6r and Natal’in, 1996, Xiao et al., 2003) or Permian to early Triassic times (Chen
et al., 2009). One of the latest stages of this long-term convergence tectonic event was
attributed to the closure of the Mongol-Okhotsk Ocean, a remnant of an oceanic domain,
which was located between Siberia and eastern Mongolia in mid-Mesozoic times (Zonenshain
et al., 1990; Zorin, 1999). The associated orogenic belt extended from Central Mongolia and
Transbaikalia to the Amur province and Okhotsk Sea in Far East Russia. However, the age of
the ocean closure remains controversial, from early-middle Jurassic (Zorin, 1999) to late
Jurassic-early Cretaceous times (Kravchinsky et al., 2002; Cogné et al., 2005).

Following the long period of north-south convergence, the eastern part of the Central
Asian Orogenic Belt and north-eastern China were affected by a NW-SE regional-scale
extension in late Mesozoic times (Ren et al., 2002; Meng, 2003; Darby et al., 2004; Lin and

Wang 2006; Daoudene et al., 2009). The first field argument was the occurrence of
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widespread large domains of sedimentary basins that extend from Transbaikalia to north-
eastern China (Watson et al., 1987, Allen et al., 1988; Traynor and Sladen, 1995; Khand et al.,
2000; Ren et al., 2002; Meng et al., 2003). In fact, these large domains contain numerous NE-
SW rift basins (Meng et al., 2003) (Fig. 4.1) filled with late Jurassic to early Cretaceous
sedimentary and volcanic rocks (e.g. Graham et al., 2001). In Transbaikalia, north-eastern
Mongolia, and north-eastern China, some of these rift basins bound locally NW-SE striking
extensional metamorphic core complexes (Sklyarov et al., 1994, 1997; Davis et al., 1996,
2002; Webb et al., 1999; Darby et al., 2004; Liu et al., 2005; Mazukabzov et al., 2006;
Donskaya et al., 2008; Daoudene et al.,, 2009; Charles et al.,, 2010). Available
geochronological studies of metamorphic core complexes suggest that their formation mainly
occurred in early Cretaceous times. “°Ar/**Ar ages from metamorphic core complexes in
Transbaikalia-northern Mongolia and north-eastern China range from 134 Ma to 121 Ma
(Sklyarov et al., 1997; Donskaya et al., 2008) and 136 Ma to 110 Ma (Webb et al., 1999;
Davis et al., 2002; Zhang et al., 2002, 2003; Lin et al., 2008), respectively. This extensional
regime that might have affected a much larger area than discussed here (e.g. Faure et al.,
1996; Li, 2000; Ratschbacher et al., 2000; Chen et al., 2003; Cunningham et al., 2009) was
accompanied by a widespread magmatic activity from late Jurassic to early Cretaceous times
(Wu et al., 2005; Jahn et al., 2009; Zhang et al., 2010).

Several debated models have been proposed to explain the late Mesozoic extension in
eastern Asia. For instance, Ren et al. (2002) propose that continental extension is due to a
combination of deep lithospheric processes and large-scale interaction between Pacific,
Eurasian and Indian plates. This interaction might have generated east and southeastward
mantle flow, and rotation and extrusion of micro-continental blocks along E-W or SE-
trending paleo-fractures and dextral transtension along NE- or NNE-trending large-scale
strike-slip faults. In contrast, Meng (2003) proposed that the collision of a North China-
Mongolia block with the Siberian craton led to crustal thickening of the eastern part of the
Central Asian Orogenic Belt. Subsequent break-off at depth of the north-dipping Mongol-
Okhotsk oceanic slab is proposed as the main trigger for gravitational collapse of a high-
plateau leading to late Jurassic-early Cretaceous crustal extension. On the base of
geochemical data, Qian et al. (2003) conclude that Mesozoic high-Ba-Sr granitoids in the
North China craton and the Dabie-Sulu orogen are compatible with associated basic rocks for
most of the incompatible trace element, therefore implying large-scale melting of
subcontinetal lithospheric mantle. This feature suggests a magma generating mechanism and a
mantle enrichment not only connected to the Triassic continental subduction in the Dabie-
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Fig. 4.1: Late Jurassic to early Cretaceous extensional structures in the eastern part of the
Asian Continent (modified after Daoudene et al., 2009). Localisation of rifts basins is after
Ren (2002), Meng (2003), and Zorin (1999). Metamorphic core complexes: BU Buteel-
Burgutoy (Mazukabzov et al., 2006; Donskaya et al., 2008), ED Ereendavaa (Daoudene et
al., 2009), HO Hohhot (Davis et al., 2002), KA Kalagin (Zhang et al., 2003), LI Liaoning (Liu
et al., 2005), LL Linglong (Charles et al., 2010), Transbaikalia (Zorin, 1999; Mazukabzov et
al., 2006; Donskaya et al., 2008), YA Yagan-Onch Hayrhan (Zheng et al., 1996; Webb et al.,
1999), YI Yiwulushan (Zhang et al., 2003; Darby et al., 2004), YU Yunmengshan (Davis et
al., 1996), ZA Zagan (Sklyarov et al., 1994; 1997; Donskaya et al., 2008).
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Sulu area, but linked to a larger scale lithospheric process. Qian et al. (2003) further invoke
delamination of the ancient lithospheric mantle beneath the eastern part of North China to
explain the widespread Mesozoic magmatism. Zhang et al., (2010) suggest that the late
Mesozoic (180-80 Ma) subduction-related volcanic activity in China migrated progressively
eastward from the interior parts of the Pacific continental margin. They explain this trend by
southeastward hinge retreat of the Paleo-Pacific Plate.

Daoudene et al. (2009) showed that extension documented in northern China (Ren et
al., 2002; Meng, 2003; Darby et al., 2004; Lin et Wang, 2006) and southern Siberia (Zorin,
1999; Donskaya et al., 2008) should be extended at a regional scale, including eastern
Mongolia. Discussing causes for extensional tectonics throughout the region is out of the
scope of the present paper and needs further geochronological data. Thus, two MC-ICP-MS
U-Pb zircon ages from synkinematic pegmatite dykes suggested that the Ereendavaa
metamorphic core complex in north-eastern Mongolia was exhumed during late Jurassic to
early Cretaceous times (Daoudene et al., 2009). This wide range of time remains to be better
constrained to open discussion on regional scale boundary conditions of extension, especially
because the exhumation of metamorphic core complexes in eastern part of the Central Asian
Orogenic Belt and north-eastern China appears restricted to early Cretaceous times. This
study provides further geochronological data obtained by MC-ICP-MS U-Pb analyses on
zircons from pegmatite dykes and orthorgneisses and by “°Ar/*°Ar step-heating analyses on
mica and amphibole from metamorphic and magmatic rocks to constrain tectono-thermal
evolution of the Ereendavaa Range. Results corroborate the occurrence of a maximum of
activity in metamorphic core complexes exhumation over a rather narrow time range between
ca. 130 Ma and ca. 120 Ma.

2. Geological setting

The Ereendavaa area in north-eastern Mongolia is characterized by the occurrence of
an elongate NE-SW trending range between two Mesozoic basins, the Onon Basin to the west
and the Uldz Basin to the East (Fig. 4.2a). The Onon Basin was described as a half-graben
filled with unmetamorphosed volcanic flows and continental sedimentary rocks (Cluer et al.,
2000). According to palaeontological data and geological correlations, these rocks were
deposited in late Jurassic to early Cretaceous times (Badamgarav et al., 1977; Khand et al.,
2000).
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Fig. 4.2: (a) Simplified structural map of the Ereendavaa area, modified after Daoudene et
al., (2009). Boundaries and limit between high-grade metamorphic core of range and low-
grade cover were drawn from our structural and metamorphic observations and the
geological map of Samovitch et al. (1976). (b) Simplified NW-SE cross-section of the range,
modified after Daoudene et al. (2009). Selected samples closest to the section are projected
on the cross-section in order to show their structural locations.
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The Ereendavaa Range mainly consists of orthogneisses, amphibolites and scarce
paragneisses. Recent structural and metamorphic observations have shown that the
range is an extensional metamorphic dome, interpreted as a “Metamorphic Core Complex”
(Daoudene et al., 2009). The lowermost exposed rocks within the internal part of the range
show a flat-lying to gently dipping foliation. Previous microstructural analyses of
orthogneisses showed that the foliation was formed during high-grade amphibolite-facies
metamorphic conditions (i.e. Above 600°C, Daoudene et al., 2009), without evidence of
partial melting. Toward the Onon Basin to the West, the uppermost part of the range
correspond to a slightly NW dipping large-strain zone (Fig. 4.2a) marked by a mylonitic
foliation and well-expressed NW-SE trending mineral and stretching lineations. There, shear
sense indicators such as shear bands, rolling structures, and normal microfaults are
widespread and indicate top-to-the NW motions. Thus, the interface between the overlying
Onon Basin and the high-grade metamorphic core of the range is a normal shear zone, the
Onon Shear Zone (Fig. 4.2b). Microstructures of deformed Quartz-feldspar rocks within the
shear zone attest to retrograde conditions from amphibolite- to greenschist-facies during
deformation (Daoudene et al., 2009). This, together with the observed kinematic criteria,
indicates that the high-grade metamorphic rocks of the Ereendavaa Range were exhumed
along the Onon Shear Zone during a NW-SE extensional event. Along the eastern flank of the
range, close to the Uldz Basin, the lack of deformation comparable to what is recognized
along the Onon Shear Zone suggests that the Ereendavaa Range is an asymmetric
metamorphic core complex. In northern, eastern and southern part of the range, sedimentary
series show greenschist-facies or lower grade metamorphic conditions (Fig. 4.2a). Rocks
consist of slates, chlorite schists, sandstones, conglomerates and minor amount of limestones.
While natures of contacts are presently unknown, these series seem to be structurally above
the high-grade metamorphic core of the range.

Scarce small granite plutons of presumed late Jurassic to early Cretaceous ages occur
within the metamorphic rocks of the Ereendavaa Range (Fig. 4.2a), especially along its
northern part (Samovitch et al., 1976). Moreover, numerous dykes of pegmatite, granite, and
leucogranite are intrusive within metamorphic rocks of the range. Along the Onon Shear
Zone, some of these dykes display foliation-intrusion relationships that indicate a
synkinematic emplacement (Daoudene et al., 2009). The first published zircon U-Pb ages
from two dykes have constrained their emplacement between ca. 154 Ma and 136 Ma (Fig.
4.2a) (Daoudene et al., 2009), which indicates that the exhumation of the Ereendavaa Range
along the Onon Shear Zone occurred in late Jurassic to early Cretaceous times.
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3. Geochronological analyses

3.1. U-Pb zircon dating

3.1.1. Description of samples
Two porphyric orthogneisses (M618 and M619) from the central part of the range

have been sampled (Fig. 4.2a and b). These rocks bear a well-developed high-grade foliation
(Daoudene et al., 2009) marked by the preferred orientation of feldspar phenocrysts (Fig.
4.3a). In order to further constrain the U-Pb zircon ages of two synkinematic dykes from the
Onon Shear Zone (Daoudene et al., 2009), four additional pegmatites have been sampled.
Two of them (M603a and M639b) are located within the shear zone (Fig. 4.2a and b). They
show diffuse contacts with the host rocks (Fig. 4.3b), which suggest a rather hot environment
during emplacement. Moreover, they show weak internal fabrics in geometrical continuity
with those observed within country rocks. Two other samples (M615a and M616) were
collected from coarse-grained pegmatite dykes cutting across layered amphibolites localized
below the Onon Shear Zone (Figs. 4.2a and b). These dykes do not show internal fabrics and
display sharp contacts at high angle to the foliation of country rocks (Fig. 4.3c and d).
Nevertheless, they show magma digitations elongate within the foliation of host rocks, with
flat-lying attitudes sub-parallel to the regional foliation of the range. From these structural
observations, we inferred that these two coarse-grained pegmatite dykes might have emplaced
during late stages of the extensional deformation in the area.

3.1.2. Method
Single grains were analyzed using the Neptune Multiple Collector - Inductively

Coupled Plasma - Mass Spectrometer (MC-ICP-MS, Thermo Fisher Scientific, Bremen,
Germany) equipped with a multi-ion counting system, allowing a very high sensitivity
(Cocherie and Robert, 2007). The mass spectrometer is associated with a laser ablation
system operating at 213 nm (New Wave frequency-quintupled Nd:YAG UV laser, distributed
by VG, UK). The crater was 20 um in diameter and 15-20 um in depth. Zircon standard is
91500 from CRPG-CNRS, Nancy, France (Wiedenbeck et al., 1995). Standard bracketing was
applied to correct both elemental fractionation during the ablation process and mass bias

originating from the MC-ICP-MS itself. Detailed instrumentation, analytical accuracy, and
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Fig. 4.3: Photographs and interpretative line-drawing of some outcrops where samples have
been collected for zircon U-Pb analyses. (a) Porphyric orthogneiss from the central part of
the Ereendavaa Range. (b) Pegmatite M603a within fine-grained leucocratic orthogneisses of
the Onon Shear Zone. (c and d) Pegmatite dyke M616 within amphibolitic rocks. The dyke

shows straight contacts and crosscuts foliation of the host rock.

sensitivity are discussed in Cocherie and Robert (2008) and Cocherie et al. (2009). BSE
imagery was used to avoid cracks, defects, and inclusions (Fig. 4.4). For Phanerozoic zircons,
the analytical uncertainty in the 2°°Pb/?**Pb ratio becomes critical for correction of common
Pb (Cocherie and Robert 2008); we therefore used the concordia diagram of Tera and
Wasserburg (1972) where uncorrected data can be plotted (“°’Pb/°°Pb vs #*U/2%Pb). For
Phanerozoic times, ages significantly different are associated with very weak variations in the
207ppy*/2%pp* ratio (Ph*: radiogenic) and a large variation in the 2°Pb*/***U ratio. The Tera
and Wasserburg diagram is thus convenient to visualize ages (Claoué-Long et al., 1995;
Williams, 1998). The principle of the diagram is that uncorrected data plot on a mixing line
defined by a point on the Concordia and a point on the ordinate corresponding to the

207pp2%py ratio of the common-Pb at the time of zircon crystallization (Stacey and Kramers,
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Fig. 4.4: Back-scattered electron images showing representative zircon grains of each dated
samples. White rods on photographs equals to 100 um. White circles and associated number
correspond to spot analyses. (a) Orthogneiss M618. (b) Orthogneiss M619. (c) Pegmatite
M603a. (d) Pegmatite M639b. (e) Pegmatite M615a. (f) Pegmatite M616. Zircons from
pegmatites (c, d, e, and f) are marked by uranium-rich light rims.
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Table 4.1: Zircons U-Pb analyses of two Orthogneiss and four pegmatite samples from the
Ereendavaa Range.

Total Radiogenic Total Radiogenic Ageg\{a]
Gmin U Th ToU™P “Pw f, O B0 kil ] TR =Dy ~ pp,
spot m) 1 m Pb % Pb =  Pb = U = % TP =z TPb = U 3 U =
Orthogneiss M 618 Pegmanis M8355
11 1 101 078 65 10223 04861 1726 023 00616 00010 00574 3 11 5539 6167 11 369 0.0008 0.0002 94515
218 212 1194 0935 2325 071 00395 00007 00426 8 12 6285 1I7. 150 0.0028 0.0003 8§70 21
21 14 a7 - 0741 2148 037 00578 00005 00462 5 21 424 113 003 1603% 37 00003 00003 131317
31 43 30 272 3340 1987 026 00786 0.0029 0.0488 4 31 4994 5485 110 44 0.0010 0.0002 1023135
41 153 13 1215 0.646 2321 042 00571 00013 00428 5 4.1 4868 3892 0.78 151 0.0121 0.0007 112247
31 62 179 2581 0624 2187 031 00369 00006 00454 4 31 6979 8280 119 335 0.000% 0.0003 968 16
61 &7 81 829 1475 1872 041 00637 00014 00328 7 61 3436 132 002 19115 5 0.0003 00003 126420
71 158 135 - L1328 2179 037 00625 00011 00453 5 62 3882 157 003 - 0.0003 00003 123817
12 215 1196 1531 21.34 031 00841 00011 0.0461 4 71 6015 3033 050 687 0.0007 4 00003 111218
a3 kL 241 7125 2240 066 01089 0.0031 00413 3 72 4595 1689 037 1102 0.0005 0.0005 111929
32 43 - 2215 2276 025 0059 00011 0.0430 3 81 3552 1335 038 383 0.0023 00003 11617
758 980 2719 0101 2255 028 00327 00005 00443 3 9.1 5058 4634 092 0.0008 0.0003 101019
442 578 1552 0840 2454 038 00386 0.0007 0.0404 4 101 4736 2927 0.62 0.0011 5 00003 124522
177 M 974 0.951 2368 035 00395 00008 0.0413 4 102 9237 3914 064 5 0.0021 5 00008 118131
259 196 1918 0312 2429 045 00344 00004 00410 3 111 4698 381 012 0.0004 00003 1300138
131 263 181 3%0 0735 2274 028 00579 00006 0.0436 3 112 5319 1305 025 0.0008 00002 1119135
Orthogneiss M 619 2.1 4519 2116 047 0.0007 P 00003 MLTO017
11 13 32 849 1014 2273 032 0035 00017 00436 4 131 5382 189 006 0.0011 2 0.0003 122422
21 107 33 866 0504 2366 042 00356 00011 00421 3 141 6664 1347 020 0.0005 00003 128518
31 B2 33 594 0539 2140 036 00365 00007 00463 5 151 6306 6764 104 0.0007 0.0002 1030135
41 73 30 - 0571 2186 035 00366 00012 00433 4 Pegmantc Mé15a
531 65 26 - 1037 2146 038 00604 00018 00461 5 11 6727 280 004 054 00450 00005 00233 00003 148522
61 95 0493 2364 038 00555 00016 00421 4 12 6482 280 004 083 00450 00005 00235 00003 149729
71140 2300 037 00826 0.00I9 00427 4 21 Ile42 1867 016 086 00598 00012 00220 0.0004 140527
81 92 2521 055 00394 000I8 00393 3 31 Toel 293 004 085 00483 00005 00231 00003 1471128
a1 173 7 2410 037 00553 00008 00413 4 41 7218 379 003 089 00458 00003 00238 00003 151632
o1 &7 2290 042 00803 00011 00432 3 51 4862 483 010 085 00486 00004 00230 0.0004 146428
11.1 189 2254 039 00546 00008 00442 5 61 3815 122 003 073 00485 00004 00229 0.0004 145824
121 157 3 2376 040 00616 0.00I5 00416 4 71 2300 125 011 057 00511 00010 00246 00006 156337
131 117 2398 032 00371 00012 00414 3 81 2678 85 003 086 00520 0.0008 00248 00005 157833
141 167 2364 039 00353 0.0007 00421 4 91 5032 219 004 068 00454 00008 00242 00004 154225
151 117 2274 038 00537 00011 00438 5 101 8806 368 006 065 00478 00004 00227 00003 14621
161 58 2219 034 00825 00014 0043 4 111 6316 271 004 050 00486 00004 00226 00003 144219
17.1 105 2157 028 00336 00005 00462 4 121 10045 2316 023 081 00707 00021 00236 00005 150528
181 66 2235 035 00394 00016 00443 4 131 4274 340 008 071 00512 00006 00225 00004 143623

Pegmatitique M 603a 41 2960 108 004 159 00495 0.0005 00303 00015 192592

11 234 326 128 97 2518 L1101 2271 072 00600 00016 00436 0.0014 275 8 151 5884 314 005 082 00512 0.0008 00214 00004 136624
21 17 260 00342 00011 00447 0.0008 282 5 151 10958 923 0.08 0.74 00484 00004 00243 00004 134527
31 492 486 0.0549 00005 00455 0.0005 290 6 17.1 5230 337 006 0.69 00494 00004 00231 00004 147023
41 310 23 0.0311 6.0007 00268 00004 171 3 Pegmatite M 616

42 59 36 00582 00022 00443 0.0006 279 4 11 1406 2185 L1355 728 1791 3330 118 00644 00019 00295 00010 187 7
51 1037 17 0.0500 00007 00238 0.0004 152 3 21 1152 784 068 3234 0186 2304 118 00534 00006 00433 00022 273 14
32 118 89 0.0568 00016 00473 0.0009 298 6 31 406 108 027 2282 - 3861 103 00452 00010 00259 00007 165 4
71 437 369 00018 00402 0.0009 234 6 41 3625 3400 094 - 0016 3786 175 00496 00005 00264 00012 168 38
g1 13 18 00014 00420 00005 265 & 51 141 83 006 562! - 4142 105 00470 00005 00241 00006 154 4
81 971 380 7 00007 00313 0.0004 199 3 32 432 27 064 3733 1169 2716 082 00601 0.0009 00364 0.0008 230 5
g1 290 237 0.0550 00007 00472 0.0008 297 5 53 2188 102 003 6088 0029 4452 057 0.0451 00006 00225 00005 143 3
101 208 126 0.0553 00013 00442 00007 279 4 61 183 173 0390 - 0038 2385 073 00519 00011 00415 00013 265 38
111 1118 541 00822 00005 00256 0.0006 163 4 62 303 226 074 - - 2158 060 00504 00006 00463 00013 292 8
121 152 15 00543 00013 00458 0.0005 288 3 71 2722 703 026 1831 03582 5282 108 00330 0.0005 00188 00004 120 2
131 1000 1631 0.0526 00007 00466 0.0010 294 6 7.2 53 550 0359 10378 0000 3445 065 00498 00006 00290 00005 184 3
41 190 69 - 2587 049 00507 00009 00387 00007 245 3 B1 8450 482 006 19181 - 4283 073 00463 00004 00233 00004 145 3
151 585 416 0626 2167 065 00362 00007 00459 0.0014 285 8 81 8 223 041 22623 - 2748 064 00492 00005 00364 00008 230 5
1l 1180 98 0294 4077 112 00514 00007 00245 0.0007 156 4 101 1150 651 057 29330 - 2359 108 00501 0.0004 00391 00016 247 10
162 264 186 0308 2306 043 00537 00010 00432 0.0008 273 35 102 1474 879 060 4436 3184 073 00494 00003 00314 00007 199 5

111 783 400 051 1942 0335 2415 101 00541 00008 00413 00017 261 11
121 5691 925 016 3634 11578 5331 1356 0392 01004 00010 00697 00047 434 28
131 3583 1299 033 1625 9684 5352 2121 131 00948 00009 00446 0.0028 281 17

Uncertainties are at 1o, including the error related to calibration of the 91500 standard. The

analyses in italic were not used for mean age calculation. f,o5(%) is the percentage of “°Pb
that is common Pb. Correction for common Pb was made using the measured 2U/***Pb and
207pp/2%ph ratios following Tera and Wasserburg (1972) as outlined in Williams (1998).
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1975). Calculated uncertainties on mean ages are given at the 2c level (95% confidence
limit), using Isoplot/Ex (3.1) of Ludwig (2004). On the other hand, in order to make the

diagrams easier to read, the individual error ellipses are shown at 16 (Fig. 4.5). In the same

way, uncertainties are also given at 1c in Table 4.1.

3.1.3. Results and interpretations
Orthogneiss M618 contains numerous smoky zircons rich in inclusions and cracks

(Fig. 4.4a). Sixteen analyses were performed on 13 grains. Most analyses do not show a high
contribution in common Ph. Eight of them are distributed close to ca. 280 Ma along the
Concordia (Fig. 4.5). These analyses yielded a mean 2®°U/***Pb age of 282 + 7 Ma that is
interpreted as the age of protolith.

Orthogneiss M619 contains large zircons (Fig. 4.4b). Eighteen analyses were carried
out on 18 individual grains. The analyses are grouped and close to the Concordia on the Tera
and Wasserburg (1972) diagram (Fig. 4.5). The statistical treatment led us to separate the
analyses into two distinct populations. The 9 oldest data have yielded a mean 2°°U/?*®pb age
of 283 + 5 Ma, interpreted as the age of the protolith. Other analyses gave a younger mean
205/2%8pp age of 265 + 3 Ma.

Pegmatite M603a owns large zircons that are generally rimmed by uranium-rich
domains (Fig. 4.4c). Nineteen analyses were performed on 16 grains. They revealed a
chemical contrast between the cores of the grains and their rims. Indeed, Th/U ratios decrease
from 0.7 to less than 0.1 toward the rims. This chemical contrast is also marked by the large
range of associated ages (Fig. 4.5). Twelve analyses performed within the cores of grains

have yielded mean 2°U/?*®Pb age of 285 + 6 Ma. Three other analyses from the rims provided
a mean “®U/?®Ph age of 156 + 15 Ma. However, this latter mean age remains poorly

constrained because rims were often not large enough to be analyzed.

M639b is a coarse-grained pegmatite that contains smoky and elongate zircons (200-
500 um). Most of them display amorphous cores rich in inclusions (Fig. 4.4d). Twenty
analyses were performed on 15 grains. Twelve analyses are marked by an important
radiogenic Pb-loss (Fig. 4.5). In addition, two other analyses (10.1 and 10.2) show a
significant contribution in common Pb. However, they were added to the remaining six
concordant analyses for the calculation of a mean 2°°U/*®Pb age of 127 + 3 Ma, interpreted as

the emplacement age of the pegmatite.
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Fig. 4.5: Tera and Wasserburg (1972) Concordia diagrams for M603a, M615a, M616, and
M639b pegmatites and for M618 and M619 orthogneisses from the Ereendavaa Range.

Individual spot analysis errors are shown with 1o error ellipse, while mean age calculations
were done at the 20 errors. See text for further explanations. Sample localisations are

reported on Fig. 4.2.
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Pegmatite M615a owns dark and large zircon grains (200-500 um) that are
characterized by amorphous cores rich in inclusions (Fig. 4.4e). Eighteen analyses were
performed on 17 grains. Only two of these analyses show significant younger ages, which
may be associated to a slightly common Pb-loss (Fig. 4.5). One is significantly older than the
other and has not been taken into consideration for the calculation of the mean weighted
205 /2%8pp age of 149 + 2 Ma. This result will be discussed later.

M616 is a sample from a pegmatite dyke that contains zircons of various sizes. Only
few of them have sizes larger than 100 um. These grains are of poor quality and contain
numerous uranium-rich inclusions (Fig. 4.4f). Eighteen analyses were performed on 13
grains. They are generally concordant, but they show scattered ages (Fig. 4.5). A first group
of oldest analyses yielded a mean 2®°U/**®Pb age of 273 + 18 Ma. On the other hand, some
analyses performed on uranium-rich domains show younger ages. A mean 2®°U/**pb age of
149 + 12 Ma was estimated from only 3 analyses. Finally, a third group of 4 analyses has
given an intermediate mean 2*°U/**®pb age of 179 + 17 Ma.

Among six samples analysed, four yielded tightly clustered ages between 285-282 + 6
Ma and one with an age of 273 + 18 Ma from grains or grain cores. In addition, we obtained
strongly variable, but almost concordant ages between 265 + 3 Ma and 127 + 3 Ma. These
results will be discussed below in term of enrichment and loss in the respective amounts of U

and Th, and episodic radiogenic Pb-loss during recrystallization of the zircons during multiple

magmatic and metamorphic events.

3.2. Step-heating “°Ar/**Ar analyses

3.2.1. Description of samples
With the aim to establish thermal and tectonic evolution of the Ereendavaa Range,

micas and amphiboles have been selected from 8 rock samples representative of the studied
area. Six samples were selected from rocks that crop out within the Onon Shear Zone. The
other two samples come from the internal parts of the range. Location of selected samples is
given on figure 4.2.

Amphiboles MN0O40 and MMO044 were sampled from strongly foliated amphibolites
(Fig. 4.6a) from the lowermost part of the Onon Shear Zone and from the core of the range,
respectively (Fig. 4.2a and b). They mainly consist of plagioclase, hornblende and brownish
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biotite. Fresh crystals of hornblende lie within the foliation (Fig. 4.6b) and are elongate along
the NW-SE lineation. They contain some rounded inclusions of quartz or albite and numerous
oblique cracks, but they do not show evidence of post-crystallization deformation. The
foliation is also marked by the preferred orientation of euhedral crystals of biotite.

MNO55 is a leucocratic fine-grained orthogneiss (Fig. 4.6¢) from the northern
prolongation of the Onon Shear Zone (Fig. 4.2a). It is made of quartz, alkali feldspar,
plagioclase, and minor amounts of biotite and amphibole. Dark-green amphiboles of
unconstrained composition occur as irregular patches along foliation planes (Fig. 4.6d).
Amorphous crystals of biotite underline the foliation and at time occur along shear bands that
cut across amphiboles.

MNO33 is an orthogneiss (Fig. 4.6e) that crops out in the upper part of the Onon Shear
Zone (Fig. 4.2a and b). It mainly consists of alkali feldspar porphyroclasts embedded in a
matrix made of quartz, feldspar and chloritized biotite. Amphiboles occur as acicular crystals,
frequently elongate and truncated within foliation planes (Fig. 4.6f). These minerals
frequently present dark cores suggesting hornblende composition, surrounded by discontinues
rims of light-green amphiboles suggesting actinolites compostion, thus pointing to at least two
crystallization episodes. Petrologic evidence suggests that this rock was affected by extensive
circulation of fluids. Indeed, large euhedral crystals of titanite lie within the foliation.
Moreover, numerous apatites and amorphous grains of epidote occur as accessories. Epidote
forms rims that surround large heavy minerals.

Samples MN027a and MNO029 were selected from two foliated leucogranite dykes
(Fig. 4.69) within the Onon Shear Zone (Fig. 4.2a and b). These dykes are made of quartz,
feldspar, and minor amounts of garnet, muscovite and biotite. Foliation planes marked by a
preferred orientation of micas and quartz-feldspar aggregates bear a well-expressed NW-SE
mineral lineation. Muscovites are elongate and frequently concentrated along shear bands
(Fig. 4.6h). There, they show asymmetric lens shapes (fish-shape), indicating top-to-the NW
motions consistent with extensional kinematics along the Onon Shear Zone (Daoudene et al.,
2009). Small biotites are associated with muscovites within the shear bands, but they did not
appear fresh enough to be analysed.

MNO58a is a paragneiss from the northern prolongation of the Onon Shear Zone (Fig.
4.2a). The rock is marked by folded bedding planes, with axial surfaces sub-parallel to the
cross-cutting foliations planes (Fig. 4.6i1). Its mineralogy consists of quartz, biotite and minor
amounts of feldspar, muscovite and garnet. Small grains of euhedral biotite lie sub-parallel to
foliation planes. Muscovite is frequently localized within finer grained shear bands. Mica-fish
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Fig. 4.6: Structural and petrographic features of some samples selected for “°Ar/*°Ar
analyses. (a, ¢, €, g, i, and k) Outcrop-scale photographs of MN044 amphibolite, MNO55 fine-
grained orthogneiss, MN033 orthogneiss, MN027a leucogranite, MN058a paragneiss and
MNO76b chlorite-schist, respectively. (b, d, f, h, j, and I) Thin sections in plane- or cross-
polarized light (perpendicular to foliation and parallel to lineation when presents) and
interpretative line-drawings of samples illustrated with the outcrop-scale photograph.

geometries attest to top-to-the NW shearing (Fig. 4.6j). Some crystals contain small
inclusions of opagque minerals.

MNO76b is a chlorite-schist (Fig. 4.6K) located in the southern low-grade metamorphic
cover of the range (Fig. 4.2a). The mineralogy of this fine-grained rock is made of chlorite,
chloritized biotite, calcite, epidote, albite, quartz and numerous opaques minerals.
Automorphous grains of muscovite are common (Fig. 4.6l). They frequently show oblique
orientations with respect to the foliation that appears slightly crenulated. Grain boundaries are
straight, except those sub-parallel to the foliation. These white micas contain many inclusions
of small minerals commonly observed in the matrix. The inclusions are aligned along
curvature planes that are in geometrical continuity with the foliation of the surrounding
matrix. These features suggest that muscovites crystallized during late stages of foliation

development.

3.2.2. Methodology
Single grains of amphibole, biotite and muscovite were separated by handpicking,

using a binocular microscope, from 0.25-1.0 mm fractions of crushed rock samples. Selected
minerals were wrapped in Al foils to form small packets (11 x 11 mm) that were stacked and
interspersed with neutron fluence monitors between every 10 samples. Irradiation was
performed at the McMaster reactor (Hamilton, Canada) in the 5C location. It lasted 33.33 hr
(with total fluence 2.0 x 10*® n.cm™) and was monitored with Taylor Creek Rhyolite (TCR-2)
sanidine (28.34 Ma according to Renne et al., 1998). The sample arrangement within the
irradiation allowed us to monitor the flux gradient with a precision of = 0.2 %.

The procedure used for step-heating analyses of single grains was described in detail
by Ruffet et al. (1991, 1995). Blanks were performed routinely each first or third step, and
subtracted from subsequent sample gas fractions. We consider that a plateau age is obtained
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when apparent ages of at least three consecutive steps, representing a minimum of 70 % of the
% Ark released, agree within 20 error bars with the integrated age of the plateau segment.

Nevertheless, pseudo-plateau ages can be calculated with less than 70% of the **Ar released.
Apparent age uncertainties exclude the errors on the “°Ar*/**Ar ratio and age of the monitor.
The error on the “°Ar*/**Ar ratio of the monitor is included in the calculation of plateau age
uncertainties. All age errors are displayed at the 1o level (Fig. 4.7).

For amphiboles, we also provide the ¥ Arca/**Ark spectra from step-heating analyses.
Such spectrum characterizes the evolution of the Ca/K ratio (CaO/K,O = 2.179 x
(’Arco/*Ary)) during step-heating of an analysed amphibole (Table 4.2). Each calculated
apparent age of an age specrum is linked to a degassing component of the mineral, which is
characterized by its Ca/K ratio. A flat *" Arc./**Ark spectrum attests to a constant composition
in term of Ca and K. This means that the dated grain is pure and does not present

compositional zoning and inclusions of contaminant mineral phases.

3.2.3. Brief note about isotopic closure temperatures
Isotopic ages in metamorphic rocks are generally interpreted within the Dodson’s

(1973) diffusion theory, which states that some minerals in geological systems start to
accumulate isotopes formed by radioactive decay in their crystalline lattices if the temperature
is below a critical value, the so-called blocking (Jager, 1967) or closure (Dodson, 1973)
temperature Te.

For U-Pb dating on zircon, T is considered to be higher than 900°C (Cherniak and
Watson, 2001; Reiners, 2009).

K-Ar isotopic T, of muscovite (more generally white micas), were first estimated at
ca. 350°C by calibration of isotopic ages versus metamorphic grade (Purdy and Jager, 1976),
but are currently debated. Several studies suggest that in the absence of deformation and
fluid-enhanced recrystallization, T, may be as high as 500°C for muscovite (Villa, 1998;
Bosse et al., 2005) or even higher than 550°C (Lister and Baldwin, 1996) for phengite under
blueschist facies metamorphic conditions. New experimental estimates of muscovite diffusion
coefficients by Harrison et al. (2009) support these conclusions (Pitra et al., 2010), suggesting
that a T, range of 450-500°C is a better estimate for muscovite.

Closure temperatures for amphibole, although less debated than those for muscovite,
are also difficult to estimate. In addition to the effect of cooling rate and size of diffusion

domains, amphibole diffusivity is also influenced by ionic porosity (Fortier and Giletti, 1989;
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Table 4.2: “°Ar/*Ar analytical data of amphiboles and micas from metamorphic and
magmatic rocks sampled within the Ereendavaa Range.

Step VAT s CATE AT AR AT P Arg Age Step VAT PATE VA AT Ar P Ay Age
(%) (%) (Ma) (%) (%) (Ma)
MNO44 Amphibole MNO27a Muscovite
1 6057 373 0,194 6,14 1266 £+ 56 1 3347 08 0 6,01 1238 = 133
2 965 57 2.392 657 1351 + 19 2 59 08 0 6.87 141 + 14
3 211 114 3,405 667 1371 + 09 3 626 53 0,001 621 1278 = 23
4 242 102 3439 668 1373 £ 06 4 108 19 0 6290 1294 = 351
3 6,76 37 3242 638 1314 + 13 5 387 8.1 0.002 621 1279 = 15
6 196 123 3577 6,75 1387 = 12 6 368 42 0.005 6,02 1241 = 28
7 034 37 3,192 673 1383 = 26 7 091 186 0 6,15 1268 = 07
Fusion 109 498 3.544 672 1381 + 03 8 0 54 0 622 128+ 24
MNO044 Biotite 9 014 261 0 6,17 1271 = 05
1 3464 o006 0,004 415 865 + 272 10 036 94 0,002 6,15 12606 = 1.2
2 1238 117 0,002 579 1196 + 11 11 004 382 0 6,17 1271 = 1
3 386 227 0,001 6,19 1276 + 06 12 0o 21 0 6,16 1269 = 37
4 438 91 0,002 6,17 1271 = 09 13 0 42 0 6,13 1263 = 23
5 449 175 0,002 619 1276 + 0.6 Fusion 0 51 0,001 615 1268 = 1.6
6 492 B3 0,002 6,12 1262 + 1.1 MNO29 Muscovite
7 365 17 0,003 6,17 1272+ 13 1 3392 14 0 586 1211 = 49
8 1.96 6 0 627 1292 + 18 2 93 25 0 635 1307 = 2.
9 441 42 0 608 1254 + 33 3 996 62 0,001 6,17 1271 = 09
Fusion 078 o3 0 633 1304« 19 4 653 24 0,002 6,15 1267 = 19
MNO40 Amphibole 5 438 63 0.002 6,11 126 £ 0.6
1 741 17 1,758 847 1724 + 94 6 321 333 0.001 6,12 1262 = 02
2 3890 7490 4303 628 1295 + 04 7 092 209 0 6,1 1258 + 2/
3 135 o8 4 166 621 1279 + 18 8 1206 06 0 609 1256 = 1.1
4 6,68 23 2,364 595 1228 + 69 9 171 105 0,001 6,1 1257 = 07
Fusion 452 143 147 622 1282 =+ 1 10 0531 96 0 6,15 1267 = 05
MNO55 Amphibole 11 0 38 0 613 1263 = 14
1 10783 03 1,998 2,22 0=+ 0 12 0o 21 0,001 6,12 126,1 = 1.7
2 738 57 3236 6,67 137 = 165 Fusion 033 125 0 6,13 1264 = 05
3 0 365 3237 64 1317 = 21 MNO58a Biotite
4 203 45 3222 632 1302 + 26 1 1007 02 0,41 -0.27 0 = 0
3 311 34 3244 629 1206 + 169 2 5339 09 0.124 6,52 1341 = 184
6 1432 24 3,032 559 1156 = 237 3 2065 34 0,017 598 1233 =+ 48
Fusion 412 66 3223 625 1288 + 114 4 271 11 0.009 6,15 1267 = 13
MNO33 Amphibole 5 179 245 0.007 606 1251 = 08
1 3513 14 1,083 6952 10836 = 184 6 06 142 0,004 6,13 1263 = 09
2 6191 2 0479 602 1242 + 1606 7145 10 0.008 604 1247 = 18
3 6942 26 1418 5,56 115 + 134 8 177 124 0,022 608 1253 = 12
4 3342 24 8927 1024 2004 = 18 9 0 98 0,02 6,18 1274 = 16
5 1039 299 7.873 918 1863 + 13 Fusion 1.67 1306 0,013 608 1253 = 1.7
6 2193 5 7753 894 1816 = 6.1 MNO38a Muscovite
701225 T4 8022 816 1eod4 = 38 1 6226 05 0,033 46 936 = 15
8 1033 o4 10,77 8.60 1767 £+ 38 2 3064 07 0,011 546 1129 = 182
Fusion 122 213 9,820 952 1928 + 16 3 1973 04 0.005 581 120,1 = 159
MNO76b Muscovite 4 732 387 0,003 605 1248 + 04
1 1304 39 7.555 637 1312 + 1172 5 479 28 0,009 594 1227 = 41
2 057 465 0,048 633 1305+ 09 6 324 296 0.002 6,06 1249 = 06
3 0 132 0.1 632 1303 £ 24 7 318 121 0,003 6,06 1251 = 1
4 0 274 006 628 1294 + 18 8 19 57 0.003 603 1244 =+ 18
3 0,05 3 0,109 641 1319 + 108 9 034 23 0,001 6.1 1258 = 35
Fusion 0 6l 0,088 633 1305 + 49 Fusion 192 72 0,001 606 1251 + 13

©Aram= atmospheric “°Ar. “°Ar* = radiogenic “°Ar. Ca = produced by Ca-neutron
interferences. K = produced by K-neutron interferences. Age (Ma) = the date is calculated
using the decay constants recommended by Steiger and Jager (1977). The errors are at the 1o
level and do not include the error in the value of the J parameter. Correction factors for
interfering isotopes produced by neutron irradiation in the McMaster reactor were
C°Ar7 AR ca = 7.06x10™, (°Ar/P'Ar) ca = 2.79x10™, (*°Ar/*°Ar)k = 2.97x1072
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Dahl, 1996). On the basis of natural hornblende compositions measured by various authors
(i.e. Colville et al., 1966; Leake, 1978; Robinson et al., 1982), Dahl (1996) suggested a T,
range of 480-550°C. This has been re-evaluated at 550-650°C by Villa (1998). We will
consider in this study a median T, range value of 550-600°C for amphiboles.

On the other hand the suggested closure temperature for biotite may be as high as ~
450°C (e.g. Villa and Puxeddu, 1994), about 150°C higher than the commonly accepted
temperature.

Nevertheless, in the presence of deformation and fluid-enhanced recrystallization, this
isotopic closure concept is no more valid as recrystallization can occur below the expected T..

3.2.4. Results and interpretations
From the thirteen analyses, the two experiments performed on biotite orthogneisses

were rejected because of strong disturbances related to chloritisation (cf. Ruffet et al., 1991).
Corresponding age spectra were not plotted. Eight of the nine remaining experiments yielded
flat age spectra with “young” apparent ages allowing plateau age calculations in the range
137.9 £ 0.3 Ma to 124.8 £ 0.3 Ma (Fig. 4.7). The ninth experiment (amphibole MNO033)
displays a disturbed age spectrum with older apparent ages.

Amphibole MNO044, from an amphibolite sample located in the central domain of the
Ereendavaa range (fig. 4.2a), yielded the oldest age of the “young” ages group at 137.9 £ 0.3
Ma (Fig. 4.7). Despite a slight apparent age increase from ca. 135 Ma in the low temperature
steps up to ca. 138 Ma in the fusion step, the 137.9 + 0.3 Ma plateau age, together with the
associated flat *’Arc./**Ar ratio spectrum clearly highlight an absence of disturbance due to
subsequent thermal activity, of contaminant phases, and/or chemical zoning. Nevertheless, the
young ages in the low temperature steps (first 30% of **Ark degassing) might be due to some
inclusions of a mores K-rich mineral such as biotite (e.g. Rex et al., 1993; Wartho, 1995;
Castonguay et al., 2001; de Jong and Wijbrans, 2006; de Jong, 2009). Therefore, the age
difference with the biotite from the same sample, at 127.3 + 0.4 Ma, becomes further
interesting. The lack of visible post-crystallization deformation of amphibolite MNO044 (Fig.
4.6a) indicates that the amphibole and biotite ages reflect two successive stages during a
cooling history. Muscovite from the chlorite schist sample MNOQ76b, located in the southern
low-grade cover of the high-grade range core at ca. 40 km to the SW of sample MNO044 (Fig.
4.2a), yielded a plateau age at 130.2 + 0.9 Ma (Fig. 4.7).
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Fig. 4.7: “°Ar/*Ar age spectra of amphiboles and micas from metamorphic and magmatic
rocks sampled within the Ereendavaa Range. The age error bars for each temperature steps
are at the 1o level. The errors in the J-values are not included. Plateau ages were calculated
at the 20 level taking into account errors on the J-values, but they are shown with 1o

uncertainties.
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“OAr/PAr results from samples collected within the Onon Shear Zone have provided
closely comparable ages. Amphiboles from samples MN040 and MNO55, both located in the
lower part of the Onon Shear Zone, yielded plateau ages at 129.0 + 0.4 Ma and 130.3 £ 1.9
Ma (Fig. 4.7), respectively, ca. 7 Ma younger than amphibole MNO044 located outside the
shear zone within the Ereendavaa range core. The distinct shapes of the “°Ar*/**Arx and
37 Arca/®Arg spectra of amphibole MN040 suggest that this mineral was completely reset and
partly recrystallized. For this reason, we suggest that these two amphibole ages date mineral
recrystallization rather than cooling. Amphibole MNO33 has yielded “old” apparent ages in
the range ca. 206 Ma to ca. 166 Ma (low temperature apparent ages excepted) and a saddle-
shaped age spectrum, which contrasts strongly with previous “younger” results (Fig. 4.7).
Such saddle-shaped spectra were observed on muscovite single grains and explained by
mixing between two domains with distinct ages within grains, an inherited domain and a
newly recrystallized domain (Alexandrov et al., 2002), linked or not to deformation (Cheilletz
et al., 1999; Tremblay et al., 2000; Castonguay et al., 2001; Alexandrov et al., 2002). Malo et
al. (2008) proposed that similar shapes could be explained in the same way for amphiboles. In
the present case, such hypothesis would imply an isotopic system initially closed before ca.
206 Ma and disturbed/partly recrystallized during a subsequent event younger than ca. 166
Ma. The slightly saddle-shaped *'Arca/*’Ark spectrum seems to corroborate this
interpretation, suggesting that amphibole MNO033 was not completely reset. The two
leucogranites (MNO27a and MNO029) collected within the Onon Shear Zone (Fig. 4.2a and b)

yield two nearly concordant muscovite plateau ages at 127.0 £ 0.4 Ma and 126.2.3 + 0.2 Ma

(Fig. 4.7), respectively, ca. 3-4 Ma younger than the muscovite MNO76b, which was collected
outside the shear zone. Biotite and muscovite analyses from sample MNO058a have yielded the
youngest plateau ages at 125.7 £ 0.5 Ma and 124.8 + 0.3 Ma, respectively (Fig. 4.7).

4. Discussion

4.1. Evolution of the Ereendavaa Range

4.1.1. Late Jurassic to Early Cretaceous magmatism
Unlike the M639b pegmatite dyke that yielded unambiguous emplacement ages at 127

+ 3 Ma (Fig. 4.4), the mean U-Pb ages of 149 + 2 Ma obtained from zircons of the M615a
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pegmatite dyke is quite questionable. Indeed, field evidences show that the dyke was
emplaced during the latest stages of extensional deformation and, as discussed above and
below, an amphibole from a layered amphibolite similar to those that host the dyke yielded a
plateau age at ca. 138 Ma (Fig. 4.7) that we interpreted in terms of cooling. This implies that
the M615a pegmatite dyke must be younger than 138 Ma. These features strongly suggest that
the large scattering of the nearly concordant data within the Tera and Wasserburg (1972)
diagram for the M615a pegmatite (Fig. 4.5) reflects a mixture between two events. Indeed, the
data can be separated in two sub-clusters, as its distribution in the diagram is halter-shaped.
Thus, a first generation of zircons might have crystallized at ca. 155 Ma. These grains would
be subsequently affected by the crystallization of a secondary generation of zircons during the
emplacement of the melted pegmatite, which, according to the youngest datum, could not
have occurred earlier than 140.5 + 2.7 Ma (1o, Table 4.1).

Pegmatites M603a and M616 have provided more complex results. However, rims and
uranium-rich domains of some of their zircons have provided rather young but poorly defined
mean “%°U/>*®pb ages of 156 + 15 Ma and 149 + 12 Ma (Fig. 4.5), comparable to those

discussed above. On the other hand, these pegmatites own old zircon domains that have
yielded better constrained mean 2°°U/**®Pb ages of ca. 285 Ma and 273 Ma. They are identical
in the limits of their individual errors to those obtained from orthogneisses sampled within the
core of the range (Fig. 4.2a and b). Zircons from these rocks have yielded mean 2°°U/?*®pb
ages of ca. 283 Ma and 282 Ma (Fig. 4.5), which were interpreted in terms of protolith
emplacement. The occurrence of late Palaeozoic zircon domains within pegmatites may thus
be explained as inheritance, especially since they correspond to cores of grains (Sample
M603a) and Uranium-poor domains (Samples M616). Moreover, it has been pointed out that
the great amount of pegmatite and granite dykes observed within rocks of the Ereendavaa
Range is mainly of micas-poor quartz-feldspar mineralogy (Daoudene et al., 2009). This
suggests that partial melting at depth might have affected mainly rocks of felsic composition,
a feature consistent with the occurrence of inherited zircons within pegmatite and granite
dykes. These zircons were originally formed by crystallization from magmas associated with
late Palaeozoic granitoids within the area. Numerous geochemical and geochronological
studies further report widespread peralkaline and alkaline intrusions of late Carboniferous and
early Permian ages throughout north-eastern Mongolia and Transbaikalia (ca. 310-270 Ma,
Litvinosky et al., 1999, 2002; Posokhov et al., 2005; Tsygankov et al., 2007; Jahn et al., 2009;
Reichow et al., 2010).
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The four dated pegmatites might have emplaced between ca. 156 Ma and 127 Ma.
These results appear closely comparable to those previously obtained from pegmatite and
granite dykes sampled along the Onon Shear Zone (Daoudene et al., 2009), which indicates
that the range was the locus of a widespread magmatic activity from late Jurassic to early
Cretaceous times. The occurrence of late Palaeozoic core and/or uranium-poor domains of
zircons in three of the four dated pegmatite dykes suggest inheritance from metamorphic

igneous rocks of age comparable to those that crop out within the core of the range.

4.1.2. Early Cretaceous exhumation of the Ereendavaa Range
It was previously inferred that the deformation in the Onon Shear Zone, and therefore

the exhumation of the Ereendavaa Range, occurred during an interval of about 30 Ma in late
Jurassic to early Cretaceous times (Daoudene et al., 2009). However, this substantial period of
time was disputable, because (i) geological studies and numerical models emphasize that
metamorphic core complexes are often exhumed within rather short time intervals, typically
10-15 Ma (e.g. Gautier et al., 1993; 2008; Vanderhaeghe et al., 2003; Tirel et al., 2004), and
(i1) formation of other metamorphic core complexes in Transbakalia to north-eastern China
rather occurred in early Cretaceous times (e.g. Davis et al., 1996; Lin and Wang, 2006; Yang
et al., 2007).

A “Ar/°Ar amphibole age from the internal domain of the range (Fig. 4.2a) is
consistent with a cooling history that might have begun no later than ca. 138 Ma. The flat-
lying high-temperature fabric of the lowermost rocks exposed in the range (above 600°C,
Daoudene et al., 2009) probably developed at this time, above an estimated isotopic closure
temperature of 550-600°C for amphibole. This suggests a higher ambient temperature at depth
that might have favoured partial melting, and therefore led to emplacements of pegmatite and
granite dykes within the uppermost levels of the range since late Jurassic times (Fig. 4.8). The
10.6 Ma gap with the biotite from the same sample indicates that the core of the range might
have initially recorded a rather long cooling history, between ca. 138 Ma and 127 Ma. In the
hypothesis of a regular single-phase temperature decrease, a mean cooling rate might be
estimated at ca. 12°C/Ma (Fig. 4.8). The muscovite age at ca. 130 Ma from a chlorite-schist
sampled within the low-grade metamorphic cover of the range could well fit with such a
cooling history.
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Fig. 4.8: (a) Possible Temperature-time evolutions of the Ereendavaa metamorphic core

complex. Assumed **Ar/”Ar closure temperatures are 575 +25°C for amphiboles, 375 +75°C
for biotites, and 425 + 75°C for white micas. Numbered cooling-path segments refer to

distinct stages in the thermal evolution of the range: 1, slow cooling history based on a
regular temperature decrease after the amphibole and biotite “Ar/*’Ar ages from the MNO44
amphibolite (Fig. 4.6) located within the range core; 2, alternative and preferred thermal
evolution of the range with (2.1) initial slow cooling from ca. 138 Ma supported by the slight
decrease of apparent ages observed in the amphibole MN0O44 age spectrum (Fig. 4.6), and
(2.2) subsequent development of the Onon Shear Zone that should have accelerated the

exhumation of the range after ca. 130 Ma. (b) A proposed evolution of the Ereendavaa area.

Except for the amphibole MN033, “’Ar/**Ar analyses performed on minerals from the
Onon Shear Zone yielded ages distributed between ca. 130 Ma and 125 Ma. Two amphiboles
display plateau ages at ca. 129 Ma and 130 Ma, 7 Ma younger than the amphibole MN044
from the core of the range. As previously discussed, these two amphibole ages date mineral
recrystallization rather than cooling. This interpretation is consistent with the saddle-shape
spectrum of the amphibole MNO033 from an orthogneiss located in an uppermost level of the
Onon Shear Zone. The occurrence of numerous pegmatite dykes and quartz veins along the
shear zone suggests that these partial to complete recrystallizations of amphiboles might be
due to an extensive circulation of fluids. Consistently, country-rocks show (1) a frequent
chloritisation, (2) the occurrence of epidote that forms veins and rims surrounding heavy
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minerals, and (3) the preferred orientation of large euhedral crystals of titanite within
mylonitic foliation planes. This latter feature suggests that the growth of titanites, and
therefore circulations of fluids, probably occurred during the Onon Shear Zone development.
We propose that the amphibole ages around ca. 129-130 Ma date initiation of the shear zone
ca. 7-8 Ma after the onset of the cooling of the range core. As for amphiboles, the nearly
concordant plateau ages at ca. 127-126 Ma obtained on muscovites from two synkinematic
leucogranite dykes (Fig. 4.6) also suggest that the development of the Onon Shear Zone have
probably followed the onset of the exhumation history of the range. Late stages of
deformation and cooling of the shear zone, and/or interruption of fluids ingresses seem
reflected by concordant biotite and muscovite ages from sample MN058a (Fig. 4.2a and 6i),
at ca. 125-126 Ma (Fig. 4.7) occurring ca. 2 Ma later than in the range core. These results
indicate that the Onon Shear Zone was active for at least 4-5 Ma.

4.2. Implications on the late Mesozoic extension

4.2.1. Hot thermal conditions from late Jurassic times
In the Ereendavaa Range, some pegmatite and granite dykes were emplaced ca. 30 Ma

prior to the beginning of the cooling history. The lowermost parts of the crust might be
affected by partial melting from the late Jurassic, which could have strongly weakened the
lithosphere, and thus contribute to the formation of the Ereendavaa metamorphic core
complex in early Cretaceous time.

Late Jurassic magmatism was also recognized within areas around the Ereendavaa
Range. Several works have reported the occurrence of an extensive within-plate igneous
activity in various area of eastern Central Asian Orogenic Belt from 170-160 Ma (Yarmolyuk
et al., 1998; Yarmolyuk and Kovalenko, 2001; Kovalenko et al., 2004; Jahn et al., 2009) and
even slightly earlier (Wu et al., 2003a). Intrusions of comparable ages were also recognized
within the footwall of the Zagan metamorphic core complex in Transbaikalia (Sklyarov et al.,
1997; Donskaya et al., 2008). In north-eastern China, the Liaonan metamorphic core complex
shows late Jurassic granodioritic magmas (ca. 175-160 Ma) intrusive within an Archean
basement (Lin and Wang, 2006). Furthermore, a mylontic granite sample from the basement
of the Songliao Basin in north-eastern China has yielded a zircon U-Pb age of ca. 165 Ma
(Wu et al., 2001), interpreted as the emplacement age of the granite. Consistently, volcanic
rocks of late Jurassic ages are also widespread throughout the eastern Central Asian Orogenic
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Belt. In central Mongolia, they occur locally, in particular along the Gobi-Altai (Yarmolyuk
and Kovalenko, 2001). The upper Jurassic sequences in some north Chinese basins mainly
consist of voluminous volcanic deposits (e.g. Erlian, Hailar and Songliao Basins, Zhang et al.,
1996; Meng et al., 2003). In south-eastern Mongolia, a biotite from a tuffaceous sandstone of
the Unegt Basin has yielded a **Ar/**Ar weighted mean plateau age of ca. 155 Ma (Graham et
al., 2001).

Geological and chemical evidence suggest that the late Mesozoic magmatic event,
which might have reached a peak of activity at ca. 130-120 Ma (Wu et al., 2005), involved
mantle-derived sources (e.g. Wu et al., 2003b; Jahn et al., 2009). This widespread magmatic
event further indicates that the lithosphere of eastern Asia was probably abnormally hot prior

to the subsequent extensional tectonic event in early Cretaceous.

4.2.2. Synchronous formation of metamorphic core complexes
Exhumation of the Ereendavaa Range occurred in early Cretaceous times between ca.

138 Ma and ca. 125 Ma. However, “°Ar/**Ar ages from micas and amphiboles from the
western part of the range suggest that the peak of extension occurred at ca. 130 Ma,
concomitantly with the development of the Onon Shear Zone. Such a tectono-thermal history
appears consistent with those of metamorphic core complexes from adjacent areas.

Although precise timing of core complexes development in Transbaikalia and north-
eastern Mongolia is still poorly constrained, some studies suggest a large-scale
contemporaneousness of exhumation. Biotite and amphibole “°Ar/**Ar ages from the footwall
of the Buteel metamorphic core complex indicate that its exhumation occurred between 134
Ma and 121 Ma (Mazukabzov et al., 2006; Donskaya et al., 2008). The neighbouring Zagan
metamorphic core complex might be exhumed at nearly 127 Ma, on the basis of amphibole
OAr/PAr analyses (Sklyarov et al., 1997).

During the last decade, increasing geochronological studies dedicated to metamorphic
core complexes in north-eastern China suggest that they formed contemporaneously to those
of Transbaikalia and northern Mongolia. For instance, the Yagan-Onch Hayrhan metamorphic
core complex at the Mongolian-Chinese border was formed around 129-126 Ma (Webb et al.,
1999). Further East, in the Daging Shan region, deformation along the Hohhot detachment
occurred rapidly prior to ca. 121 Ma (Dauvis et al., 2002). In the western part of the Liaoning
Province, the available “°Ar/*°Ar ages from synkinematic biotites of the Waziyu normal shear
zone range between 130 Ma and 116 Ma (Zhang et al., 2003, 2005), which suggests that
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formation of the associated Yiwultshan core complex was early Cretaceous in age (Darby et
al., 2004). Not all that far, the Kalagin metamorphic core complex in Inner Mongolia is
bounded to the East by the Louzidian normal shear zone (Han et al., 2006). Within the shear
zone, “°Ar/*®Ar biotite and K-feldspar plateau ages range from 133 Ma to 126 Ma, which
implies an early Cretaceous age for the formation of the metamorphic core complex (Zhang et
al., 2003). In the Yinshan belt, the low-angle Shuiyu-Hefangkou detachment bounds the
Yunmengshan metamorphic core complex to the south-east. K-feldspar from this shear zone
has provided “°Ar/**Ar cooling ages distributed between 126 Ma and 116 Ma (Davis et al.,
1996). The Liaonan metamorphic core complex located within the Liaodong Peninsula along
the north coast of China recorded more scattered “’Ar/**Ar ages between 153 Ma and 110 Ma
(Yin and Nie, 1996; Yang et al., 2007; Lin et al., 2007; 2008). However, Lin et al. (2007)
have proposed that cooling and exhumation of this core complex rather occurred in the range
130-122 Ma. Early Cretaceous exhumation appears consistent with the emplacement of
several synkinematic granitoids between 130 Ma and 120 Ma (Liu et al., 2005). Finally, the
Linglong metamorphic core complex within the Jiaodong Peninsula might be exhumed during
late Jurassic times to early Cretaceous times (Charles et al., 2001), a feature supported by the
crosscutting relationships of the subsequent emplacement of the Guojialing synkinematic
pluton at 130-126 Ma (Guan et al., 1998; Wang et al., 1998). However, geochronological data
along the associated detachment zone are presently lacking.

The compilation of available “’Ar/*°Ar ages from some recognized metamorphic core
complexes (Fig. 4.9) shows that their formation was partly coeval in early Cretaceous times
over a large area that extend from Transbaikalia to north-eastern China. This suggests that the
NW-SE extensional context of eastern Central Asian Orogenic Belt and north-eastern China
might be at its height between 130 Ma and 120 Ma. This period of strong crustal extension
coincides with a peak of plutons emplacement previously recognized in north-eastern China at
ca. 130-120 Ma (Wu et al., 2005; Wang et al., 2006) and Transbaikalia-northern Mongolia
(Litvinovsky et al., 1999; 2002; Jahn et al., 2009). During this period, eastern Mongolia was
also the locus of a widespread magmatic activity (Yarmolyuk and Kovalenko, 2001). The
rather homogenous age range of metamorphic core complexes documented throughout the
wide area extending from Transbaikalia to northern China suggests that the cause of extension
might be related to change in far-field boundary conditions.
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Fig. 4.9: Compilation of available “°Ar/*°Ar data that constrain the exhumation of some
metamorphic core complexes in eastern Asia. Locations are reported on Fig. 4.1. See text for

further explanations.

5. Conclusions

U-Pb and “°Ar/*°Ar radiometric analyses from various magmatic and metamorphic rocks
representative of the Ereendavaa metamorphic core complex in north-eastern Mongolia have
brought new time constrains on the tectono-thermal evolution of the area. From this study we
draw the following conclusions.

1 Emplacement of pegmatite dykes within the Onon Shear Zone occurred from late

Jurassic to early Cretaceous over at least 30 Ma. Some of these dykes appear to be
emplaced prior to the main period of the exhumation of the Ereendavaa range in early

Cretaceous times along the Onon Shear Zone. Late Palaeozoic zircons within some
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pegmatites are interpreted as inheritance. Indeed, they are closely comparable to those
of orthogneisses that compose the core of the range.

OAr/P°Ar ages of a hornblende from the central part of the Ereendavaa Range indicate
that cooling of the high-grad metamorphic rocks did not start later than ca. 138 Ma.
Initially, the rocks of the Ereendavaa Range underwent a very-low cooling history
until ca. 130 Ma.

Exhumation of the range might have reached its peak between 130 and 125 Ma,
together with the development of the Onon Shear Zone.

Our “Ar/*Ar data appear consistent with those previously published for the adjacent
metamorphic core complexes in eastern part of Central Asian Orogenic Belt and
north-eastern China. The deformation ages are usually distributed within a rather
narrow range of time between ca. 130 Ma and ca. 120 Ma.



Chapitre 5 :

Mise en place d’intrusions granitiques en contexte
d’amincissement crustal durant I’extension

meésozoigque en Mongolie orientale
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Résumé

Le massif de Nartyn, localisé dans la partie centrale de la Mongolie orientale, illustre
les relations entre les déformations et le magmatisme qui ont affecté le nord de I’Asie
orientale durant un événement extensif majeur au Mésozoique supérieur. Le massif est
principalement composé d’une intrusion de granite a biotite a gros-grains, le granite de
Nartyn. Cette intrusion s’étend sur une surface d’environ 300 km?. Le granite de Nartyn est en
intrusion dans un socle constitué principalement de sédiments au métamorphisme de bas
grade. Les bordures de I’intrusion montrent des fabriques acquises a I’état solide et qui
plongent vers les parties externes du granite. Alors que la déformation le long de la bordure
sud-est du granite reste limitée, la bordure nord-ouest du massif de Nartyn est marquée par la
présence d’une zone de cisaillement, la zone de cisaillement de Choyr. Cette zone de
cisaillement est localisée a I’interface avec le bassin de Choyr, qui se caractérise par un
remplissage sédimentaire détritique d’age crétacé inférieur. Dans cette zone de cisaillement,
les roches encaissantes du granite de Nartyn sont affectées par une foliation mylonitique, peu
pentée vers le bassin de Choyr et marquée par une linéation minérale et d’étirement NO-SE
bien exprimée. Dans cette zone de cisaillement, les critéres cinématiques témoignent du
mouvement vers le nord-ouest des parties sommitales par rapport aux parties basales. Les
données structurales et géochronologiques acquises dans cette étude indiquent que le granite
de Nartyn est une intrusion de type laccolithe, mise en place le long d’un détachement, durant
un épisode d’amincissement crustal entre ca. 138 Ma et 125 Ma. La région d’Altanshiree,
localisée a 140 km a I’est du massif de Nartyn, montre une intrusion granitique syn-
cinématique comparable et contemporaine. La découverte de ces deux laccolithes suggére que
la mise en place d’intrusions syn-extensives au Crétacé inférieur est une des caractéristiques

importantes de I’évolution tectonique de la Mongolie orientale au Mésozoique supérieur.
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Syn-thinning pluton emplacements during Mesozoic extension in eastern Mongolia
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Abstract

The Nartyn massif, located in the central part of eastern Mongolia, documents
relationships between deformations and magmatic activity that occurred throughout eastern
Asia during late Mesozoic NW-SE continental-scale NW-SE extension. The massif is a rather
homogeneous coarse-grained biotite-bearing granite extending over more than 30 x 10 km
and emplaced within low-grade metamorphic sediments. The margins of the intrusion show
solid-state fabrics dipping toward the outer parts of the intrusion. While deformations along
the south-eastern edge of the intrusion appear limited, the north-western roof is marked by a
normal shear zone, the Choyr Shear Zone, located at the base of the Choyr Basin filled with
unmetamorphosed continental sedimentary rocks of early Cretaceous ages. There, the host
rocks of the Nartyn massif show mylonitic foliations that bear well-developed NW-SE
stretching and mineral lineations. Kinematic indicators within the shear zone attest to top-to-
the NW motions. Structural evidence and geochronological data indicate that the Nartyn
massif is a laccolith-type intrusion emplaced along an extensional detachment during crustal
thinning at ca. 125-138 Ma. The Altanshiree area, located at ca. 140 km east from the Nartyn
area, shows a coeval syn-kinematic pluton, suggesting that lower-Cretaceous syn-extensional
intrusions might be an important feature of the tectonic history of eastern Mongolia.

Keywords: Eastern Mongolia, Nartyn laccolith, syn-thinning intrusions, U-Pb and “°Ar/*Ar

geochronology, early-Cretaceous extension.
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1. Introduction

The geological architecture of Mongolia was commonly interpreted as a result of a
long period of north-south convergence, resulting in the formation of one of the largest
accretionary complex on the Earth, the Central Asian Fold/Orogenic Bet (Zonenshain et al.,
1990; Mossakovsky et al., 1993; Badarch et al., 2002), also known as the Altaids (Suess,
1908; Sengor et al., 1993; Sengér and Natal’in, 1996; Yakubchuk et al., 2001). This belt lies
between the Siberian Craton to the North and the Sino-Korean and Tarim Cratons to the
South, and extends from the Urals to the West to the Sikhote-Alin Range in the Russian Far
East (e.g. de Jong et al., 2009). The formation of the Central Asian Orogenic Belt lasted ca.
750 Ma, began in Transbaikalia from Neoproterozoic times (Khain et al., 2002) and finished
in northern China during the early Permian (Hsu et al., 1991; Sengor and Natal’in, 1996, Xiao
et al., 2003) or Permian to early Triassic times (Chen et al., 2009). The closure of the Mongol-
Okhotsk Ocean, a remnant of an oceanic domain located between the Siberian Craton and the
accreted Mongolian block, was one of the latest stages of this long-lasting north-south
convergence tectonic event (Zonenshain et al., 1990; Zorin, 1999). The associated orogenic
belt extends from Central Mongolia and Transbaikalia to the Amur province in Far East
Russia. However, the age of the ocean closure remains discussed, from early-middle Jurassic
(Zorin, 1999) to late Jurassic-early Cretaceous times (Kravchinsky et al., 2002; Cogné et al.,
2005).

During the last decades, numerous studies focused on a large-scale NW-SE trending
extensional event that occurred during late Jurassic to early Cretaceous times throughout
eastern Asia (Zorin, 1999; Ren et al., 2002; Meng, 2003; Darby et al., 2004; Lin and Wang,
2006). This major tectonic event that extends from Transbaikalia in Russia to northeastern
China is marked by (1) the widespread occurrence of continental sedimentary basins (Watson
et al., 1987, Allen et al., 1988; Traynor and Sladen, 1995; Khand et al., 2000; Ren et al., 2002;
Meng et al., 2003) described as NE-SW trending rift basins (e.g. Meng, 2003; Meng et al.,
2003) (Fig. 5.1) and mainly filled with Jurassic to early Cretaceous sediments and volcanics
(e.g. Graham et al., 2001), and (2) metamorphic core complexes documented in
Transbaikalia-northern Mongolia and north-eastern China (Sklyarov et al., 1994, 1997; Davis
et al., 1996, 2002; Webb et al., 1999; Darby et al., 2004; Liu et al., 2005; Mazukabzov et al.,
2006; Donskaya et al., 2008; Daoudene et al., 2009; Charles et al., 2011) (Fig. 5.1).
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Fig. 5.1: Late Jurassic to early Cretaceous extensional structures in the eastern part of the
Asian Continent (modified after Daoudene et al., 2009). Localization of rifts basins is after
Zorin (1999), Ren et al. (2002), and Meng (2003). Metamorphic core complexes: BU Buteel-
Burgutoy (Mazukabzov et al., 2006; Donskaya et al., 2008), ED Ereendavaa (Daoudene et
al., 2009; 2011), HO Hohhot (Davis et al., 2002), KA Kalagin (Zhang et al., 2003), LI
Liaoning (Liu et al., 2005), LL Linglong (Charles et al., 2011), Transbaikalia (Zorin, 1999;
Mazukabzov et al., 2006; Donskaya et al., 2008), YA Yagan-Onch Hayrhan (Webb et al.,
1999), YI Yiwulushan (Zhang et al., 2003; Darby et al., 2004), YU Yunmengshan (Davis et
al., 1996), ZA Zagan (Sklyarov et al., 1994; 1997; Donskaya et al., 2008). NA and AL Nartyn

and Altanshiree areas studied in this paper.

Geochronological studies point to extensional deformations during early Cretaceous times
(Sklyarov et al., 1997; Donskaya et al., 2008; Webb et al., 1999; Davis et al., 2002; Zhang et
al., 2002, 2003; Lin et al., 2008), with probably a peak of exhumation in a narrow time range
between 130 Ma and 125 Ma (Daoudene et al., 2011).
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Late Mesozoic extensional regime was accompanied by a widespread magmatic
activity from 170-160 Ma (Yarmolyuk et al., 1998; Yarmolyuk and Kovalenko, 2001,
Kovalenko et al., 2004; Jahn et al., 2009). Compilations of geochronological data suggest that
magmatic activity might have reached a peak in the time range of 130-120 Ma (e.g. Wu et al.,
2005; Wang et al., 2006) coeval with the exhumation of several metamorphic core complexes.

This paper presents new structural and U-Pb and “°Ar/**Ar geochronological data on
the Nartyn granitic massif that emplaced in upper crustal levels during extension. The massif
is bounded to the North-west by the recently recognized normal shear zone, the Choyr Shear
Zone (Daoudene et al.,, 2009), that shows comparable geometry and orientation as
detachments associated with metamorphic core complexes in adjacent areas. The shear zone
is located at the interface between the Nartyn massif and its country-rocks and an overlying
late Mesozoic basin. These features suggesting some core complex geometry led us to
examine the age and emplacement dynamics of the Massif. The tectonic interpretation of the
Nartyn area is further supported by additional observations made in the Altanshiree area,
~140 km farther East.

2. Lithologies of the Nartyn area

The Nartyn massif is located in the Central part of eastern Mongolia at about 270 km
south-east of Ulaanbaatar (Fig. 5.1).

The massif is bounded to the north-west by the NE-SW trending Choyr Basin (Fig.
5.2) that is a part of a large basin domain in the Central part of eastern Mongolia, the Choyr-
Nyalga Basin (e.g. Erdenetsogt et al., 2009). The basin is filled with unmetamorphosed non-
lithified continental sediments, mainly early Cretaceous in age, with a total thickness of about
1500 m (Gow and Pool, 2007: open report file of the Denison Mines Corp.). Recently,
deposits were subdivided into two units (e.g. Ito et al., 2006; Nichols et al., 2006; Saiki and
Okubo, 2006; Sha et al., 2006). The lower unit (Khalzan Uul) crops out in the eastern part of
the basin and consists of alternating conglomerates and sandstones. The upper unit (Khuren
Dukh) is mainly composed of sandstones and clays. It crops out in the western part of the
basin, where it lies unconformably on pre-Mesozoic rocks. Theses two units were previously

presumed of Kimmeridgian to Valanginian and Hauterivian to Barremian age, respectively
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Fig. 5.2: Simplified geological map of the Nartyn area (from personal field observation and
interpretations of google-Earth satellite images). Sample locations used for geochronological

analyses are indicated.

(Matsukawa et al., 1997). However, the age of the Khuren Dukh unit remains controversial.
On the basis of a magnetostratigraphic study, Hicks et al. (1999) suggested that this unit
deposited during Aptian-Albian or middle-late Albian times. More recently, Nichols et al.
(2006) attributed a late Aptian age to the Khuren Dukh unit on the basis of palynologic data.
These lower Cretaceous sediments are overlain by a 5 to 40 m-thick deposits of upper
Cretaceous sands and gravels (Gow and Pool, 2007). The interface between the Choyr Basin
and the Nartyn massif was previously mapped as a complex of high angle normal and/or
strike-slip faults (Yanshin, 1989; Matsukawa et al., 1997). However, Daoudene et al. (2009)
have recently proposed that it might be a low-angle normal shear zone.

The Nartyn massif is an elongate NE-SW trending granitic intrusion extending on
more than 30 x10 km. Country-rocks are mainly meta-sediments (Fig. 5.2) of the Idermeg
Terrane that is believed to be a Precambrian passive margin (Badarch et al., 2002). Meta-
sediments consist of dark blue quartzites, slates, and greyish-laminated marbles containing
archeocyathes and stromatolites presumed to be Neoproterozoic to Cambrian in age
(Amantov, 1966; Byamba et al., 1990). They frequently contain small grains of muscovite.
Close to the granite contacts, numerous dykes of leucogranite, pegmatite and aplite are
intrusive within country-rocks. The Neoproterozoic to Cambrian meta-sediments lie over a
crystalline basement made of gneisses, amphibolites and granitoids crosscut by numerous
mafic dykes.

The core of the Nartyn intrusion is a coarse-grained biotitic granite, which presents
irregular accumulations of feldspar phenocrysts and rare microgranular enclaves. Along its
boundaries, the granite shows finer grain sizes with frequent occurrence of muscovite.
Pegmatitic and microgranitic dykes are widespread throughout the intrusion. Along its
margins and especially close to northern edge, the Nartyn intrusion contains large xenoliths
and panels of country rocks, including coarse-grained marbles, slates, but also of other
lithologies such as amphibolites and migmatitic gneisses that are absent from the adjacent

country rocks.
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3. Structure

3.1. The Choyr Shear Zone
The interface between the Nartyn massif and the overlying Choyr Basin was

recognized as a low angle normal shear zone (Daoudene et al., 2009). This strongly deformed
zone shows foliated metamorphic and magmatic rocks that lie structurally above the Nartyn
intrusion (Fig. 5.3). Rocks mainly consist of biotite and amphibole-rich orthogneisses, and
scarce muscovite-rich gneisses. They show a well-expressed NE-SW to North-south striking
foliation roughly parallel to the border of the granite (Fig. 5.2). There, the foliation dips
slightly (~20-45°) towards the Choyr Basin. Foliation planes bear a well-expressed NW-SE
trending mineral and stretching lineation consistent with fabrics observed along the margins
of the underlying Nartyn granite. Shear sense indicators are widespread, including S-C fabric
and shear bands (Fig. 5.4a and b), rolling structures (Fig. 5.4b), or asymmetric boudinage of
pegmatite dykes (Fig. 5.4c). All shear sense indicators attest to top-to-the NW motions.

Toward the Choyr Basin, within the uppermost levels of the shear zone, deformation
ends in brittle conditions. Normal faults cut across rocks that were previously deformed in
ductile conditions (Fig. 5.4d). At the interface between the overlying Choyr Basin and the
shear zone (Fig. 5.3), bands of cataclasites up to 20m thick are locally observed (Fig. 5.5a, b,
and c). Breccias plunge toward the basin and their attitude, together with the down-dip striae
that mark the observed westward dipping fault mirrors (Fig. 5.5d), appears consistent with
that of underlying ductile fabrics. Breccias are frequently overlain by recent fluvial deposits.
Above the main band of cataclasites, scarce outcrops show brecciated marbles (Fig. 5.5e) that
seem to show a decreasing amount of brittle deformation toward the Choyr Basin (Fig. 5.5f).
These marbles belong probably to the base of the hanging-wall of the shear zone.

The Choyr Shear Zone is interpreted as a low-angle normal fault that separates a lower
unit composed of the Nartyn granite and metamorphic basement rocks from an upper unit
made of Neoproterozoic to Cambrian marbles overlain by the continental sedimentary rocks
that fill the Choyr Basin.
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Fig. 5.3: Simplified East-West cross-section across the north-western border of the Nartyn
massif. Location in Fig. 5.2. The interface between the Nartyn massif and the overlying Choyr

Basin is a normal shear zone, the Choyr Shear Zone.

Fig. 5.4: Photographs and interpretative line-drawings of top-to-the NW kinematic indicators
in the Choyr Shear Zone (view perpendicular to foliation and parallel to lineation). (a) Felsic
orthogneiss with association of pervasive foliation and ductile shear bands. (b) Rolling
structure in paragneisses. (c) Asymmetric boudinage of a pegmatite dyke parallel to foliation
of the host rock. (d) Normal microfault affecting series of strongly foliated orthogneisses.
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Fig. 5.5: Photographs of some brittle elements from the uppermost part of the Choyr Shear

Zone (a) Cataclastic granitoid. (b) Tectonic breccias at the interface between the Choyr
Shear Zone and the overlying Choyr Basin. (c) Normal north-south striking fault mirrors that
plunge toward the Choyr Basin. (d) Striated fault mirror. (e) Breccias of limestone within the
hangingwall of the Choyr Shear Zone. (f) Brecciated limestones at distance from the main
fault zone.
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3.2. The Nartyn intrusion

3.2.1. Granite core

In most places, the core of the intrusion shows a macroscopic flat-lying fabric (Fig.
5.6a). Euhedral feldspar phenocrysts form local irregular accumulations and, where abundant,
they frequently show imbrications (Fig. 5.6b), a feature suggesting grain rotations and tiling
in a viscous fluid (e.g., Blumenfeld, 1983; Paterson et al., 1989). Nevertheless, the granite
does not show significant mineral preferred orientations or deformations (Fig. 5.6c), which
shows that the magmatic fabrics is very poorly expressed at aggregates-scale and it further
underlines a lack of sub-solidus deformation.

Moving toward the granite margins, a gently outward dipping layering is frequently
observed (Fig. 5.6d). The attitude of the layering is consistent with that of the granite fabric.
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Fig. 5.6: (a) Homogeneous porphyritic granite in the core of the Nartyn intrusion. The
granite is marked by a pervasive flat-lying fabric. (b) Imbricates of feldspar crystals. (c) Thin
section in cross-polarized light. (d) Granitic layering outlined by alternating of coarse- and
fine-grained material close to the periphery of the Nartyn intrusion and gently dipping toward

country-rocks.

3.2.2. Granite margins
The margins of the granite exhibit solid-state deformation marked by a foliation (Fig.

5.7a) sub-parallel to the contact with country rocks, gently dipping outward the core of the
intrusion (Fig. 5.2). The foliation is well developed along the north-western margin where it
bears a strong NW-SE directed stretching lineation (Fig. 5.2 and Fig. 5.7b). It is much weaker
along the south-eastern margin of the granite, with a weak or absent stretching lineation.
Scarce discrete shear bands attesting to top-to-the NW motions have been observed along the
northern margins of the intrusion (Fig. 5.7¢c).

Deformations are associated with extensive grain size reduction (Fig. 5.7d and e).
Quartz and feldspar display undulatory extinctions. In addition, K-feldspars show evidence of
extensive dynamic recrystallization with fine-grained mantles surrounding remnants of old
large grains (Fig. 5.7e), which suggest thermal conditions higher than 550°C (e.g., Pryer,
1993). Consistently, myrmekites occur along K-feldspar faces sub-parallel to foliation (Fig.
5.7e), also indicating temperatures of ~550°C or more during deformation (Simpson, 1985;
Simpson and Wintsch, 1989). Core-and-mantle structures and myrmekites around K-feldspar
phenocrysts seem to be more frequent along the south-eastern edge of the Nartyn intrusion.
Chessboard-type structures may be observed within quartz grains along the south-eastern
margins of the Nartyn intrusion (Fig. 5.7f), which attests to combined intracrystalline slip
along <a> and <c> directions indicating deformation under sub-solidus thermal conditions
higher than ~600°C (Blumenfeld et al., 1986; Gapais and Barbarin, 1986; Mainprice et al.,
1986; Schmid and Casey, 1986; Stipp et al., 2002).

The observed extensive grain size reduction suggests that the HT deformation was
followed by some retrograde stage, especially at the vicinity of the northern Choyr Shear
Zone (compare Fig. 5.7d and e).
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Fig. 5.7: Photographs of solid-state fabrics from the margins of the Nartyn intrusion. (a)
Foliation gently dipping toward country-rocks at the northwestern boundary of the intrusion.
(b) Well-expressed NW-SE trending mineral lineation marked by the preferred orientation of
biotite aggregates. (c) Discrete shear bands observed along the northern margin of the
Nartyn granite. (d, e, and f) Cross-sections in cross-polarized light of some foliated granite
samples selected within the margins of the Nartyn intrusion. Alk-fld K-feldspar, Bt biotite,
Qtz quartz, My Myrmekite, Ms Muscovite. (d) Typical texture of the Nartyn granite at its
north-western boundary. (e) Foliated granite sample from the south-eastern margin of the
granite, showing limited grain size reduction compared to (d). (f) Large quartz grain from (e)

showing chessboard extinction. See text for further explanation.
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3.2.3. Xenoliths and country-rocks sheets
Xenoliths and sheets of country-rocks have been observed along the northern margin

of the Nartyn intrusion (Fig. 5.8a). At the vicinity of the contact, they consist of country-rocks
directly adjacent to the intrusion (i.e. marbles, quartzites and slates) (Fig. 5.9a and b). Marbles
show extensive annealing marked by large grain size (Fig. 5.9b). The granite contains also
sheets and xenoliths of layered amphibolites (Fig. 5.9c) with alternating rich- and poor-
pyroxene horizons, and of paragneissses and migmatitic gneisses (Fig. 5.9d and e) that are not
observed in adjacent country-rocks.

Despite scarce exposures of xenolith limits, field and satellite image observations
indicate that they have elongate shapes of several tens to hundreds of meters in length, (Fig.
5.8a) sub-parallel to the foliation of the surrounding granite. Fabrics within xenoliths and
granite show similar attitudes (Fig. 5.8b), with foliations dipping moderately to the North and
stretching and mineral lineations trending NW-SE (Fig. 5.9f). In the amphibolites, the
lineation is marked by the preferred orientation of amphibole crystals up to several
centimeters long.

On a cross-section, xenoliths and country-rock sheets show a non-random distribution,
with increasing metamorphic grade from upper-crustal sediments to migmatitic gneisses when
moving downward in the granite away from the contact (Fig. 5.8c). They actually appear as
large thin pieces of crustal country-rocks sampled by the Nartyn granite during ascent and
emplacement. The overall geometry and internal fabrics further suggest some sheeted-dyke
emplacement of the granite in a tectonic context involving steeply plunging shortening and
NE-SW stretching.

Some places show that the moderately dipping fabric of the country-rock sheets and

xenoliths rework a more steely dipping one (Fig. 5.10).
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Fig. 5.8: (a) Simplified geological map of the northern part of the Nartyn intrusion.

Boundaries of xenoliths were drawn after field observations and satellite images from Google
Earth. (b) Stereographic projections (equal area, lower hemisphere) showing ductile fabric
elements (foliation, and mineral and stretching lineations) measured within xenoliths and
surrounding granite (c) Simplified North-south striking cross-section throughout the northern
margin of the Nartyn intrusion (location on (a)).
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Fig. 5.9: Photographs of xenoliths the northern part of the Nartyn granite. (a) Quartzite
affected by a schistosity that plunges to the North. (b) Marble showing coarse-grained
texture. (c) Contact between a xenolith of amphibolites and surrounding Nartyn granite. (d)
Boudinage of leucocratic vein within paragneiss xenolith. (e) Paragneiss xenolith showing
migmatitic texture. (f) Strong NW-SE trending mineral lineation within an amphibolite
xenolith.
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Fig. 5.10: Amphibolite xenolith
from the northern part of the
Nartyn intrusion showing a folded
metamorphic layering, with axial
fold plane that dips gently NNW-
SSE toward the granite boundary.

3.2.4. Structure of country rocks
The north-western contact between the Nartyn granite and its country rocks is marked

by the Choyr Shear Zone described previously. In other places, the granite is intrusive within
metasediments showing well expressed foliations generally at low angle to the granite contact
and dipping outward, consistently with the attitude of the internal granite fabric (Fig. 5.2).

Along the south-eastern granite margin, the schistosity of country-rocks strikes NE-
SW and dips to the NW or to the SE (Fig. 5.11a). The foliation is generally steeply dipping
(Fig. 5.12). The area is marked by NE-SW directed bands dominated by greyish marbles (Fig.
5.12a) alternating with bands dominated by dark blue quartzites and slates (Fig. 5.11a). The
underlying crystalline basement crops out in the central part of the area (Figs. 5.11a and 12b).
The overall structure strongly suggests the occurrence of NE-SW striking folds with sub-
horizontal axes (Fig. 5.11b).
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Fig. 5.11: (a) Simplified geological map of the southern part of the Nartyn massif. Location

on Fig. 5.2. (b) Interpretative cross-section. Location on (a).

Fig. 5.12: Some structural features of country-rocks near the south-eastern contact of the
Nartyn intrusion. Locations on Fig. 5.11b. (a) Strongly banded marbles marked a steeply

dipping foliation. (b) Basement paragneisses showing subvertical foliation.
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4. The Altanshiree granite: a comparable intrusion

At about 140 km east of the Nartyn massif, the Altanshiree area (Fig. 5.13) shows the
occurrence of several granitic plutons. One of these, the Altanshiree intrusion, shows very
similar features to those of the Nartyn granite. The core of the intrusion consists of a coarse-
grained biotite-rich granite marked by a flat-lying magmatic fabric (Fig. 5.14a). Along the
northern and southern margins of the intrusion, the granite shows the occurrence of solid-state
foliations that gently plunge toward the outer part of the intrusion (Fig. 5.14b). There,
foliation planes bear a generally weak NW-SE to North-South mineral lineation underlined by
the preferential alignment of biotite and quartz-feldspar aggregates.

Country-rocks contain rhyolites and amphiblolites affected by a strong flat-lying
foliation (Fig. 5.14 c and d). However, we have not find evidence of low-angle normal shear

zones as observed at the north-eastern roof of the Nartyn granite.

Lithologies
Recent fluvial deposits

Lower Cretaceous
sedimentary rocks

Volcanic rocks of presumed
late Jurassice ages

l:l Altanshiree granite

|:] Basement rocks

E Paleozoic granitoids

Structures
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Fig. 5.13: Simplified geological map of the Altanshiree area. Location on Fig. 5.2. Locations

of samples used for geochronological analyses are indicated.
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Fig. 5.14: Structural features from the Altanshiree area. (a) Pervasive flat-lying fabric within

the Altanshiree intrusion. (b) Fabrics at the southern margins of the intrusion. (c) Flat
mylonitic foliation within rhyolitic country-rocks. (d) Boudinaged leucocratic dykes within

amphibolite country-rocks.

5. Geochronology

We performed geochronological analyses in order to constrain the structural evolution
of the Nartyn Massif and the Choyr Shear Zone with three objectives: to estimate the
emplacement age of the Nartyn granitic intrusion, to estimate duration of observed
deformations, and to constrain the cooling history of the area. For this, U-Th-Pb chemical
analyses and U-Pb isotopic analyses were performed on monazites and zircons. In addition,
muscovites, biotites, and amphiboles were analyzed through “°Ar/*Ar laser step heating
experiments from various metamorphic and magmatic rocks sampled in the area.

Geochronological analyses were also performed in the Altanshiree area. Sample locations are
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shown in Figs. 5.2, 5.8, and 5.13. The methodological approach is detailed in appendixes 5.1
and 5.2'. Complete detailed analytical results are available upon request?.

5.1. U-Pb dating

5.1.1 Short description of samples
A sample of undeformed coarse-grained biotite granite (M372) was collected within

the inner part of the Nartyn intrusion (Fig. 5.2). Zircons were analyzed using the SHRIMP U-
Pb method, whereas monazites were analyzed using the EPMA U-Th-Pb method. For
comparison, a sample from a migmatitic xenolith (MN471a) close to the northern pluton
border (Fig. 5.8) was studied using the SHRIMP U-Pb method (zircons) and EPMA U-TH-Pb
method (monazites and xenotimes).

In addition, a sample of foliated granite (M357a) from the north-eastern margin of the

Altanshiree intrusion (Fig. 5.13) was also collected and analyzed for zircons and monazites.

5.1.2. Results

The Nartyn granite sample M372 contains numerous large zircons (>200 um). The
grains are frequently clear and they display elongate- or thick-shapes®. Eleven analyses were
performed on 9 grains. They reveal a great variety in terms of compositions. Indeed, the Th/U
ratio is sometimes very low, but it can reach values close to 1. The analysis 9.1 was not taken
into account because its amount in common Pb was too high. One of the two analyses
performed on grain 7 appears concordant in the Tera and Wasserburg (1972) diagram and
provides the oldest age at the Cambrian-Ordovician boundary (Fig. 5.15a). This grain is
interpreted as inheritance. Although the grain 2 is younger, it probably reflects inheritance
too. The remaining analyses are heterogenous in age. One of them (4.1) displays a significant
contribution in common Pb. However, it was added to the six remaining analyses that are

distributed close to the Concordia. A mean age of 133 £ 3 Ma was calculated from the

intercept of the Concordia with a mixing line that extends from the value of common Pb at
130 Ma (Fig. 5.15a). This age is interpreted as that of the granite emplacement. In addition,

L A la fin de cet article.
2Tableaux A3.1, A3.2, A3.3, A3.4, A3.5, A3.6, A3.7, A3.8 et A3.9 de I’annexe 3.
® Voir Fig. A2.12 de I’annexe 2.
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Fig. 5.15: U-Pb data for the Nartyn and Altanshiree areas. Sample locations on Figs. 5.2 and
5.13. (a) Tera and Wasserburg (1972) Concordia diagram for zircons of the Nartyn granite.
(b) Th/Pb vs U/Pb diagram for monazites from the Nartyn granite. (c, d, e, f) Tera and
Wasserburg (1972) Concordia diagram for zircons (c), Th/Pb vs U/Pb diagram for monazites
(d), and Pb vs U* diagrams for xenotimes (e, f) of migmatite xenolith from the northern part
of the Nartyn granite. (g, h) Tera and Wasserburg (1972) Concordia diagram for zircons (g)
and Th/Pb vs U/Pb diagram for monazites (h) from the Altanshiree granite. See Appendix 5.1
and text for further explanations.

this sample contains middle-size altered grains of monazites (150-300 um) that frequently
show corroded boundaries'. One hundred chemical analyses were performed on 7 grains
using electron microprobe. Nine of them were removed because they had either a total of
oxide lower than 97% or they yielded individual ages significantly older and younger than the
remaining analyses. These latter analyses appear enough heterogeneous in U and Th
composition to provide a well-constrained regression line (Fig. 5.15b). Its slope is similar to
that of the theoretical isochron within the Th/Pb = f(U/Pb) diagram. Moreover, the intercept
of the regression line with the axes of the diagram are similar in ages. Thus, a mean age of
149 + 3 Ma was calculated at the centroid of the population (Fig. 5.15b). It is interpreted as
the crystallization age of monazites.

The migmatitic gneiss sample from a xenolith within the Nartyn intrusion (MN471a)
contains small (100-200 um) dark and milky zircons?. Thirteen analyses were carried out on 9

grains. Three of them yielded the oldest ages at ca 900-1000 Ma in the Tera and Wasserburg
(1972) diagram (Fig. 5.15c). Nine other analyses provided Phanerozoic ages. However, two
of them (8.1 and 9.1) were deleted because they show significant contributions in common
Pb. Two additional analyses (2.1 and 1.1) display disturbances that might be attributed to

radiogenic Pb-loss. The remaining analyses allow a mean age of 301 + 4 Ma to be calculated.

Furthermore, one hundred chemical analyses were performed on 4 grains of monazite that
show frequent euhedral-shapes®. Seventeen analyses were deleted because they have total
amounts of oxides lower or upper than the range 97-103%. Nine additional analyses that
yielded significant older ages were also rejected. The remaining dataset permits to calculate a

L Voir Fig. A2.12 de I’annexe 2.
% Voir Fig. A2.9 de I’annexe 2.
® Voir Fig. A2.13 de I’annexe 2.
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regression line with a slope closely similar to that of the theoretical iscochron at 232 Ma (Fig.
5.15d). The intercepts of the regression line with the axes of the diagram being identical in
their individual errors, a mean age of 232 + 3 Ma was calculated at the centroid of the
population. It is interpreted as the monazite crystallization age. Finally, the sample also owns
euhedral grains of xenotimes (100-250 um) that are rich in inclusions'. Most of these grains
display core-rim internal textures. Two hundreds and forty chemical analyses were performed
on 12 grains. Among them, thirty-seven were rejected because their totals of oxides are lower
than 97%. The remaining was separated into two distinct populations at ~500 Ma and ~230
Ma (Fig. 5.15e and f). The oldest group was obtained from 72 analyses of xenotime grain
cores. In the Pb = f(U*) diagram (see Suzuki and Adachi, 1991), these data spread along a
regression line that allow a mean isochron age of 490 + 8 Ma to be calculated. On the other
hand, ninety analyses realized on grain rims have provided a well-constrained isochron that
yields a mean age of 226 + 11 Ma. This latter regression line was not forced through the
origin. Thus, its intercept with the Y-axis is attributed to the occurrence of common Pb.
Indeed, previous studies have shown that sometimes xenotimes contain significant amounts of
common Pb (Cocherie et Legendre, 2007).

The granite sample M357a from the Altanshiree intrusion shows the occurrence of
numerous elongate or thick middle-sized grains of zircon (~200 um). Most of them are clear,
but some grains appear smoky?. Thirteen analyses were carried out on 10 grains. They reveal
an important scattering in terms of U and Th concentrations, as well in the Th/U ratio. The
analysis 2.1 was removed because it shows a too high amount of U. In addition, the analysis
8.1 was also rejected because it is shifted, due to a significant Pb-loss. The remaining display
scattered ages in the Tera and Wasserburg (1972) diagram (Fig. 5.15g). This feature could
suggest that the zircons have crystallized at different times: 253 £ 6 Ma, 146 £ 3 Ma, and 127
+ 7 Ma. The two oldest calculated mean ages might be attributed to inheritance. Thus, the
youngest mean age might be interpreted as that of the granite emplacement. However, it
noteworthy that another interpretation is possible. Indeed the mean age of 146 + 3 Ma may be

that of the granite emplacement, then the youngest mean age might reflect significant
radiogenic Pb-loss undergone by some grains of zircon. On the other hand, this sample

contains large euhedral grains of monazite (300-500 um). They are marked by the occurrence

L Voir Fig. A2.13 de I’annexe 2.
% Voir Fig. A2.8 de I’annexe 2.
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of contrasting domains®. On hundred and thirty chemical analyses were realized on 7 grain.
Three of them were rejected because they display a total of oxides lower than 97%. Six
additional analyses were statistically removed. The remaining dataset is plotted on the Th/Pb
= f(U/Pb) diagram (Fig. 5.15h) in which a regression line may be determined. Its slope is
similar to that of the theoretical isochron at ~147 Ma. Its intercepts with the axes of the
diagram are comparable in age in the limit of their individual errors. Thus, a mean age of 147

+ 2 Ma was calculated at the centroid of the population. It is interpreted as the crystallization

age of monazite.

5.2. “°Ar/*°Ar analyses

5.2.1 Short descriptions of samples
Fifty-eight “*Ar/**Ar analyses were carried out on biotites, muscovites and amphiboles

from samples of the Nartyn massif. Various samples were collected within the Nartyn
intrusion (Fig. 5.2), such as undeformed to poorly deformed coarse-grained biotite granites
(MN327 and MN378), a foliated muscovite-rich granites located at the south-eastern intrusion
boundaries (MN392) and a muscovite-rich leucocrate granite located at the northern contact
(MN464). Dykes of microgranite (MN275) and pegmatite (M374, and MN322b) were also
sampled within the Nartyn granite complex. Muscovite-rich samples were further collected
from marbles (MN375), quartzites (MN321c), and slates (M352a) that constitute the
Precambrian to Cambrian metasedimentary cover of the basement close to the contact with
the granite (Fig. 5.2). The underlying crystalline basement shows the occurrence of gneisses
and undifferentiated mafic rocks for which a biotite (MN315) and an amphibole (MN366)
were analyzed. In addition, dykes of pegmatite and leucogranite intrusive within country-
rocks (M371al, M371a2, M371a3, MN319a and MN353a), and a quartz-feldspar vein within
the Jirgalanta depression (M369) were also collected. Within the Choyr Shear Zone itself,
mafic rocks (M381, MN302, MN40la, and MN401b), muscovite-rich gneisses (M377,
M379a, M379c, and M379d1), and dykes of pegmatite and leucogranite (M376b1 and
M379d2) were extensively collected to study its development (Fig. 5.2). Finally, xenoliths
from the northern domain of the massif, embedded within the Nartyn granite, such as
quartzites (MN463), shales (MN466b) amphibolites (MN426a, MN467, MN469, and

L Voir Fig. A2.12 de I’annexe 2.
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MN470), migmatitic gneiss (MN471b), or undeformed mafic rocks (MN404) were also
sampled to track timing of granite emplacement (Figs. 5.2 and 5.8).

As it was viewed that the Altanshiree massif, located 140 km eastward, could be an
analogue of the Nartyn massif, various magmatic (foliated granite: M349a and M349d,;
pegmatite: M352al, M352a2, M356b, and M357b; leucogranite: M349b) and metamorphic
rocks (amphibolites: M352b and M352c) were also sampled in this area (Fig. 5.13).

5.2.2. “Ar/**Ar Results from the Nartyn area

In the Nartyn granite

Within the granite (Fig. 5.16), mica age spectra of undeformed to poorly deformed
coarse-grained biotite (MN327 and MN378) and foliated muscovite-rich granite samples
(MN392) allow plateau age calculations in the range 130.8 £ 0.5 Ma to 129.5 + 0.3 Ma.
Microgranite (MN275) and pegmatites (M374 and MN322b) dykes yielded plateau ages in a
similar narrow time range from 130.2 £ 0.4 Ma down to 128.9 + 0.9 Ma. Muscovite from a
leucocrate granite (MN464) yielded a slightly characteristic saddle-shaped age spectrum and a
younger plateau age at 127 = 0.2 Ma, suggesting fluid-induced recrystallization (see below).

Xenoliths

Micas from xenoliths included in the granite (MN463, MN466b and MN471b) provide
plateau ages between 130.4 + 0.6 Ma and 127.4 = 0.4 Ma (Fig. 5.17a and b). On the other
hand, age spectra of amphibole are more complex. Nevertheless, their disturbances are
probably related to the granite intrusion, as suggested by previous mica results and by some of
their low temperature apparent ages. In this way, amphiboles MN467 and MN469 age spectra
(Fig. 5.17c) suggest partial recrystallization at ~130 Ma, subsequent to an initial
(re)crystallization phase occurring before ~210 Ma. Existence of this late Triassic remnants
event is corroborated by the two amphibole plateau ages at ~220 Ma from sample MN426a
(Fig. 5.17d). Despite excess argon incorporation indicated by their age spectra shape, the two
amphiboles of xenolith amphibolite MN470 that yielded such late Triassic ages at fusion
steps, also suggest a (re)crystallization at ~210-220 Ma (Fig. 5.17e). Intermediate age at ~160
Ma from amphibole MN404 (Fig. 5.17f) sampled within an amphibolite xenolith from the
north-western domain of the Nartyn massif, could be disconcerting because of apparent age

uniqueness. Its age spectrum shape suggests excess argon, which seems to be confirmed by
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correlation diagram (*®Ar/*°Ar versus “°Ar/**Ar) (Turner, 1971; Roddick et al., 1980; Hanes et
al., 1985). Nevertheless, age spectrum flatness over ~80 % of **Ar degassing, and small age
difference between calculated plateau and isochron ages, respectively 160.2 + 0.5 Ma and
157.5 + 0.8 Ma ((*°Ar /*°Ar); =347.3 + 2.1% and MSWD = 1.7), suggest that the isochron age

at ~157.5 Ma could be a good estimate for cooling or (re)crystallization of this amphibole.
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Fig. 5.16: “°Ar/**Ar age spectra for micas from the Nartyn granite. See Appendix 5.2 and text

for further explanations.
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Fig. 5.17: “Ar/*°Ar age spectra for micas and amphiboles from xenoliths within the northern
part of the Nartyn granite. See Appendix 5.2 and text for further explanations.
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Nartyn granite vicinity

From the nine micas separated from samples collected within low-grade
metasedimentary cover, leucogranite, and pegmatite dykes in the vicinity of the Nartyn
intrusion, seven (samples MN321c, MN375, M371a2, M371al, and M371a3) yielded plateau
ages distributed between 132.3 £ 0.3 Ma and 128.4 + 0.4 Ma (Fig. 5.18a, b, and c).

A muscovite from a quartz-Feldspar vein (M369) collected with the Jiragalanta
depression yielded a characteristic sadlle-shaped age spectrum (Fig. 5.18d). It expresses
partial recrystallization of analyzed muscovite with distinctive degassing patterns of its
inherited and recrystallized domains (e.g. Cheilletz et al., 1999; Tremblay et al., 2000;
Castonguay et al., 2001; Alexandrov et al., 2002). According to Alexandrov et al. (2002),
such a spectrum suggest that initial crystallization would have occurred before ~151-152 Ma,
maybe ~157-158 Ma, whereas the sadlle minimum at ~141 Ma would represent a maximum
age estimate for a fluid-induced recrystallization. However, the first 6.5% of 39Ar degassing,
with a mean age at 136.4 + 1.7 Ma are probably the best estimate for the recrystallization and
fluid circulation event.

Two other (M352a and MN353a) provided significantly older plateau and pseudo-
plateau ages at ~208.5 + 0.4 Ma and 217.0 £ 0.4 Ma, respectively (Fig. 5.18e). Such a late
Triassic age, comparable to those observed for amphiboles age spectra from xenoliths within
the Nartyn intrusion (see above section), was also recognized for the amphibole MN366
plateau age at ~216 Ma (Fig. 5.18f).

Finally, three other strongly disturbed age spectra obtained from an amphibole in a
skarn (MN356a) and from micas collected within the crystalline basement (MN315 and
MN319a) suggest that some domains of the country-rocks could be older than ~360 Ma (Fig.
5.18f and g).
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Fig. 5.18: “°Ar/**Ar age spectra for micas and amphiboles from country-rocks the Nartyn

granite. See Appendix 5.2 and text for further explanations.
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Choyr Shear Zone

All micas collected within the Choyr Shear Zone yielded flat age spectra allowing
plateau ages calculations in a narrow but significant time range (3-4 Ma) between 129.0 + 1.4
Ma and 125.3 £ 0.5 Ma (all spectra on Fig. 5.19), without age differences between muscovites
and biotites. Among the four analyzed amphiboles, two (M381 and M401a) yielded plateau
ages at 138.2 + 0.4 Ma and 128.7 + 0.3 Ma (Fig. 5.19e and f). Age spectrum provided by an
amphibole from orthogneiss MN302 also allowed an intermediate plateau age calculation at
135.2 + 1.3 Ma (Fig. 5.199). However, this result is ambiguous because apparent ages
decrease slightly from the low to the high temperature steps, which could suggest the
presence of excess argon. This seems corroborated by calculations using correlation diagram
with a (**Ar/*°Ar); ratio at 482.9 + 19.7%, significantly higher than atmospheric ratio, and thus
providing an isochron age at 132.0 + 1.3 Ma, significantly younger than the plateau age. We
consider this isochron age as a maximum estimate of the true age of the amphibole. The
fourth amphibole from orthogneiss MN401b, displays a hump-shaped age spectrum (Fig.
5.19h), whose rather flat intermediate degassing temperature domain suggests an initial
(re)crystallization slightly before ~200 Ma.
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Fig. 5.19: “Ar/*°Ar age spectra for micas and amphiboles from the Choyr Shear Zone. See

Appendix 5.2 and text for further explanations.

5.2.3. “Ar/*Ar results from the Altanshiree area
The two amphiboles from amphibolites (M352b and M352c) within host rocks of the

Altanshiree granite yielded nearly concordant ages at 130.7 = 0.9 Ma and 129.1 + 0.7 Ma
(Fig. 5.20a). On the other hand, micas (mainly muscovites) from samples collected within the
Altanshiree intrusion (foliated granite M349a and M349d, leucogranite M349b, and and
pegmatites M356b and M357b) to 126.4 + 1.1 Ma and within metamorphic country-rocks
(pegmatites M352al and M352a2) provided younger plateau ages in the range 128.5 + 0.3 Ma
to 126.4 + 0.3 Ma (Fig. 5.20b, c, and d).
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Fig. 5.20: “°Ar/*Ar age spectra for micas and amphiboles from the Altanshiree granite and
country-rocks. See Appendix 5.2 and text for further explanations.
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6. Interpretation

6.1. Mechanism of granite emplacement
There are currently no geophysical data available to constrain the shape of the Nartyn

and Altanshiree intrusions. However, flat-lying magmatic foliations are observed within the
core of the granites. In the Nartyn intrusion, it appears in geometrical continuity with the
solid-state foliations that affect metamorphic rocks of the Choyr Shear Zone (Fig. 5.3).
Furthermore, the granite-xenolith structural patterns observed in the north-eastern part of the
Nartyn massif (Fig. 5.8) point to sheeted geometries. In addition, foliations that affect the
margins of the Nartyn and Alanshiree intrusions are moderately outward dipping solid-state
foliations (Figs. 5.2 and 5.13). These features suggest (i) that the outcropping granite probably
corresponds to the roof of the intrusion, and (ii) that intrusions are most probably laccoliths
(Fig. 5.21).
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Fig. 5.21: Interpretative cross-section of the Nartyn area.

Unlike basement rocks of the south-eastern part of the massif that show steeply
dipping foliations (Figs. 5.11 and 5.12), the sheets and panels of high-grade metamorphic
rocks (i.e. amphibolites, paragneisses, and migmatitic gneisses) within the northern part of the
Nartyn granite (Fig. 5.8b) present fabrics (i.e. foliation and lineation) comparable to those of
the intrusion. The only way to explain the high-angle geometry between fabrics within sheets
and those within country rocks south of the Nartyn intrusion is that the first ones were
developed during an episode of sub-horizontal thinning. For this reason, late flat fabrics may
be attributed to the same extensional event leading to the development of the Choyr Shear
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Zone and the coeval emplacement of the Nartyn granite. Consistently, fabrics within sheets
and xenoliths overprint older fabrics expressed by upright folds with axial planes sub-parallel
to foliations (Fig. 5.10). All above structural features suggest that, before extension, country-
rocks showed regional steeply dipping fabrics. Below the brittle-ductile transition, these were
reworked by sub-vertical shortening and developed flat-lying fabrics, whereas pre-extension
fabrics were preserved at higher crustal levels, as exemplified south of the Nartyn intrusion
(Fig. 5.11). Thus, sheets of metamorphic rocks observed in the north-eastern part of the
Nartyn intrusion might belong to deeper crustal levels than those of basement rocks
surrounding the intrusion to the south. In such interpretation, some block tilting due to late
stages of brittle activity of the Choyr Shear zone would have induced a slight southward dip
of the brittle-ductile transition, with ductilely reworked country-rocks to the north, as shown
within sheets and xenoliths found in the granite (Figs. 5.8 and 5.9), and country-rocks
preserved from ductile thinning to the south (Fig. 5.21). A feature that would confirm the
above interpretation would be the occurrence of normal brittle faults in upper crust areas such
as that south of the Nartyn intrusion. These were not observed, but the occurrence of the
Jirgalanta depression filled with lower Cretaceous volcanic rocks (Figs. 5.2 and 5.8) supports
our regional interpretation (Fig. 5.21).

Although strong deformations occur along the Choyr Shear Zone, vertical offsets may
be limited because (i) the hanging-wall is made of metamorphic sediments (Fig. 5.5e and f),
which may be observed all around the Nartyn granite (Fig. 5.12a), and (ii) the shear zone
appears limited to the north-western boundary of the intrusion (Fig. 5.2).

The above structural interpretation is supported by geochronological data. Within the
Nartyn granite, two of the six analyzed amphiboles from amphibolitic sheets (MN467 and
MN469) attest to partial recrystallization at ~130 Ma (Fig. 5.17c) that might be related to the
granite emplacement. Also consistent is the cooling or recrystallization age at 130.4 + 0.6 Ma
obtained from a biotite collected within a sheet of migmatitic gneiss (MN471b) (Fig. 5.17a).
These ages fit perfectly with the time range of ~ 132-130 Ma that we attribute to the Nartyn
granite emplacement (see below). They also suggest that sheets of metamorphic rocks within
the Nartyn intrusion were deformed under ductile conditions during the same event that
accompanied granite emplacement. Furthermore, the pre-existence of subhorizontal foliation
within the ductile crust might have favored the lateral spreading of magma during the
emplacement of the Nartyn granite.

Around the Altanshiree intrusion, all observed country-rocks showed strong flat-lying
fabrics (Fig. 5.14c and d), consistent with those observed in the granite (Fig. 5.14a and b),
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which emphasizes that the granite emplaced during regional-scale crustal thinning. In this
area, the complete reset of amphiboles (Fig. 5.20a) marking the regional flat-lying fabric
within country-rocks confirms that the granite emplaced during extensive crustal thinning.
Deformations observed in country-rocks of the Nartyn and Altanshiree areas (Figs.
5.9d, 5.10, 5.14c, and d) underline that extension of hot middle crust is partly accommodated
by pervasive thinning. This feature, clearly documented in analogue and numerical models
(e.g. Brun, 1999; Tirel et al., 2004), has actually been only rarely documented in nature (e.g.
Cagnard et al., 2004) where emphasis is often made on detachments and extensional basins.

6.2. Emplacement ages of the Nartyn and Altanshiree intrusions
The youngest zircons from the M372 Nartyn granite sample yielded a U-Pb age of 133

+ 3 Ma (Fig. 5.15a) that is interpreted as the emplacement age of the intrusion. Nevertheless,
this age may be refined. More accurate “°Ar/*°Ar ages from micas of magmatic rocks that
crop out within the Nartyn intrusion (Fig. 5.16), and within the slightly deformed country
rocks close to the south-eastern contact of the granite (Fig. 5.18) suggest that it emplacement
rather occurred at ~132-130 Ma (Fig. 5.22). Indeed, within the Nartyn granite, muscovites
from a two micas granite (MN392) and a pegmatite dyke (MN322b) provide similar and
concordant ages at 130.5 = 0.8 Ma and 130.1 + 0.3 Ma, respectively (Fig. 5.16a, b, and d).
Consistently, biotites from the Nartyn granite (MN327 and MN378) and from pegmatite
(M374) and microgranite (MN275) dykes within the Nartyn granite yielded slightly younger
ages in the time range 130.5 £ 0.5 Ma down to 128.9 = 0.9 Ma interpreted as cooling ages
(Fig. 5.16¢). Furthermore, muscovites from metasedimentary rocks (slate MN321c or marble
MN375) and a foliated leucogranite (M371a2), pegmatite (M371al), and aplite (M371a3)
show remarkably concordant crystallization or cooling ages in the time range 132.3 + 0.3 Ma
to 129.9 + 0.2 Ma (Fig. 5.18a, b, and c). On the other hand, muscovites and biotites from
some samples collected within other basement country-rocks yielded older ages (i.e. M319a,
MN352b, MN356a, MN366, and M352a) (Fig. 5.18e, f, and g), suggesting that the early
Cretaceous ages recorded by most micas sampled close to the granite contact are associated
with a local thermal pulses or fluid circulations during intrusion emplacement in the 132-130
Ma bracket.
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Fig. 5.22: (a) Possible thermal evolution of the Nartyn massif. Assumed “°Ar/**Ar closure
temperatures are 575 + 25°C for amphiboles, 375 £ 75°C for biotites, and 475 £ 25°C for
muscovites (see Appendix 5.2 for further explanations). The age scattering of muscovites
probably expresses combination of cooling and fluid-induced recrystallization during
development of the Choyr Shear Zone (see text for further explanations). Inferred dark and
grey paths are for cooling of rocks within the Choyr Shear Zone and the country-rocks of the
Nartyn intrusion, respectively. (b) Proposed evolution of extensional history in the study area.
Each step refers to numbered segment in (a).

Nevertheless ages at ~127 Ma from a muscovite-rich granite (MN464) and from a
quartzite xenolith (MN463), both located at the northern margin of the Nartyn granite, suggest
that magmatic activity lasted 4-5 Ma, probably implying fluids circulation.

Concerning the Altanshiree granite, the youngest zircons from sample M357a yielded
an U-Pb age at 127 + 7 Ma (Fig. 5.15g) that we consider as the time range in which the
intrusion was emplaced. However, as for the Nartyn granite, “°Ar/*°Ar data allow its
emplacement age to be better constrained (Fig. 5.20). Biotites and muscovites from two
undeformed pegmatitic dykes (M356b and M357b) that cut across the intrusion yielded nearly
concordant plateau ages at 128.5 + 0.3 Ma and 126.9 + 0.5 Ma, respectively (Fig. 5.20d).

Consistently, a muscovite from a leucogranite (M349b) collected within the intrusion shows a
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plateau age at 127.6 = 0.5 Ma. These results provide a minimum age of ~126 Ma for the
granite emplacement. Furthermore, two biotites and a muscovite from two foliated granite
samples (M349a and M349d) yielded concordant plateau ages from 127.5 = 0.9 Ma down to
126.4 £ 1.1 Ma (Fig. 5.20c), suggesting that the granite was rather emplaced slightly before
~127 Ma. The 130.7 £ 0.9 Ma and 129.1 + 0.7 Ma (re)crystallization ages of two amphiboles
(M352b and M352c¢) (Figure 20a) collected within mafic country-rocks close to the intrusion
boundary might reflect the early stage of emplacement of the granite at ~130-129 Ma. The
~127-126 Ma muscovite crystallization or cooling ages yielded by leucogranite dykes
(M352al and M352a2) (Fig. 5.20b) from the same area are concordant with the ages yielded
by samples collected within the Altanshiree granite and could characterize late stages of the

magmatic activity.

6.3. Age of the Choyr Shear Zone
From four analyzed amphiboles selected within the Choyr Shear Zone, three of them

(M381, MN302, and MN401a) yielded early Cretaceous plateau and isochron ages that define
a ~10 Ma time range, from 138.2 + 0.4 Ma down to 128.7 + 0.3 Ma (Fig. 5.19e and f) with a
poorly constrained intermediate age younger than 132.0 £ 1.3 Ma (see above discussion about
result of amphibole age spectra shown on Fig. 5.19g). It is noteworthy that the amphibole
with the oldest age (M381) was sampled within rocks where amphiboles appear undeformed
and do not show evidence of recrystallization, whereas those that provided younger ages were
selected within rocks that show late fracturing with calcite infilling characteristic of post-
crystallization fluid ingresses and numerous accessory minerals such as epidotes and titanites.
Furthermore, these latest amphiboles appear as aggregates of grains marked by irregular
boundaries and the occurrence of many drops of quartz or albite, suggesting recrystallization
processes. This means that if the older amphibole age is interpreted as a cooling age, it might
record early stages of cooling in the Choyr Shear Zone, younger ones reflecting subsequent
disturbances related to shear zone evolution. Early cooling stages of the shear zone should
reflect its first stages of activity (Fig. 5.22).

The time range defined by muscovite age spectra is much more restricted and
significantly younger than those provided by amphiboles, at 129.0 + 1.4 Ma down to 126.2 £
0.4 Ma (Figs. 5.19a, b, ¢, d, and 5.22). The 6 analyzed muscovites provided plateau ages.
However, three of them show a discreet saddle shape (M376b1, M379c, and M379d1) (Fig.
5.19a and d) while another one is slightly staircase-shaped (M379d2) (Fig. 5.19c), suggesting
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protracted recrystallization history linked to deformation and/or fluid circulation (Castonguay
et al., 2007). According to interpretations proposed by Cheilletz et al. (1999) and Alexandrov
et al. (2002), initial crystallization would have occurred at ~128.5-129 Ma, whereas the saddle
minima with lowest apparent ages at ~125.5 Ma would represent the end of recrystallization
and isotopic. The staircase-shaped age spectrum (M379d2), with apparent age from ~126 Ma
up to ~128.5 Ma probably reflects a similar phenomenon.

Unlike the ~138-129 Ma time range defined by amphibole-biotite couples (Fig. 5.19,
f, and g), which for most part characterizes cooling, the ~129-125 Ma range given by
muscovites most probably enlightens the final development of the Choyr Shear Zone,
following the granite intrusion at ~132-130 Ma. This time range, which expresses a ~3-4 Ma
crystallization/recrystallization process, perfectly overlaps the one defined by biotite ages
between 128.6 + 0.2 Ma and 125.3 = 0.3 Ma (Figs. 19c, d, e, f, g, h, and 5.22), suggesting
temperatures of ~400-450°C (Villa et Puxeddu, 1994). As muscovites confronted to fluids can
be affected by recrystallizations under thermal conditions lower than their isotopic closure
temperature, as high than 450-500°C (see discussion in Tremblay et al., 2011) when biotites
are more generally concerned by chloritization, the simultaneous end of muscovite and biotite
isotopic record suggests that the end of ductile deformations recorded within the Choyr Shear
Zone ended at ~125 Ma (Fig. 5.22).

The 138 Ma age of amphibole M381 indicates that lower crust was the seat of a
thermal and tectonic activity prior emplacement of the Nartyn granite. Thus, the age at ~136.5
from a quartz-fedispar vein (M369) collected within the Jirgalanta depression to the South of
the Nartyn massif suggests that this early thermal/tectonic activity was accompanied by fluids

circulation in the upper crust.

6.4. Pre-extension history
Beside the structural pattern of the Nartyn area, our geochronological data confirm

that country-rocks were affected by thermal and tectonic events prior early Cretaceous
extension. Old ages were revealed by “°Ar/**Ar spectra obtained from micas collected within
the crystalline rocks of the basement. Thus, two muscovites (MN315 and MN319a) suggest
that some domains could be older than ~360 Ma (Fig. 5.18g). Similarly, data obtained in the
migmatitic xenolith from the Nartyn intrusion for zircons and xenotime cores point to
histories older than ~300 Ma (Fig. 5.15c and e).
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Although most micas sampled close to the Nartyn intrusion yielded early Cretaceous
ages obviously linked to granite emplacement, a muscovite (MN352a) and two amphiboles
(MN356a and MN366) yielded middle-late Triassic ages (~235-204 Ma) (Fig. 5.18e and f).
Comparable (re)crystallization ages were also recorded by amphiboles from large amphibolite
sheets (MN426a, MN469, MN467, and MN470) (Fig. 5.17c, d, and e), as well as monazites
from a migmatitic sheet (MN471) (Fig. 5.15d) of the northern part of the Nartyn intrusion. An
amphibole from the Choyr Shear Zone (MN401b) yielded a disturbed “°Ar/**Ar age spectrum
also suggesting some early event prior ~200 Ma (Fig. 5.19h). All these results indicate that
the basement of the Nartyn area was affected by an important metamorphic event during late-
Triassic times, possibly accompanied by a magmatic activity as suggested by a ~217 Ma

muscovite age yielded by a pegmatite dyke (M353a) (Fig. 5.18e).

7. Geodynamic implications

7.1. Pre-extensional tectonics in eastern Mongolia
Our structural observations indicate that some preserved domains of the basement

within the Nartyn area were affected by steeply dipping fabrics probably related to sub-
meridian compressive tectonics before extension. These might be related to the final accretion
of the Central Asian Orogenic Belt that ended with closure of the Paleo-Asian Ocean and the
subsequent Mongolia-North China Craton collision in late Paleozoic or early Mesozoic times
(e.g. Hsu et al., 1991; Sengo6r and Natal’in, 1996; Xiao et al., 2003; Chen et al., 2009).

Some of our geochronological results further indicate that the Nartyn area was the
locus of an important thermal activity in the middle-late Triassic. These new ages do not only
support previous observations that highlighted a period of widespread magmatic activity
during middle-late Triassic in the Central Asian Orogenic Belt (e.g. Yarmoluy and
Kovalenko, 2001; Kovalenko et al., 2004; Jahn et al., 2009; Reichow et al., 2010), but they
also emphasize that high-grade metamorphic conditions locally prevailed during this period.

7.2. Early Cretaceous extension
Emplacements of the Nartyn and Altanshiree intrusions at ~132-130 Ma and ~130-127

Ma, respectively, coincide with a peak of magmatic activity previously documented in north
eastern China at ~130-120 Ma (Wu et al., 2005; Wang et al., 2006) and with the occurrence of
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early Cretaceous plutons in Transbaikalia - northern Mongolia up to ~120 Ma (Litvinosky et
al., 1999; 2002; 2005; Badanina et al., 2006; Jahn et al., 2009; Zagorsky et Peretyazhko,
2010).

To our knowledge, only one study provided detailed arguments for a lower-Cretaceous
syn-extension intrusion, the Guojianling granodiorite located in the northern par of the
Linglong metamorphic core complex in the Jiaodong Peninsula (Charles et al., 2011). This
intrusion that was dated by SHRIMP U-Pb method on zircons at ~130-126 Ma (Guan et al.,
1998; Wang et al., 1998) appears emplaced below a low-angle normal shear zone. However,
Charles et al. (2011) pointed out that the intrusion cuts across the northern border of the
Linglong core complex presumably formed in late Jurassic-early Cretaceous times. The
authors proposed that the formation of the Linglong metamorphic core complex from late
Jurassic times may have implied a strong amount of crustal extension, the emplacement of the
syn-kinematic intrusion in early Cretaceous being associated with a more limited amount of
extension. The timing of the exhumation of the Linglong Core Complex is bracketed between
U-Pb zircon dates obtained from high-grade rocks of the dome around 160-150 Ma (Miao et
al., 1998; Wang et al., 1998; Luo et al., 1999) and the emplacement age of the Guojianling
granodiorite at ~130-126 Ma (Guan et al., 1998; Wang et al., 1998).

Our geochronological data indicate that the emplacement of the Nartyn and
Altanshiree granites was coeval with that of the Guojianling granodiorite. Located not far
from the study area, the Ereendavaa metamorphic core complex in north-eastern part of
Mongolia was exhumed from as early as ~138 down to 125 Ma (Daoudene et al., 2011).
Although more geochronological data are required to better constrain the timing of
exhumation of metamorphic core complexes in Transbaikalia, available ages range from ~133
Ma and ~126 Ma (Sklyarov et al., 1997; Donskaya et al., 2008). Consistently,
geochronological data from metamorphic core complexes located in north-eastern China
suggest exhumations distributed in the ~136-110 time range (Webb et al., 1999; Davis et al.,
2002; Zhang et al., 2002; 2003). Thus, emplacement ages of the Nartyn and Altanshiree syn-
extension intrusions are comparable to those attributed to the exhumation of most of
metamorphic core complexes from Transbaikalia-northern Mongolia to north-eastern China
(Daoudene et al., 2011).

Daoudene et al. (2011) proposed an extensional paroxysm at the scale of eastern Asia
in a narrow time range in early Cretaceous times, between ~130 Ma and ~120 Ma. However,
Daoudene et al. (2011) showed that cooling within the Ereendavaa metamorphic core
complexes, in north-eastern Mongolia (Fig. 5.1), and thus its exhumation, might have began
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as early as ~138 Ma. This appears remarkably consistent with the cooling ages at 138.2 = 0.4
Ma obtained on an amphibole collected within the Choyr Shear Zone (Fig. 5.19¢) and the
fluid circulation at ~136.5 Ma identified in the Jirgalanta depression to the South of the
Nartyn massif. Furthermore, Daoudene et al. (2011) also showed that pegmatite dykes
emplaced ~30 Ma prior to the exhumation history of the Ereendavaa metamorphic core
complex. In such conditions, the ~147-149 Ma cristallization ages of monazites from the
Nartyn and Altanshiree granites (Fig. 5.15b and h), as well as the ~146 Ma age of zircons
from the Altanshiree granite, might be related to a stage of partial melting at depth, ~20 Ma
prior to intrusion emplacements. Such hypothesis could be in agreement with early fluid-
induced crystallization steps at 150-160 Ma suspected in the Jirgalanta depression. This long
term maturation of the exhumation process appears also consistent with a U-Pb ages at 153.9
+ 4.1 Ma obtained on zircons from a migmatite of the Gudaoling metamorphic core complex,
north of the Lioaning metamorphic dome in Liaodong peninsula (Charles, 2010), as well as
with the upper-Jurassic ages obtained from high-grade rocks of the Linglong Core Complex
around 160-150 Ma (Miao et al., 1998; Wang et al., 1998; Luo et al., 1999).

Beside these recents geochronological results, others studies highlighted that the
eastern part of the Central Asian Orogenic Belt was the locus of a widespread magmatic
activity starting from 170-160 Ma (Yarmolyuk et al., 1998; Yarmolyuk and Kovalenko, 2001,
Kovalenko et al., 2004; Jahn et al., 2009) and even slightly earlier (Wu et al., 2003a). This
suggests that the whole region was abnormally hot prior to extension, a feature confirmed by
the geochemistry of late-Jurassic to early-Cretaceous plutons involving mantle-derived
sources (e.g. Wu et al., 2003b; Jahn et al., 2009).

8. Conclusions

From our structural and geochronological analyses of the Nartyn and Altanshiree areas
we draw the following conclusions:
1 Structural patterns of the Nartyn and Altanshiree intrusions indicate that they can be
considered as laccoliths.
2 Both granites emplaced during regional-scale lower-Cretaceous extension.
3 The Nartyn granite emplaced around ~132-130 Ma. The Altanshiree granite emplaced
between 130 and 127 Ma.
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4 Deformations observed in country-rocks of the Nartyn and Altanshiree areas underline
that continental extensional tectonics is basically driven by pervasive crustal thinning
of the hot middle crust.

5 The Nartyn laccolith was probably emplaced along the brittle-ductile transition. Its
emplacement was in part accommodated by the concomitant development of a low
angle normal shear zone, the Choyr Shear Zone.

6 The Choyr Shear Zone developed over at least 13 Ma, from ~138 Ma down to 125
Ma.

7 Ages documenting extension in studied areas emphasize that the paroxysm of
regional-scale extension across Transbaikalia to north-eastern China is of lower-
Cretaceous age.

8 Geochronological data confirm that extension affected a previously hot crustal
domain.

9 Ages further confirm that an important thermal and tectonic event occurred in middle-
late Triassic times in the region.

Appendix 5.1: U-Pb and U-Th-Pb datings

SHRIMP dating of zircons

For SHRIMP (Sensitive High mass Resolution lon MicroProbe) analyses, zircon
grains were separated from total rock using standard mineral separation procedure at BRGM
(Orléans, France) and then mounted in epoxy, at ANU (Canberra, Australia), together with
chips of reference zircons: TEMORA (Black et al., 2004) and SL13, sectioned approximately
in half, and polished. Reflected and transmitted light photomicrographs were prepared for all
zircons, as were cathodoluminescence (CL) Scanning Electron Microscope (SEM) images.
These CL images were used to decipher the internal structures of the sectioned grains and to

ensure that the ~20 um SHRIMP spot was wholly within a single age component within the

sectioned grains, and to avoid cracks, defects and inclusions.

The U-Th-Pb analysis were made using SHRIMP Il at the research School of Earth
Sciences, The Australian National University (Canberra, Australia), following procedures
given in Williams (1998) and references therein. Each analysis consisted of 6 scans through
the mass range, with the TEMORA reference zircon grains analyzed for every three unknown
analyses. The Pb/U ratios have been normalized relative to a value of 0.0668 for the
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TEMORA reference zircon, equivalent to an age of 417 Ma (see Black et al., 2004).
Uncertainty in U-Pb calibration was taken into the final analytical uncertainties.

Tera and Wasserburg (1972) Concordia plots and calculations were carried out using
Isoplot/Ex (Ludwig, 2003). Calculations and their uncertainties are reported as 95%
confidence limits. On the other hand, in order to make the diagrams easier to read, the

individual error ellipses are shown at 1c (Fig. 5.15). All individual ages have been calculated

from the U and Th decay constants recommended by Steiger and Jager (1997).

EPMA dating of monazite and xenotime
Single grains of monazite and xenotime were analyzed using a Cameca SX 50 electron
microprobe (BRGM, France). BSE images were used to avoid cracks, defects and inclusions.
The analytical procedure was detailed in Cocherie et al., (1998; 2005). The

interference of YLy on PbMa is delayed offline by applying a coefficient of interference to

the value of Y. Corrections have been validated by dating several monazite samples using this
method and conventional isotopic methods (Cocherie et al., 1998). An accelerated voltage of
20 kV, and a beam current of 200 nA were applied. This analytical procedure led to calculated
detection limits (2c) of 110 ppm for Pb, 105 ppm for U, and 130 ppm for Th, the absolute

error being taken as 110, 105 and 130 ppm, respectively. Systematic minimum errors of 2%
was considered for concentration >5500, 5250 and 6500 ppm for Pb, U, and Th, respectively
(Cocherie and Legendre, 2007). These minimum errors are considered to be included in the
calculated errors for low concentrations. For monazite, the standards were galena (PbS) for
Pb, uraninite (UO,) for U, thorianite (ThOy) for Th, endmenber synthetic phosphates (XPQO,)
for each rare-earth element (REE) and Y, apatite for P and andradite for Si and Ca.

Three assumptions are required to determine U-Th-Pby: age using an electron
microprobe: (i) common Pb is negligible with respect to the amount of radiogenic Pb (Parrish,
1990); (ii) no loss of radiogenic Pb occurred since closure of the system, Pb content is not
significantly affected by diffusion (e.g., Cocherie et al., 1998; Crowley and Ghent, 1999; Zhu
and O’Nions, 1999); and (iii) a single age is involved at the size level of each individual spot
analysis. Age calculations were done using Isoplot/Ex (3) program of Ludwig (2003) and a
Microsoft Excel add-in program for determining U-Th-Pb ages from EPMA measurements

(Pommier et al., 2002). All calculations were done at the 2c level (95% confidence limit). U-

Th-Pb weighted mean ages were calculated according to the procedure proposed by Cocherie
and Albaréde (2001). This uses a Th/Pb = f(U/Pb) isochron diagram (Suzuki and Adachi,
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1991) to calculate a U-Th-Pb weighted average age based on a regression line, whose slope
precision depends on the variation of the Th/U ratios in the grain. The errors on Th/Pb and
U/Pb ratios are calculated from the formulas proposed by Cocherie and Legendre (2007). Th-
Pb and U-Pb ages are also calculated separately at the intercepts of the regression line with
the X and Y axes, respectively. If these two ages are similar within the errors and if the
regression is associated with a MSWD (Mean Squared Weighted Deviation) consistent with a
single age population (Wendt and Carl, 1991), then the system fulfils the requirements for
calculation of the most precise and probable age at the centroid of the population (Cocherie
and Albarede, 2001).

Prior to the U-Th-Pb age calculation from the Th/Pb = f(U/Pb) diagram, a simple
average age was calculated for each sample using all individual ages and a weighted
histogram representation was constructed with the Isoplot program (Ludwig, 2003). Together
with BSE Images, this starting procedure allows to determine whether the calculated ages
belong to a single population consistent with a unique geological event, or if they involve
distinct populations, reflecting a more complex geological history. In this latter case, the
populations are individually studied. Finally, the rare spot analyses that appeared statistically
abnormal with respect to the studied age population and not associated with a specific domain
of the crystals were rejected.

For xenotimes (see Cocherie and Legendre, 2007), the X-ray PbLo was used due to
the strong interference of Y on the PbMa line. The spectral interference of ThMB on UMa
was corrected in a similar manner as for monazite. The calculated detection limit (26) is 120

ppm for Pb, U, and Th. This value is taken as the absolute error on these elements. Similarly
to monazite, a systematic relative error of 2% was considered for Th and U if the
concentration were >6000 ppm.

For U-Pb dating on zircon, closure temperatures T are considered to be higher than

900°C (Cherniak and Watson, 2001; Reiners, 2009). Consistently, the U-Pb T, of monazites
and xenotimes are closely similar to that of zircon (e.g., Braun et al., 1998; Cherniak, 2005).

Appendix 5.2: “°Ar/*Ar datings

“Ar/*Ar dating of micas and amphiboles
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Single grains of muscovite, biotite and amphibole were handpicked under a binocular
microscope from 250 um to 1000 um minerals fraction. These samples were wrapped in an

alumina foil to form small packets (11 mm x 11 mm x 0.5 mm). They were stacked up to
form two columns in which standards were inserted every 10 samples. The irradiation
standard was the sanidine TCR-2, which was dated at 28.34 Ma (Renne et al., 1998). The two
columns were then irradiated within the 5c position of the McMaster nuclear reactor
(Hamilton university, Canada) during 33.33 h and 43.33 h, respectively (powers of 100 and
130 MW). The samples and standards position within the reactor allowed to constraint the

flux gradient with a precision of £ 0.2 %.

The CO,-laser step heating analyses on single grains were performed on MAP215
mass spectrometer. The analytical procedure is described in Ruffet et al. (1991, 1995). Blanks
were regularly realized every three steps and subtracted from following sample gas fraction.
Isotopic measurements were corrected for K, Ca and CI isotopic interferences and mass
discrimination. A plateau age is obtained when apparent ages of at least three consecutive
steps, representing a minimum of 70% of the **Ar released, agree with 1 or 2 error bars with
the integrated age of the plateau segment (Castonguay et al., 2001). Pseudo-plateau ages can

be calculated with less than 70% of the *°Ar released. All age errors are displayed at the 1

level.

Brief notes on closure temperatures

Isotopic ages in metamorphic rocks are generally interpreted within the framework of
Dodson (1973)’s diffusion theory, which states that some minerals in geological systems start
to accumulate isotopes formed by radioactive decay in their crystalline lattices if the
temperature is below a critical value, the so-called blocking (Jager, 1967) or closure (Dodson,
1973) temperature T..

K-Ar isotopic T, of muscovite (more generally white micas), were first estimated at
~350°C by calibration of isotopic ages versus metamorphic grade (Purdy and Jager, 1976),
but are currently debated. Several studies suggest that in the absence of deformation and
fluid-enhanced recrystallization, T, may be as high as 500°C for muscovite (Villa, 1998;
Bosse et al., 2005) or even higher than 550°C (Lister and Baldwin, 1996) for phengite under
blueschist facies metamorphic conditions. New experimental estimates of muscovite diffusion
coefficients by Harrison et al. (2009) support these conclusions (Pitra et al., 2010), suggesting
that a T, range of 450-500°C is a better estimate for muscovite. Biotite is also concerned by
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this T, inflation with suggested T, as high as ~450°C (e.g. Villa and Puxeddu, 1994), ~150°C
higher than the commonly admitted temperature.

Closure temperatures for amphibole, although less debated than those for muscovite,
are also difficult to estimate. In addition to the effect of cooling rate and size of diffusion
domains, amphibole diffusivity is also influenced by ionic porosity (Fortier and Giletti, 1989;
Dahl, 1996). On the basis of natural hornblende compositions measured by various authors
(i.e. Colville et al., 1966; Leake, 1978; Robinson et al., 1982), Dahl (1996) suggested a T,
range of 480-550°C. This has been re-evaluated at 550-650°C by Villa (1998). We will
consider in this study a median T, range value of 550-600°C for amphiboles.

The geological implications of isotopic ages in terms of closure temperature,
particularly for the K-Ar isotopic system, should ideally be restricted to crystals unaffected by
recrystallization whether related to deformation or the passage of fluids (Villa, 1998). This is
because deformations damage the crystal lattice, enhance Ar-diffusion, and promote the
formation of intra-crystalline domains with lower diffusion length-scales and lower T¢. In the
presence of low-temperature fluids, minerals or sub-domains within minerals commonly
recrystallize in order to form new crystals that lock in younger ages. On the other hand, since
muscovite grains that are extracted from deformed rocks are generally texturally complex
(partially recrystallized, composite grains, etc), and because T, is strongly dependent on the
size of diffusing domains, “*Ar/**Ar analyses from such complex grains provide information
over relatively wide ranges of temperature and time (e.g. Bosse et al., 2000; Hames et al.,
2008).
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Chapitre 6 :

Déformation supracrustale au Mésozoique supérieur:
Exemple de la region du Massif de Dulaan Uul, sud de

la Mongolie orientale
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Résumé

Au sud de la Mongolie orientale, le massif de Dulaan Uul est délimité par deux vastes
bassins formés au Mésozoique supérieur. Cette situation offre la possibilité d’étudier les
relations entre les déformations observées dans le socle et celles qui affectent les bassins sus-
jacents.

Sur la base d’une étude multidisciplinaire, regroupant des données pétrologiques,
structurales, géochronologiques et géophysiques, le socle du massif de Dulaan Uul apparait
comme principalement composé par un ensemble de séries volcaniques et sédimentaires d’age
paléozoique supérieur. Ce socle a été variablement métamorphisé et déformé probablement
durant un événement compressif vers la limite Trias moyen-supérieur. En revanche, aucune
déformation extensive ductile n’affecte le socle du massif de Dulaan Uul.

Par la suite, la région apparait comme un systéeme de horsts et de grabens résultant
d’un événement extensif NO-SE. Durant cet événement, le massif de Dulaan Uul était un
paléo-relief. En effet, a la base de la pile sedimentaire syn-rift, la Formation de Tsagaantsav
du Crétacé inférieur repose en discordance sur le socle déformé. Cette formation est
notamment constituee par des écoulements de débris indiquant une origine trés proximale. Par
ailleurs, la gamme d’age ca. 155-125 Ma attribuée aux dépdts des sédiments syn-rifts, qui
caractérisent la base du remplissage des bassins de la région, indique que cet événement
extensif a eu lieu au Jurassique supérieur-Crétacé inférieur. Les géométries observées dans les
bassins, a partir des profils sismiques disponibles, suggérent qu’au moment de I’extension, la
crodte fragile est mince (ca. 10 km). Ceci suggére aussi que la crodte a I’aplomb de la région
de Dulaan Uul est chaude.

Au Crétacé supérieur, la région est affectée par une inversion tectonique.
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1. Introduction

La Mongolie est située au cceur de la Ceinture Orogénique d’Asie Centrale (Fig. 6.1a),
qui résulte de I’accrétion d’un grand nombre d’unités tectono-stratigaphiques variées,
principalement au Paléozoique (Sengor et al., 1993 ; Mossakovsky et al., 1993 Sengor et
Natal’in, 1996 ; Badarch et al., 2002 ; Windley et al., 2007). Cette ceinture orogénique
s’étend entre les cratons précambriens, de Sibérie au nord, et du Tarim et du nord de la Chine
(ou Sino-Koréen) au sud. Dans ce systeme, le socle du sud-est de la Mongolie montre
I’amalgamation des vastes unités interprétées comme des arcs insulaires, des bassins d’avant-
ou d’arriere-arc, des prismes d’accrétion et des microcontinents (Fig. 6.1b) (Badarch et al.,
2002). Cet ensemble d’unités est séparé du craton nord chinois au sud par la zone de suture de
Solonker, qui marque la fermeture finale de I’Océan Paléo-asiatique a la fin du Paléozoique
ou au début du Mésozoique (e.g. Tang 1990 ; Hsu et al., 1991 ; Shao 1991 ; Sengdr et
Natal’in, 1996 ; Xu et Chen 1997 ; Xiao et al., 2003 ; Windley et al., 2007 ; Wu et al., 2007 ;
Chen et al., 2009).

A la suite de cette tectonique de convergence, le sud de la Mongolie orientale a subit
plusieurs périodes de déformation intracontinentale. De grands systémes de failles
décrochantes senestres, orientée NE-SW, sont a plusieurs reprises activés du Trias supérieur
au Cénozoique (Lamb et al., 1999 ; 2008 ; Webb et Johnson, 2006).

Toutefois, la période de déformation intracontinentale la plus remarquable est
rattachée a un événement extensif majeur NO-SE, qui affecte I’ensemble de la Mongolie
orientale, la Transbaikalie et le Nord de la Chine de I’Est, au Jurassique supérieur - Crétacé
inférieur (e.g. Zorin, 1999 ; Ren et al., 2002 ; Meng, 2003 ; Darby et al., 2004 ; Lin et Wang,
2006 ; Donskaya et al., 2008 ; Daoudene et al., 2009, 2011, soumis). Au sud de la Mongolie
orientale, cet événement se traduit par la formation de bassins longs et étroits, orientés NE-SO
(Fig. 6.2) (Traynor et Sladen, 1995 ; Graham et al., 2001 ; Johnson et al., 2004 ; Prost, 2004).
Entre ces bassins affleurent des massifs de socle. Cependant, rares sont les publications qui se
sont se sont attachées a caractériser et & comprendre les déformations qui marquent le socle au
sud de la Mongolie orientale. Comme le soulignent Blight et al. (2008), ce manque d’intérét
est probablement lié d’une part a I’isolement geographique de la région et d’autre part a une
faible exposition du socle, qui apparait souvent noyé sous le sable du désert du Gobi oriental.

Néanmoins, au méme titre que les bassins sus-jacents, la caractérisation des déformations qui

205



- Bloc cratonique

D Prisme d’accrétion

- Arc insulaire

D Bassin d’arriére arc

- Marge continentale
passive
Magmatisme

Chine

Fig. 6.1 : (a) Carte montrant la zone d’extension de la Ceinture Orogénique d’Asie Centrale
(d’aprés Xiao et al., 2003). (b) Cartes des unités tectono-stratigraphiques de Mongolie
orientale selon Badarch et al. (2002) et modifié d’apres Blight et al. (2008). La zone de
suture de Solonker est reportée sur cette carte (d’apres Xiao et al., 2003 ; Windley et al.,
2007). FZ : Faille de Zuunbayan.

marquent le socle de cette région, est primordiale afin de comprendre I’évolution tectonique
de la Mongolie orientale au Mésozoique.

L’ objectif de ce chapitre est de préciser I’évolution tectonique du sud-est de la
Mongolie orientale, et plus particulierement les modalités de I’extension au Mésozoique

supérieur. Dans ce but, la région du massif de Dulaan Uul (appelé aussi Tavan Har, e.g.
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Johnson, 2004) (localisation Fig. 5.2) a été sélectionnée car elle présente I’intérét de montrer
un massif de socle bordé au nord-ouest et au sud-est par deux bassins extensifs. Les études
sédimentologiques, structurales et géophysiques qui se sont focalisées sur les bassins (Graham
et al., 2001 ; Johnson et al., 2001 ; 2003 ; Johnson, 2004 ; Johnson et Graham, 2004 ; Prost,
2004), permettent en outre de comprendre les interactions avec le socle sous-jacent.

2. Contexte géologique

Le socle du massif de Dulaan Uul serait rattaché a I’unité tectono-stratigraphique de
Gurvansayhan (Fig. 6.1b) interprétée comme un ancien arc insulaire (Badarch et al., 2002).
Bien que cette unité se perde sous le remplissage sédimentaire du bassin de Zuunbayan (Fig.
6.2), sa bordure orientale serait marquée par une faille décrochante senestre, la Faille de
Zuunbayan (Fig. 6.1b). Cette faille orientée NE-SO est documentée sur une distance de 250
km (Lamb et al., 1999 ; Webb et Johnson, 2006 ; Webb et al., 2006). Lamb et al. (1999) ont
estimé un déplacement de I’ordre de 185-235 km le long de cette zone de faille.

La bordure nord-ouest du massif de Dulaan Uul est marquée par une faille majeure, la
Faille Nord de Zuunbayan, qui serait une ramification de la Faille de Zuunbayan (Fig. 6.2)
(Lamb et al., 1999 ; Webb et al., 2006). Sur la base d’un age “°Ar/**Ar & 209 + 2 Ma, obtenu &
partir d’une biotite issue d’une roche mylonitique qui aurait été échantillonnée au sein de la
zone de déformation de la Faille Nord de Zuunbayan, Lamb et al. (1999) ont suggéré que
I’initiation en décrochement senestre de cette faille ait eu lieu au moins au Trias supérieur.

Il existe a notre connaissance peu d’études qui se soient attachées a comprendre
I’évolution du socle du massif de Dulaan Uul. Néanmoins, ce massif a été cartographié
comme un ensemble de roches paléozoiques, déformées au Crétacé (voir référence dans
Graham et al., 2001), ou encore comme des roches gneissiques précambriennes (Graham et
al., 2001). Plus récemment, le socle du massif de Dulaan Uul a été subdivisé en deux unités
(Carson et al., 2004 ; Webb et Johnson, 2006) : une unité nord présentée comme un ensemble
de tectonites mésozoiques, métamorphisées dans les faciés schistes verts et amphibolite et une
unité sud constituee par une série de roches sédimentaires d’age paléozoiques et faiblement
métamorphiques. Ces deux unités seraient séparées par une faille décrochante senestre,

raccordées a la Faille Nord de Zuunbayan (Webb et Johnson, 2006).
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Le massif de Dulaan Uul est délimité au nord-ouest et au sud-est par les bassins
d’Unegt et de Zuunbayan (Fig. 6.2). Ces bassins, qui se sont formés a la faveur d’un
événement tectonique extensif au Jurassique supérieur - Crétacé inférieur, ont fait I’objet
d’une importante campagne d’acquisition de profils sismiques réflexion, menée dans les
années 1990 par des géologues soviétiques. La raison principale est que I’'un de ces bassins est
caractérisé par la présence d’hydrocarbures (e.g. Graham et al., 2001 ; Johnson, 2004 ; Prost,
2004) actuellement exploités. En outre, ces bassins présentent des indices uraniféres

importants.

3. Le socle du massif de Dulaan Uul

3.1. Lithologies
Le socle du massif de Dulaan Uul est constitué de lithologies variées. Cependant, nos

observations de terrains montrent que ce socle peut étre divisé en deux domaines (Fig. 6.3).

La partie nord du massif, qui sera appelée par la suite le Domaine Nord, est
essentiellement composée de schistes sombres bleu-gris, de micaschistes a biotite et grenat, de
rhyolites, ainsi que d’amphibolites rubanées (Fig. 6.4a, b et c). L’ alternance des différents
horizons (Fig. 6.4d) suggére que cet ensemble de roches métamorphiques serait a I’origine
une ou plusieurs séries volcano-sédimentaires. Dans la partie sud-est de ce domaine
métamorphique, plusieurs intrusions granitiques ont été identifiées. Elles se présentent sous la
forme de plutons plus ou moins oblongs, dont le grand axe est orienté NE-SO (Fig. 6.3). Des
enclaves d’amphibolites ont été reconnues dans certaines de ces intrusions (Fig. 6.4e). En
outre, le long de la bordure sud-est de ce Domaine Nord, le socle est caractérisé par la
présence de nombreux filons de pegmatite. Enfin, quelques dykes de tonalite ont été observés
le long de la bordure est de ce domaine, au voisinage du cratére de Tabun-Khara Obo (Fig.
6.3).

Bien que le Domaine Sud du massif de Dulaan Uul (Fig. 6.3) ait été moins étudié, les
observations de terrain montrent qu’il est composé par un ensemble de roches volcaniques et
sédimentaires non-métamorphiques. En effet, des formations volcaniques basiques et acides
ont été identifiées (Fig. 6.5a, b et c). Elles alternent avec des formations sedimentaires
détritiques terrigenes et des calcaires (Fig. 6.5d et €). Aucune intrusion magmatique n’a été
observée dans ce domaine du massif de Dulaan Uul.
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! Facies schisteux |
A4 mica noir
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Fig. 6.4 : Lithologies fréquemment observées dans le Domaine Nord du massif de Dulaan
Uul. (a) Schistes sombres. (b) Micaschistes a biotite et porphyroblastes de grenat. (c)
Amphibolites rubanées. (d) Alternance de rhyolites et de micaschistes. (e) Enclave

d’amphibolite dans une intrusion granitique. (f) Carte de localisation des photographies.

211



Fig. 6.5 : Lithologies freqguemment rencontrées dans le Domaine Sud du massif de Dulaan
Uul. (a) Roche volcanique basique contenant de nombreux cristaux aciculaires de
plagioclase. (b) Roche volcanique caractérisee par la présence de vacuoles au remplissage
de calcédoines et d’oxydes. (c) Rhyolite. (d) Série sédimentaire détritique terrigene,
caractérisée par I’alternance d’horizons conglomératiques et gréseux. (e) Carbonate grisatre

et rubané. (f) Carte de localisation des photographies.
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3.2. Métamorphisme
Les observations lithologiques montrent qu’en termes de protolithes, il n’y a pas de

différence significative entre les deux domaines du massif. En effet, le socle du massif de
Dulaan Uul semble étre principalement composé d’une ou plusieurs séries de formations
d’origines volcaniques et sedimentaires. Toutefois, une distinction entre les deux domaines
peut étre réalisée sur la base de critéres métamorphiques.

Le Domaine Nord du massif est composé de roches volcaniques et sédimentaires qui
ont été affectées par du métamorphisme d’intensité variable. Cependant, les roches
métamorphiques ne sont pas distribuées de facon aléatoire a I’échelle du domaine. Leur
répartition suggere un gradient métamorphique croissant du nord-ouest vers le sud-est (Fig.
6.6). En effet, le long de cette direction apparaissent successivement des schistes gréseux
(Fig. 6.4a), qui alternent avec des horizons volcaniques non-métamorphiques, des schistes
ardoisiers contenant du mica blanc (Fig. 6.7a), des micaschistes, d’abord a micas blancs puis a
biotite et grenat (Figs. 6.4b et 6.7b), et des amphibolites (Fig. 6.7c). Parmi ces derniéres,
celles qui affleurent dans la partie la plus méridionale du domaine sont fortement rubanées
(Figs 6.4c et 6.8). Ce rubanement se caractérise par I’alternance de niveaux centimétriques
leucocrates et mélanocrates. Localement, de petits morceaux de roches trés sombres,
exclusivement composés d’amphibole, sont piégés dans ces niveaux leucocrates (Fig. 6.8).
Cette texture pourrait suggérer de la fusion partielle. L’augmentation du grade
métamorphique des roches vers le sud-est du domaine coincide avec la présence importante
de filons de pegmatite (Fig. 6.6) plus ou moins riches en muscovite.

Contrairement a la partie nord du massif, les roches qui affleurent dans le Domaine
Sud ne présentent aucun indice d’un quelconque métamorphisme. Toutefois, a I’extrémité
nord de ce domaine, au voisinage du contact présumé avec le Domaine Nord, des schistes
contiennent de nombreux phénocrystaux d’albite non déformés (Fig. 6.7d).

Il existe donc un saut métamorphique remarquable entre la partie méridionale du
Domaine Nord et la bordure septentrionale du Domaine Sud du massif de Dulaan Uul (Fig.
6.6). En effet, des amphibolites qui présentent des textures de haut grade métamorphique

affleurent au voisinage de roches volcaniques et sedimentaires peu ou pas métamorphiques.
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Fig. 6.6 : Carte structurale et métamorphique du Domaine Nord du massif de Dulaan Uul.
Les contours des différents faciés reportés sur cette carte sont approximatifs, puisque ce
document a été dessiné a partir d’observations pétrologiques et structurales qui proviennent
principalement des bordures du massif. Les grains structuraux ont été dessines a I’aide des
images satellites disponibles sur Google Earth. La comparaison avec les données de terrain
suggeére que ces directions structurales correspondent a la foliation dans ce domaine du

massif.
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Fig. 6.7 : Photographies de lames minces en lumiere polarisée et analysée de différents facies

métamorphiques observés dans le massif de Dulaan Uul. (a) Roche volcano-sédimentaire
dans laquelle peuvent étre observés des phénocristaux de plagioclase emballés dans une
matrice composée de micas blanc alignés dans la foliation. (b) Micaschiste a biotite et grenat
sans muscovite. (c) Amphibolite. (d) Schiste a phénocristaux d’albite. a, b et ¢ sont issues de
roches echantillonnées dans le Domaine Nord du massif. d provient de la bordure nord du
Domaine Sud.
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Fig. 6.8 : Amphibolites rubanées
de la bordure sud-est du
Domaine Nord du massif de

Dulaan Uul.

3.3. Structures
Les roches constituant le socle du massif de Dulaan Uul sont déformées. De plus, la

bordure nord-ouest du massif est marquée par une faille décrochante, la Faille Nord de

Zuunbayan.

3.3.1. Le Domaine Nord
Les roches qui affleurent dans la partie septentrionale du Domaine Nord présentent

une schistosité bien marquée (Fig. 6.4a). Vers le sud-est du domaine, cette schistosité laisse
place & une foliation tout aussi bien développée (Figs. 6.4b et c, et 6.8). A I’échelle du
domaine, les fabriques planaires sont globalement orientées NE-SO et montrent freqguemment
de forts pendages (Figs. 6.6, 6.9 et 6.10a). Le Domaine Nord du massif de Dulaan Uul s’avere
aussi fortement plissé. En effet, des plis y sont observés a toutes les échelles (Fig. 6.10b, c et
d). Les axes de ces plis sont globalement orientés NE-SO. Les plans de foliation portent une
linéation plus ou moins bien exprimeée (Fig. 6.10c). Bien que les mesures de linéation
montrent une attitude assez variable (Fig. 6.9), une direction ENE-OSO est toutefois
privilégiée. Ce résultat est cohérent avec les mesures de linéation précédemment publiées par
Webb et al. (2006). Les rares criteres cinématiques observés et les perturbations engendrées
par les nombreux plis ne permettent pas de déterminer un sens de mouvement associé a cette

déformation.
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Fig. 6.9 : Projections stéréographiques des mesures de foliation, de schistosité et de linéation
pour les Domaines Nord et la bordure nord du Domaine Sud du massif de Dulaan Uul.
Projections Wulf, hémisphere inférieur.

3.3.2. Le Domaine Sud
A I’échelle de I’affleurement, les roches sédimentaires et volcaniques qui composent

le Domaine Sud du massif de Dulaan Uul sont non déformées. Bien que relativement peu
mesurés, les plans stratigraphiques montrent des orientations E-O et NE-SO et de forts
pendages vers le Nord. Ce domaine apparait néanmoins plissé. Les axes de plis varient de
NE-SO a Est-Ouest. De plus, les plans stratigraphiques mesurés montrent des pendages
inclinés régulierement vers le Nord. Ceci suggere que les plis qui affectent le Domaine Sud
sont probablement déversés vers le Sud.

3.3.3. La zone de contact entre les Domaines Nord et Sud
A I’extrémité nord du Domaine Sud, les roches qui sont localisées & proximité du

contact avec le Domaine Nord du massif de Dulaan Uul sont marquées par une schistosité
Est-Ouest (Fig. 6.9). Peu de mesures ont été réalisées. Toutefois, elles tendent a montrer une
orientation plus Est-Ouest que ce qui est observe pour la foliation des amphibolites rubanées
de la partie la plus méridionale du Domaine Nord. A I’instar de la stratification, la schistosité
de la bordure nord du Domaine Sud pend modérément vers le Nord.

217



Fig. 6.10 : Photographies de quelques éléments structuraux observés dans le Domaine Nord

du massif de Dulaan Uul. (a) Foliation a fort pendage dans des amphibolites. (b) Pli métrique
dans des amphibolites rubanées. (c) Antiforme et synforme observés a I’échelle du paysage
dans les micaschistes de la bordure est du domaine. (d) Succession de plis identifiés a partir
d’images satellites disponibles sur Google Earth. (e) Forte linéation minérale N30, dans des

métavolcanites porphyriques. (f) Carte de localisation des photographies.

218



Au sud du Domaine Nord, les amphibolites rubanées montrent la présence de
nombreux filons de pegmatite plus ou moins riches en muscovite. Certains de ces filons ont
des géométries qui suggerent une mise en place durant le développement de la foliation des
amphibolites (Fig. 6.11).

Foliation des /\ \ l

amphibolites

\

\ ; \ Digitations magmatiques
i \ le long de la foliation

Fig. 6.11: Photographie et dessin interprétatif d’un filon de pegmatite dont les
caractéristiques structurales suggérent une mise en place sub-contemporaine du
développement de la foliation des amphibolites (ici souligné par le rubanement).

3.3.4. La Faille Nord de Zuunbayan
Le massif de Dulaan Uul est délimité au nord-ouest par la Faille Nord de Zuunbayan

(Figs. 6.3 et 6.6). Cet accident est bien identifiable a partir des images satellites, disponibles
sur Google Earth, puisqu’il forme une ligne rectiligne bien marquée a I’interface entre le
socle du massif du Dulaan Uul au sud-est et le bassin d’Unegt au nord-ouest. Toutefois, nos
observations de terrain ont montré la présence de petits affleurements de socle au Nord-ouest
du tracé de la faille.

Le long de la zone de faille, les roches peu métamorphiques de la bordure nord-ouest
du Domaine Nord du massif de Dulaan Uul montrent localement la présence d’orthogneiss
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pauvre en micas. Ces orthogneiss se présentent sous la forme de lentilles tres allongées (de
plusieurs centaines de metres) et étroites (de quelques dizaines de metres), dont les grands
axes sont paralleles au tracé de la faille. De plus, ces orthogneiss sont intensément déformes
(Fig. 6.12a). lIs se caractérisent par une forte foliation mylonitique sub-verticale orientée NE-
SO. Cette foliation porte une linéation minérale bien exprimée sub-horizontale. Les
orthogneiss sont aussi affectés par de nombreuses bandes de cisaillement verticales
pénétratives (Fig. 6.12a). Parallélement, le long de la zone de Faille Nord de Zuunbayan, les
formations volcaniques et sédimentaires peu métamorphiques du Domaine Nord du massif
sont affectées par une schistosité subverticale NE-SO. A I'image des orthogneiss, ces roches
sont marquées par des bandes de cisaillement (Fig. 6.12b et c). Les structures C/S des
orthogneiss et I’orientation des bandes de cisaillement dans les roches peu métamorphiques
du socle de la bordure NO du Domaine Nord témoignent d’une cinématique décrochante

senestre le long de la Faille Nord de Zuunbayan.

, Bapdede’
cis,ail!e"mem

\;

Fig. 6.12 : Photographies illustrant la déformation décrochante senestre observée le long de
la Faille Nord de Zuunbayan. (a) Orthogneiss a structure C/S (S Foliation et C Cisaillement).
(b) Schistes affectés par une bande de cisaillement. (c) Lame mince en lumiere polarisée et
analysée d’un schiste a micas blanc, affecté par des bandes de cisaillement. (d) Carte de

localisation des photographies.
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Vers I’intérieur du massif de Dulaan Uul, le socle est affecté par de petites failles
formant un angle d’environ 15° avec le tracé de la Faille Nord de Zuunbayan (Fig. 6.13). Bien
qu’aucune mesure précise n’ait été réalisée, I’étude des images satellites disponibles suggeére
de petits mouvements décrochants senestres le long de ces accidents. Il pourrait alors s’agir de
petites failles de Riedel, probablement associées au fonctionnement décrochant senestre de la
Faille Nord de Zuunbayan.

Affleurement

de SOCle ] Série de Bayanshiree et postérieur:

Turonien-Santonien a actuel

‘ Formation de Saynshand:
Cénomanien

Formation de Tsagaantsav:
Berriasien-Barrémien

- Roches du socle

gy'l‘ Faille Nord de Zuunbayan
L--"  Faille de Riedel

Autres failles (cinématique
/ indéterminée)
f: Grain structural du socle

"

==+ Axes d"anticlinaux ?

Fig. 6.13 : Carte géologique détaillée d’une partie de la bordure nord-ouest du massif de
Dulaan Uul. La localisation de la zone concernée par cette carte est donnée Fig. 6.3.
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3.3.5. Deformation fragile
Le socle du massif de Dulaan Uul est affecté par de la déformation fragile. En effet, de

nombreux miroirs de failles ont été observés sur I’ensemble du massif. Toutefois, ils ont été
principalement mesurés le long des bordures du massif (Fig. 6.14a). Peu de plans striés,
permettant une détermination indiscutable de la cinématique le long de ces miroirs, ont été
identifiés.

Dans un stéréogramme, la répartition de I’ensemble des miroirs de failles mesurés est
homogene. Ce résultat rend I’interprétation difficile (Fig. 6.14b). Cependant, 3 principales
familles de failles peuvent étre distinguées :

- La premiére famille d’orientation approximative N60 rassemble des failles normales a
composante dextre ou senestre (Fig. 6.14b). La plupart de ces miroirs de failles ont été
mesurés en bordures nord-ouest et sud-est du massif de Dulaan Uul.

- La deuxiéme famille a été reconnue dans I’ensemble du massif de Dulaan Uul. Elle
est composée de failles subméridiennes (~N170). Comme pour la premiere famille, il
s’agit principalement de failles & composante normale (Fig. 6.14b). Néanmoins, une
minorité montre clairement une composante inverse.

- La troisieme famille rassemble des miroirs de failles aux azimuts proches de N130.
Cet ensemble est composé par pratiquement autant de miroirs de faille a composante
normale que d’inverse (Fig. 6.14b). Celles a composante normale suggéreraient une
extension NE-SO, alors que les inverses pourraient étre rattachées a de la compression
nord-sud.

Il pourrait exister une quatrieme famille, peu représentée et composée de failles
normales d’azimuts moyen N95. La plupart de ces failles montrent une cinématique normale
qui serait liée a une extension plus ou moins nord-sud.

La complexité des réseaux de failles observés et I’incompatibilité cinématique de
certaines familles soulignent en outre que le massif de Dulaan Uul a probablement enregistré
une histoire polyphasée, notamment en partie lié a son héritage structural et a la Faille Nord
de Zuunbayan.
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Fig. 6.14 : (a) Photographies de failles qui ont été observees en bordure du socle du massif
de Dulaan Uul. (b) Projections stéréographiques (hémisphére inférieur et conservation des
angles) des miroirs de faille et des stries associées (la fleche indique le sens du mouvement
sur le mur portant). Cette analyse a été effectuée avec le logiciel Faultkin for Windows v.1.2
de Allmendinger (2001). L’ensemble de ces failles peut étre grossierement décompose en 4

familles.
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3.4. Analyses géochronologiques
Afin de préciser I’évolution structurale et métamorphique du socle du massif de

Dulaan Uul, trois roches représentatives ont été prélevées. Une rhyolite (M319) issue de la
bordure nord du Domaine Sud du massif de Dulaan Uul a été datée en U-Pb sur zircons a la
SHRIMP (Canberra, Australie). Des monazites issues d’un échantillon d’orthogneiss cisaillé
prélevé le long de la Faille Nord de Zuunbayan ont été daté en U-Th-Pb a la microsonde
électronique (BRGM, Orléans). Enfin, une muscovite provenant d’un filon de pegmatite en
intrusion dans des micaschistes a grenat de la bordure sud-est du Domaine Nord du massif a
été analysée en “°Ar/*°Ar (Géosciences Rennes, Université Rennes 1). Les protocoles des
méthodes d’analyses employées sont détaillés en annexe 1 de ce travail. Les résultats
analytiques sont donnés en annexe 3 (Tableaux A3.1, A3.4 et A3.10) Enfin, la localisation

des échantillons est fournie en Fig. 6.3.

3.4.1. Age U-Pb sur zircons d’une rhyolite du socle
La rhyolite M319 contient peu de zircons, qui se présentent souvent en petites

baguettes (voir Fig. A2.2 de I’annexe 2). Parmi les grains montés en section polies, seuls 15
se sont révélés étre réellement des zircons. Quinze analyses ont été réalisées sur 14 grains
différents. Parmi ces analyses, 4 n’ont pas été retenues pour le calcul de I’age, soit en raison
d’une perte de Pb radiogénique significative (analyse 11.1), soit car les zircons analysés sont
vraisemblablement des grains hérités (analyse 3.1, 4.1 et 9.1). Par exemple, I’analyse 9.1 du
grain 9 a fourni un &ge particulierement vieux a 2567 + 16 Ma, a tel point qu’il n’apparait pas
dans le diagramme Tera et Wasserburg (1972) (Fig. 6.15). Par ailleurs, une cinquieme analyse
(2.1) a été statistiguement écartée car elle conduit a un age significativement plus ancien que
les dix restantes. Ces derniéres ont permis le calcul d’un 4ge moyen a 333 + 3 Ma
(Carbonifeére inférieur) (Fig. 6.15) qui est interprété comme I’age de mise en place de la
rhyolite.
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Fig. 6.15 : Diagramme de Tera et Wasserburg (1982) pour I’analyse U-Pb sur zircons de
I’échantillon de rhyolite M319. Les analyses en gris n’ont pas été retenues pour le calcul de

I’age moyen. La localisation de I’échantillon est donnée en Fig. 6.3.

3.4.2. Age U-Th-Pb sur monazites d’un orthogneiss cisaillé
A défaut de contenir des zircons, I’échantillon d’orthogneiss cisaillé MN838 (Fig.

6.12a), préleve le long de la Faille Nord de Zuunbayan, contient des monazites. Les douze
grains extraits sont xénomorphes et montrent de nombreuses inclusions et fractures (Fig.
A2.14 de I’annexe 2). Quatre-vingt-quinze analyses ont été réalisées sur les domaines de
grains les mieux préservés. Parmi ces analyses, 13 ont été écartées en raison d’un total
d’oxydes hors de la gamme 97-103 %. Trois des 82 analyses restantes ont été statistiguement
exclues car elles ont fourni des &ges individuels significativement différents. Le reste des
analyses montre des teneurs en U généralement faibles (Tableau A3.4 de I’annexe 3).
Néanmoins, la grande dispersion du rapport Th/U permet I’utilisation du diagramme Th /Pb =
f(U/Pb) (Fig. 6.16). La valeur du MSWD de 1,18 qui est associe la droite de régression
calculée, permet de considérer les 79 analyses utilisées comme une population unique. L’age
calculé au barycentre de cette population a 295 + 7 Ma est interprété comme étant celui de la

cristallisation des monazites.
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Fig. 6.16 : Diagramme isochrone Th/Pb=f(U/Pb). La ligne en grands pointillés est
I’isochrone théorique a 295 Ma. Sa pente est proche de la droite de régression représentée en
trait plein. Les ages Th-Pb et U-Pb aux interceptes sont identiques dans la limite de leur
erreur. La localisation de I’échantillon est donnée en Fig. 6.3.

3.4.3. Datation “°Ar/**Ar sur muscovite d’un filon de pegmatite
La muscovite M308a est issue d’un filon de pegmatite échantillonné le long de la

bordure est du Domaine Nord du massif de Dulaan Uul (Fig. 6.3). La mise en place de ce
filon est interprétée comme étant synchrone du développement de la foliation NE-SO des
micaschistes encaissants car, i) le filon apparait 1égérement plissé, mais recoupe la foliation
de I’encaissant (Fig. 6.17a), et ii) le filon est néanmoins marqué par une foliation, qui est en
continuité géométrique avec celle de I’encaissant (Fig. 6.17b).

Le spectre d’ages “°Ar/*°Ar de la muscovite M308a (Fig. 6.17c) a permis le calcul
d’un &ge plateau relativement bien contraint a 216,7 £ 0,3 Ma. Cet age est interprété comme

étant celui de la fermeture du systeme isotopique de la muscovite.
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Fig. 6.17 : (a) Photographie du filon de pegmatite dans lequel la muscovite M308a a été
prélevée. Ce filon est Iégérement plissé et sécant sur la foliation des micaschistes encaissants.
(b) Zoom sur le filon qui montre alors une foliation en continuité géométrique avec celle de
I’encaissant. (c) Spectre d’ages “°Ar/*°Ar de muscovite M308a. L’erreur sur I’age est donnée

a lo. La localisation de I’échantillon est fournie en Fig. 6.3.

3.5. Interprétations sur le socle du massif de Dulaan Uul

3.5.1. Age du socle
Les observations de terrain montrent que le socle du massif de Dulaan Uul est

principalement constitué par une ou plusieurs séries de roches volcaniques et sédimentaires.
L’age U-Pb sur zicon & ca. 333 Ma obtenu a partir d’un échantillon de rhyolite, provenant de
la bordure nord du Domaine Sud (Fig. 6.15), suggére que ces séries sont en partie d’age
carbonifere inférieur. Ce résultat est cohérent avec I’age paléozoique supérieur attribué au
socle de Mongolie orientale par Lamb et Badrach (1997 ; 2001), puis Bardarch (2001). Plus
en détail, le socle du massif de Saykhaandulaan, qui borde au nord le bassin d’Unegt (Fig.
6.2), est aussi composé de roches volcaniques et sédimentaires d’ages carboniferes a permiens
(Bight et al., 2008 et références incluses). De facon comparable, au voisinage du gisement
Cu-Au de Oyu Tolgoi dans le prolongement sud-est du massif de Dulaan Uul (Fig. 6.2) des
dykes de rhyolite se seraient mis en place vers 330 Ma (Khashgerel et al., 2006 ; Wainwright,
2008). A I’échelle du sud de la Mongolie orientale, ces séries de roches volcaniques et

sédimentaires sont communément attribuées a des dynamiques d’arc insulaires et de bassins
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d’avant- ou d’arriere-arc (e.g. Lamb et Badarch, 1997 ; 2001 ; Badarch et al., 2002 ; Helo et
al., 2006 ; Blight et al., 2008, 2010a).

Le Domaine Nord du massif de Dulaan Uul contient en outre de nombreuses
intrusions granitiques. Aucune datation précise ne nous permet de préciser la gamme d’age de
la mise en places de ces intrusions. Cependant, d’autres secteurs du sud-est de la Mongolie
sont caractérisés par la présence de plutons granitiques. A titre d’exemple, les massifs de
Saykhandulaan et de Mandakh, situés non loin au nord et a I’est du massif de Dulaan Uul
respectivement (Fig. 6.2), contiennent des intrusions granitiques datées entre 334 et 325 Ma
(U-Pb sur zircons, Blight et al., 2010b). Cependant, d’autres intrusions granitiques de la
région se sont mises en place plus tardivement. En effet, le granitoide de Hangbogd, localisé
dans le voisinage du gisement a Cu-Au de Oyu Tolgoi, (Fig. 6.2) a été daté en K-Ar sur
riebeckite a 287 + 2 Ma (Perellé et al., 2001). Parallelement, au Nord de la région de
Mandakh (Fig. 6.2) un granite a été daté en U-Pb sur zircons a 292,3 + 0,5 Ma (Blight et al.,
2010b). Par comparaison, les intrusions granitiques observées dans le Domaine Nord du
massif de Dulaan Uul auraient pu se mettre en place entre le Carbonifére inférieur et le
Permien inférieur. L’4ge U-Th-Pb obtenu a 295 + 7 Ma, a partir des monazites d’un
orthogneiss échantillonné le long de la Faille Nord de Zuunbayan (Fig. 6.16) est comparable
aux ages permiens inférieurs des deux granitoides précédemment discutés. Toutefois, cet age
est difficilement interprétable, car s’il reflete bien un age de cristallisation des monazites, il
n’implique pas pour autant un &ge de mise en place du protolithe granitique. Dans I’état
actuel, cet age peut aussi indiquer de I’héritage ou de la cristallisation tardive en raison d’une
circulation de fluides le long de la Faille Nord de Zuunbayan (ce dernier point est discuté dans

la section qui suit).

3.5.2. Ages et significations des déformations du socle
Par rapport & d’autres régions de la Mongolie orientale, aucune évidence de

déformation ductile extensive n’est observée dans le massif de Dulaan Uul.

Les observations métamorphiques et structurales ont montré que le socle du massif de
Dulaan Uul peut étre divisé en deux domaines. Le Domaine Nord est caractérisé par un
accroissement de conditions métamorphiques vers le sud-est (Fig. 6.6.). Les roches de ce
domaine sont en outre marquées par des foliations a forts pendages et des plis d’axes NE-SW
(Figs. 6.9 et 6.10). En revanche, a I’exception de sa bordure septentrionale, le Domaine Sud

n’est pas metamorphique (Fig. 6.5). Toutefois, ce domaine montre la présence de plis d’axes
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est-ouest probablement déversés vers le Sud. Cette interprétation est cohérente avec les
observations structurales de Blight et al. (2008) qui montrent que le socle du massif de
Saykhandulaan au nord du bassin d’Unegt (Fig. 6.2) est aussi affecté par des plis déversés
vers le sud.

En outre, les données lithologiques et structurales suggérent que le métamorphisme et
la déformation plicative, qui affectent le Domaine Nord du massif, et la mise en place de
filons de pegmatite, principalement le long de la bordure sud-est, sont contemporains (Figs.
6.11 et 6.17).

Ainsi, le saut métamorphique et structural qui caractérise le contact entre les
Domaines Nord et Sud du massif de Dulaan Uul suggére que I’interface est un contact
chevauchant a vergence sud (Fig. 6.18), plutét qu’une faille décrochante senestre, comme
I’ont suggéré des études précédentes (e.g., Carson et al., 2004 ; Webb et Johnson, 2006).
L’age plateau “°Ar/*°Ar obtenu & partir d’une muscovite issue d’un filon de pegmatite (Fig.
6.17) suggére que cette déformation serait & rapporter au Trias moyen-supérieur.

Bassin d’Unegt Massif de Dulaan Uul
Roches peu Intrusion Roches non
NOI'd métamorphiques  granitique  Amphibolites mt.llm()rphlquu.s bl.ld

1000 -
A /ﬂ\\/&//? 2

0Om

Fig. 6.18: Coupe interprétative NO-SE du massif de Dulaan Uul. Les observations
métamorphiques et structurales suggérent la présence d’un chevauchement entre les

Domaines Sud et Nord du massif.

Cet événement pourrait alors étre rattaché a la fermeture définitive de I’Océan Paléo-
asiatique, marquée par la suture de Solonker a la frontiere Mongolie-Chine (Fig. 6.1), et & la
collision qui s’en suit entre le bloc mongol au nord et le craton nord chinois au sud.
Néanmoins, 1’age de la collision reste débattu et les données disponibles semblent indiquer
une age plus ancien que le Trias supérieur. En effet, des études datent la collision au
Dévonien supérieur-Carbonifere inférieur (Tang, 1990 ; Shao, 1991 ; Xu et Chen, 1997), au
Permien supérieur (Hsu et al., 2009 ; Sengor et Natal’in, 1996), ou plus récemment au

Permien-Trias moyen (Chen et al., 2009).
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Sur la base d’un age plateau “°Ar/**Ar & 209 + 6 Ma obtenu & partir d’une biotite issue
d’une roche mylonitique, Lamb et al. (1999) proposent que la Faille Nord de Zuunbayan joue
en décrochement senestre au moins & partir du Trias supérieur. Cependant, un point met
sérieusement en doute la signification de cet age a ca. 209 Ma. Il est lié a la localisation de la
roche échantillonnée. Les coordonnées fournies par Lamb et al. (1999) (i.e. Latitude :
N43°58°16,5" ; Longitude : E109°32°07,3"") suggérent que I’échantillonnage ait eu lieu en
plein cceur du Domaine Sud (Fig. 6.2), dans un secteur ou les roches du socle sont non
métamorphiques et non déformées a I’échelle de I’affleurement. En effet, nos observations de
terrain ont ici révélé la présence de rhyolites et des séries sédimentaires détritiques non
déformées (Fig. 6.5c et d). Aucune zone de fortes déformations n’a été observée dans ce
secteur. Cependant, si I’age attribué par Lamb et al. (1999) pour le fonctionnement senestre
de la Faille Nord de Zuunbayan est exact, I’age a 295 + 7 Ma obtenu a partir des monazites
d’un orthogneiss cisaillé refléterait plutt la mise en place du protolith granitique.

4. Les bassins mésozoiques

Le socle paléozoique du sud de la Mongolie orientale est recouvert par différentes
formations principalement composées de sédiments détritiques continentaux non
métamorphiques. Ces formations se sont déposées a partir du Jurassique supérieur (Traynor et
Sladen, 1995 ; Graham et al., 2001 ; Johnson, 2004 ; Prost, 2004) et sont principalement
confinées dans des bassins extensifs. Ces formations ont donc potentiellement enregistré
I’évolution tectonique de la Mongolie orientale au Mésozoique supérieur, et notamment
durant la phase d’extension NO-SE. Le massif de Dulaan Uul est délimité au nord-ouest et au
sud-est par deux bassins extensifs, les bassins d’Unegt et de Zuunbayan (Fig. 6.3). Les
bordures du massif de Dulaan Uul offrent ainsi la possibilité d’étudier les relations

structurales entre les bassins et le socle déformé sous-jacent.

4.1 Bréve description de la pile stratigraphique
Au voisinage du massif de Dulaan Uul, quatre formations ont été reconnues : Du bas

vers le haut, il s’agit des Formations de Tsagaantsav, de Zuunbayan, de Saynshand et de
Bayanshiree. Chacune d’entre elles est décrite dans les parties qui suivent. A la base, une
cinquieme formation est connue dans la région (i.e. la Formation de Sharilyn). Cependant,
elle n’affleure pas et est au moins localement absente le long des bordures du massif de
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Dulaan Uul (Fig. 6.19). Cette formation se compose de gres et de conglomérats fluviatiles,
dans lesquels des faciés lacustres ainsi que des intercalations volcaniques et volcano-
sédimentaires sont observés (Graham et al., 2001 ; Prost, 2004). Une biotite issue d’un niveau
de tuff a été datée en “°Ar/°Ar a 155 + 1 Ma, ce qui indique le dépot de la Formation de
Sharilyn au Kimmeridgien-Tithonien (Graham et al., 2001). Le long de la bordure nord du
bassin d’Unegt, dans la localité dite de Har Hotol (Fig. 6.2), cette formation affleure et

pourrait atteindre 1300 m d’épaisseur (Graham et al., 2001; Johnson, 2004).

4.1.1. La Formation de Tsagaantsav
A la base, la Formation de Tsagaantsav est largement représentée sur I’ensemble du

pourtour du massif. Elle repose en discordance sur le socle déformé (Fig. 6.19). En termes de
lithologies, cette formation est trés hétérogéne et montre une forte variabilité latérale. Elle est
principalement constituée par des conglomérats monogéniques, aux éléments de tailles
variées souvent trés anguleux et jointifs (Fig. 6.20a). Le ciment de ces bréches sédimentaires
est généralement blanchatre, carbonaté, et souvent peu induré. En outre, les éléments des
bréches sont souvent de méme nature que le socle affleurant au voisinage immediat. Des
niveaux argileux et gréseux de couleur ocre ont été fréquemment observés (Fig. 6.20b). Cette
formation présente aussi des calcaires lacustres (Fig 6.20b, c, d et e), dont certains niveaux

Tsagaantsav,
stratification
peu pentée

Fig. 6.19 : Discordance de la Formation de Tsagaantsav sur les roches métamorphiques du
socle marquees par une foliation sub-verticale.
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contiennent de petits fossiles de bivalves et de gastéropodes, ainsi que des fragments d’os
(probablement de sauriens). Ces niveaux de calcaire lacustre montrent de nombreux plis
gravitaires (Fig. 6.20c et d). Le toit des niveaux de calcaire lacustre est souvent érodé par les
breches sédimentaires décrites ci-dessus (Fig 6.20e). Le caractere monogenique et anguleux
des éléments et la présence d’une base érosive, suggerent que ces bréches ont une origine
proximale et gravitaire et correspondent a des écoulements de débris.

Bien que non observée dans la région du massif de Dulaan Uul, cette formation
contiendrait aussi des coulées volcaniques basiques et des dépdts volcano-sédimentaires (e.g.
Graham et al., 2001 ; Johnson, 2004).

La Formation de Tsagaantsav se serait déposée du Berriasien au Barrémien (Graham
et al., 2001 ; Jonhson, 2004 ) ou au Valanginien (Prost, 2004). Dans les bassins d’Unegt et de
Zuunbayan, la Formation de Tsagaantsav aurait une épaisseur de I’ordre de 300 a 700 m
(Prost, 2004).

4.1.2. La Formation de Zuunbayan
Bien que I’interface entre les deux formations n’ait pas été observée sur le terrain, la

Formation de Zuunbayan reposerait en discordance sur celle de Tsagaantsav (e.g., Prost,
2004 ; Johnson, 2004).

La Formation de Zuunbayan affleure principalement le long de la bordure sud-est du
massif. Il s’agit d’une formation épaisse, composée principalement par des siltites, d’épais
niveaux de marnes blanchatres et grisatres (Fig. 6.21a), ainsi que par des alternances de grés
et de microconglomérats ocres (Fig. 6.21b). La Formation de Zuunbayan aurait une épaisseur
totale qui pourrait atteindre 970 m (Prost, 2004).

La Formation de Zuunbayan se serait déposée au Barremien-Hauterivien, voire a
I’ Aptien-Albien (Johnson 2004 ; Prost 2004).
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Fig. 6.20 : Principaux facies sédimentaires de la Formation de Tsagaantsav. (a) Bréeche

sédimentaire a matrice carbonatée et aux éléments anguleux de schistes et de roches
volcaniques basiques. (b) Alternance de niveaux de grés ocre et de calcaire lacustre
blanchétre. (c) Niveau de calcaire lacustre affecté par des plis gravitaires centimétriques. (d)
Plis gravitaires métriques affectant des calcaires lacustres. (e) Chenal rempli par des bréches
sédimentaires et montrant une base érosive sur les niveaux de calcaire lacustre. (f)
Localisation des photographies. En gris foncé : les roches du socle. En gris clair: le
domaine ou affleure la Formation de Tsagaantsav.
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Fig. 6.21 : Principaux facies sédimentaires de la Formation de Zuunbayan, fréquemment

observés dans le voisinage du massif de Dulaan Uul. (a) Alternance de grés et de
microconglomérats ocres. (b) Séries marneuses grisatres. (c) Localisation des photographies.
En gris foncé : les roches du socle. En gris clair : le domaine de répartition de la Formation

de Zuunbayan.

4.1.3. La Formation de Saynshand
En discordance sur les sédiments de la Formation de Zuunbayan, la Formation de

Saynshand se serait déposée au début du Crétace supérieur (i.e. Cénomanien, Johnson, 2004 ;
Prost, 2004).

Cette formation se caractérise par d’épais niveaux (ca. 1 m) conglomératiques plus ou
moins indurés, et dont les éléments sont polygéniques et arrondis. Ces conglomérats alternent
avec des niveaux de grés (plusieurs dizaines de centimétres, Fig. 6.22a). A la base, cette
formation, qui est interprétée comme un ensemble de dép6ts fluvio-lacustres (Johnson et al.
2004), se caractérise par une matrice argileuse rougeétre (Fig. 6.22b). Ces séries contiennent

localement de gros morceaux de bois silicifiés (Fig. 6.22c).
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Le long de la bordure nord-ouest du massif de Dulaan Uul, la Formation de Saynshand
repose en discordance sur la Formation de Tsagaantsav (la Formation intermédiaire de

Zuunbayan n’affleure pas dans ce secteur) (Fig. 6.22b).

No -
Base du Saynshand:
conglomérats a matrice

argileuse rougeatre discordance

Fig. 6.22 : Principales caractéristiques de la Formation de Saynshand. (a) Alternance de
niveaux de gres (ca. 20 cm) et de conglomérats (ca. 1 m) a éléments polygéniques et arrondis.
(b) Base de la entre la Formation de Saynshand en discordance angulaire sur la Formation
de Tsagaantsav. Ici, la base de la Formation de Saynshand est caractérisée par la présence
de conglomérats a matrice argileuse rougeatre. (c) Morceaux de bois silicifiés. (d)
Localisations des photographies. En gris foncé : les roches du socle. En gris clair : le

domaine ou affleure la Formation de Saynshand.
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4.1.4. La Formation de Bayanshiree
La Formation de Bayanshiree affleure peu. Néanmoins, dans le prolongement nord-est

du massif de Dulaan Uul, cette formation est identifiable par la présence de conglomérats a
matrice argileuse rosatre ou blanchatre. Les éléments sont de taille variable et arrondis.

Cette formation, interprétée comme un ensemble de séries fluvio-lacustres, contient
localement une grande quantité de débris d’os fossilisés (probablement de sauriens).

Cette formation aurait été déposée au Turonien-Santonien (Prost, 2004).

4.2. Structures

4.2.1. Observations de terrain
Contre les bordures faillées du massif de Dulaan Uul, les formations sédimentaires,

qui caractérisent le remplissage des bassins d’Unegt et de Zuunbayan, sont généralement
déformées.

Contre le flanc nord-ouest du massif, au voisinage de la Faille Nord de Zuunbayan, les
formations de Tsagaantsav et de Saynshand sont fortement redressées (Fig. 6.23). Le long du
segment nord-est de la faille, les bréches sédimentaires de la Formation de Tsagaantsav
apparaissent subverticales ou a fort pendage vers le bassin de Zuunbayan (Fig. 6.23a). Le
méme constat a été fait le long du segment sud-est de la Faille Nord de Zuunbayan ou
affleurent les Formations de Zuunbayan et de Saynshand (Fig. 6.23b et c). Cette derniére
formation est localement marquée par la présence de déformations plicatives acquises en
conditions non indurées (Fig. 6.23c).

De facon similaire, la bordure sud-est du massif de Dulaan Uul, le long de laquelle des
miroirs de faille normales N60 ont été fréquemment observés (Fig. 6.14), est souvent
caractérisée par le fort redressement de la Formation de Zuunbayan.
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Fig. 6.23 : Photographies illustrant la géométrie des formations sédimentaires mésozoiques
des bassins d’Unegt et de Zuunbayan aux voisinage de la Faille Nord de Zuunbayan. (a)
Bréche sédimentaire de la Formation de Tsagaantsav, montrant un fort pendage vers le
bassin de Zuunbayan. (b) Gres ocres de la Formation de Zuunbayan fortement pentés vers le
bassin d’Unegt. (c) Alternance de conglomérats et de gres de la Formation de Saynshand, a
fort pendage vers le bassin d’Unegt. Cette alternance est ici affectée par une déformation

plicative. (d) Localisation des photographies.

En s’éloignant des bordures du massif de Dulaan Uul, en direction du cceur des
bassins, les formations s’horizontalisent. Toutefois, elles sont affectées par des plis de grande
longueur d’onde et de tres faible amplitude et dont les axes semblent sub-paralleles aux
bordures du massif (Fig. 6.24).

Le long de la bordure nord-ouest du massif, contre de la Faille Nord de Zuunbayan, la
Formation de Tsagaantsav affleure sous forme de fenétres (Fig. 6.13), sur lesquelles repose en
discordance la Formation de Saynshand (Fig. 6.22c). Les mesures de stratigraphie realisées au
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sein de ces fenétres suggerent la présence d’un anticlinal dont I’axe est a faible angle du tracé
de la Faille Nord de Zuunbayan. En discordance, au-dessus, la Formation de Saynshand est
aussi plissée, mais montre des pendages plus faibles que ceux qui sont observés dans la
Formation de Tsagaantsav (Fig. 6.13).

100 m Bassin de Massif de
Zuunbayaan Dulaan Uul

Fig. 6.24 : Panorama NW-SE et dessin interprétatif du flanc nord-ouest du bassin de
Zuunbayan, a proximité de la bordure sud-est du massif de Dulaan Uul. Ici, la Formation de

Zuunbayan est affectée par des plis de grande longueur d’onde et de trés faible amplitude.

En outre, les Formations de Tsagaantsav, de Zuunbayan et de Saynshand sont
marquees par la présence de petites failles (Fig. 6.25a). Les rares miroirs de failles présentants
des critéres cinématiques clairs n’ont été mesurés que dans la Formation de Tsagaantsav.
Deux familles de failles peuvent étre observées : une famille orientée N60 et a composante
normale (Fig. 6.25a) et une famille de failles sub-méridiennes (~N170, Fig. 6.25b). Cette

derniére famille a aussi été observée dans la Formation de Zuunbayan (Fig. 6.25a). L analyse
des plans de failles mesurés dans la Formation du Tsagaantsav, montre que la majorité des
miroirs de cette famille sub-méridienne ont une composante normale décrochante dextre. Ces
failles pourraient alors s’étre formées durant un épisode extensif NO-SE. En outre, dans la
Formation de Zuunbayan, certaines de ces failles normales sont scellées a leur sommet par
des dépots ultérieurs (Fig. 6.25a). Ce caractére suggere que ces failles sont syn-sédimentaires.
Les failles sub-méridiennes, ainsi que de nombreuses fractures d’orientation comparables,

sont souvent caractérisées par un remplissage de matériel carbonaté ou siliceux (Fig. 6.25a).
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Formation de
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Veines de calcite dans la Forma-
tion de Zuunbayan

Faille syn-sédimentaire
subméridienne dans la
Formation de Zuunbayan

Faille normale subméridienne dans
la Formation de Tsagaantsav

Failles a composante
/ J dextre (14,max=14)

Contraintes principales
A maximale
B intermédiaire
+r minimale

\ \, Failles a composante
[ senestre (6,max=6)

Total des miroirs de failles mesurés (20,max=17) ) \\
dans la formation sédimentaire du N X
Tsagaantsav

Fig. 6.25 : (a) Quelques exemples de failles et de fractures qui peuvent étre observées dans
les formations du Tsagaantsav et de Zuunbayan. (b) Projections stéréographiques
(hémisphére inférieur et conservation des angles) de miroirs de failles et des stries associées
(la fleche indique le sens du mouvement du mur portant) dans la Formation de Tsagaantsav.
Ces projections ont été réalisees avec le logiciel Faultkin for Windows v.1.2 de Allmendinger
(2001).
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Par ailleurs, aucune faille sub-méridienne n’a été observée dans la formation de Saynshand,
au-dessus de celle de Zuunbayan.

La Formation de Bayanshiree qui repose en discordance sur celle du Saynshand est
sub-horizontale et peu déformée. Néanmoins, cette formation est marquée par plusieurs
bandes de « déformation », d’orientation NO-SE qui se caractérisent par une forte densité de
plans indurés attestant de circulations de fluides.

4.2.2. Sismique réflexion
Dans le prolongement nord-est du massif de Dulaan Uul, des hydrocarbures sont

actuellement exploités a I’aplomb du bassin de Zuunbayan. Ainsi, dans les années 1990, ce
secteur a été la cible de plusieurs campagnes d’explorations menées par des géologues
soviétiques, pendant lesquelles un grand nombre des données sismiques ont été acquises.
Certaines données ont d’ailleurs fait I’objet d’articles (Jonhson, 2004 ; Prost , 2004).

Nous avons eu accés a une dizaine de profils sismiques réflexion 2D. Bien que
certains profils aient été déja publiés, ils seront tout de méme présentés et interprétés afin de
discuter au mieux la géométrie des bassins qui entourent le massif de Dulaan Uul.

L’analyse des profils sismiques est en partie basée sur les travaux précédents de
Jonhson (2004) et Prost (2004).

4.2.2.1.Les faciés sismiques
Selon la description de Johnson (2004), I'unité sismique a la base du remplissage

sédimentaire des bassins rassemble les Formations de Sharilyn (non observée aux alentours
du massif de Dulaan Uul) et de Tsagaantsav. Ces formations sont caractérisées par des
réflexions chaotiques et de faible résolution. Ce caractére rend ces formations difficilement
distinguables du socle sous-jacent. Au-dessus, Johnson (2004) sépare la Formation de
Zuunbayan en deux sous-unités sismiques, délimitées par un contact para-concordant
(présence d’une surface d’érosion, mais sans discordance angulaire). Cependant, dans cette
étude, ces trois formations déposées au Jurassique supérieur - Crétacé inférieur sont
regroupées en une seule unité, I’unité sismique A, qui se caractérise alors par des réflexions
plus ou moins nettes, souvent discontinues et non rectilignes (Fig. 6.26).

L’ unité sismique sus-jacente (unité B) comprend principalement la Formation de
Saynshand qui s’est déposée au début du Crétacé supérieur. Elle inclut aussi d’autres

formations comme celle de Bayanshiree, ou encore des formations tertiaires et plus récentes.
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Néanmoins, les sédiments cénozoiques et quaternaires sont trés peu représentés au sud de la
Mongolie (Yanshin 1989 ; Traynor et Sladen, 1995). La base de cette unité sismique est
aisément identifiable sur pratiquement tous les profils présentés ici. En effet, elle est marquée
par une forte réflexion souvent sub-horizontale et qui recoupe trés fréquemment les réflexions
de I’unité sismique A (Fig. 6.26). Il s’agit d’une discordance angulaire. De plus, I’unité B est
caractérisée par des nombreuses réflexions nettes, horizontales, resserrées et continues sur de

grandes distances (Fig. 6.26).

Unité sismique B

- —

S e

.
W angulaire

Trajet en temps double (s)

Fig. 6.26 : Caractéristiques sismiques des unités distinguées dans la majorité des profils

présentés dans ce chapitre.

4.2.2.2. Structures des bassins
Les profils sismiques NO-SE (Fig. 6.27) montrent que I’unité sismique A est découpée

par de nombreuses failles orientées NE-SO, principalement a composante normale. Ces failles
qui affectent le socle sous-jacent délimitent de petits blocs basculés de I’ordre du kilometre
(cf. profils 93-69, EG-2, 93-53, 93-82 et 93-85, Fig. 6.27). Les blocs basculés sont
particulierement nombreux dans le bassin d’Unegt au nord-ouest du massif de Dulaan Uul.
Au nord de ce bassin, les blocs apparaissent basculés vers le sud-est (cf. profils 93-69, Fig.
6.27). Plus au sud, ils sont pentés vers le nord-ouest. Des trongons du bassin de Zuunbayan
suggerent que I’unité A et le socle sont ici aussi découpés en bloc basculés vers le sud-est (cf.
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profils EG-2 et 93-53, Fig. 6.27). Deux tailles de blocs basculés sont suggérées par le profil
93-69 (Fig. 6.27). Des petits blocs sont limités a la base des bassins et au toit du socle. Des
blocs de plus grande longueur d’onde, probablement limités par des failles de plus grande
ampleur, sont soulignés par la géométrie de I’enveloppe de I’interface socle-bassin. Bien que
difficilement observables dans le socle, les failles normales qui délimitent ces blocs semblent
étre listriques.

L’unité sismique A, qui repose en discordance sur les blocs basculés de socle, montre
des variations d’épaisseur et présente des géométries en éventails. Cette caractéristique
suggere que les formations qui composent cette unité aient été déposées progressivement
pendant le fonctionnement des failles normales délimitants les blocs basculés. L’unité A est
aussi affectée par un certain nombre de failles peu étendues et souvent scellées au sein méme
de I'unité (cf. profil 93-85, Fig. 6.27). Ces failles seraient probablement de petites failles syn-
sédimentaires.

Par ailleurs, a I’échelle des bassins d’Unegt et de Zuunbayan, I’épaisseur de I’unité A
n’est pas uniforme. En effet, elle est plus épaisse dans la partie nord-ouest du bassin de
Zuunbayan (profil 93-69, Fig. 6.27). Dans ce secteur, I’unité A semble avoir rempli un graben
qui est délimité par deux failles majeures dont I’une est la Faille Nord de Zuunbayan. Au toit
du socle, la largeur de ce graben est estimée a environ 12 km (cf. profils 93-69, Fig. 6-27).

L’unité sismique B est généralement non déformée, subhorizontale ou légérement
monoclinale. Néanmoins, elle est affectée par des failles. Certaines d’entre elles montrent une
composante normale (cf. profils 92-35, EG-2, 93-53, 93-82, et 93-85, Fig.6.27). Ces failles,
qui affectent aussi I’unité sous-jacente A, sont toutefois peu développées et apparaissent peu
propagées vers le haut de I’unité B. Cependant, certaines d’entre elles délimitent clairement
les dépbts de I'unité B. C’est en particulier le cas de la Faille Nord de Zuunbayan. Sur
certaines portions de cette faille, une activité normale post-datant au moins les dépdts basaux
de I’unité B est observée (cf. profil EG-2, Fig. 6.27). Sur d’autres segments, une réactivation
en faille inverse est observée (cf. profils 93-69, 93-53 et 92-41, Fig. 6.27).
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Au voisinage de la Faille Nord de Zuunbayan qui délimite la bordure nord-ouest du
massif de Dulaan Uul, les unités sismiques A et B sont plissées. Ainsi, au nord du bassin de
Zuunbayan, le profil sismique 93-69 (Fig. 6.27) révele la présence d’un antiforme (I’anticlinal
de Zuunbayan, e.g. Johnson, 2004 ; Prost, 2004). D’autres antiformes jouxtant la Faille Nord
de Zuunbayan peuvent étre aussi observés plus au sud le long des profils sismiques 92-41 et
93-53 (Fig. 6.27). Néanmoins, entre ces deux derniers profils et le profil 93-69 aucune
évidence d’antiforme n’a été observée. Au contraire, contre la faille de Nord de Zuunbayan,
les unités sismiques A et B montrent ici une structure en roll-over (cf. profil EG-2).

Deux profils sismiques d’orientation NE-SO (non présentés) suggérent que les bassins
et le socle sous-jacents sont aussi découpés par des failles sub-méridiennes. Sur la base des
observations de terrain, cette famille de failles subméridiennes serait @ dominante normale (cf.
Fig. 6.14 et 6.25).

4.3. Interprétations et discussion

4.3.1. Ages et caractéristiques de I’extension
La Formation de Tsagaantsav repose en discordance sur le socle paléozoique (Fig.

6.19). Sur les blocs basculés, cette formation forme avec la Formation sus-jacente de
Zuunbayan de petits éventails dont I’épaisseur croit vers les failles normales probablement
listriques (cf. 93-69 ; Fig. 6.27). Cette géométrie et la présence de petites failles normales syn-
sédimentaires indiquent que les formations de Tsagaantsav et de Zuunbayan ont été déposées
de facon progressive durant le basculement de ces blocs.

Les observations de terrain montrent aussi que la Formation de Tsagaantsav est
constituée par des ecoulements de débris, dont la nature et la forme anguleuse des éléments,
suggerent une origine trés proximale (voir « in-situ », Fig. 6.20a). Ces breches sédimentaires
refléteraient alors les premiers stades du démantélement d’un relief néoformé. En effet, le
fonctionnement des failles normales aurait créé des zones d’escarpement qui auraient été
érodés au fur et a mesure de leur développement. Les produits de ce démantélement auraient
comblé régulierement de petits lacs peu profonds, matérialisés par la présence de niveaux de
calcaire lacustre (Fig. 6.20c, d et e). La présence fréquente de plis gravitaires dans ces
niveaux carbonatés (Fig. 6.20c et d) est aussi cohérente avec la création d’un relief durant les
dépbts des sédiments. Au-dessus, la Formation de Zuunbayan est constituée de facies
sédimentaires plus fin (i.e. gres et marnes, Fig. 6.21a et b). Cette granulométrie plus fine
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indique une origine plus distale. Deux hypotheses peuvent étre avancées. La premiere est une
décroissance de la dynamique d’extension. La deuxieme implique un éloignement des reliefs
en érosion.

La Formation de Tsagaantsav se serait déposeée au Berriasien-Hauterivien (e.g.
Johnson, 2004 ; Prost, 2004), ce qui suggere que la dynamique extensive responsable de la
formation des bassins d’Unegt et de Zuunbayan ait au moins débuté vers ca. 145 Ma.
Néanmoins, I’extension pourrait avoir débuté plus toét En effet, Graham et al. (2001) ont
obtenu un age “°Ar/*°Ar & ca. 155 Ma a partir d’une biotite issue d’un niveau volcanique de la
Formation sous-jacente de Sharilyn, qui est interprétée comme syn-rift (Graham et al., 2001 ;
Johnson, 2004). Toutefois, cette formation n’a pas été observée aux alentours du massif de
Dulaan Uul. L’age Barremien-Hauterivien ou Aptien-Albien attribué a la Formation de
Zuunbayan (Johnson, 2004 ; Prost, 2004) indique que la tectonique extensive se poursuit
jusgu’au moins ca. 125 Ma. Bien que les ages des différentes formations syn-rifts restent
encore peu contraints, la gamme d’age ca. 155-125 Ma, qui peut-étre attribuée a la tectonique
extensive au sud de la Mongolie orientale, inclue celle de I’exhumation de domes
métamorphiques et la mise en place d’intrusions granitiques en contexte d’amincissement
crustal, documentée dans les régions adjacentes (cf. chapitres 4 et 5, Daoudene et al., 2011 ;
soumis).

Durant cet événement extensif, la Faille Nord de Zuunbayan est caractérisée par un jeu
normal (Fig. 6.27). Au nord, cette faille marque la bordure nord-ouest d’un graben basculé
vers le sud-est (cf profils 93-69, Fig. 6.27). Au toit du socle, la largeur de ce graben est
estimée a environ 12 km. En faisant I’hypothése que les failles normales qui bordent ce
graben soient conjuguées et aient a I’origine un pendage de I’ordre 60°, la crolte fragile a
I’aplomb du graben devait avoir initialement une épaisseur proche de 10 km. En effet, la
largeur initiale d’un graben dépend de la profondeur de la transition fragile-ductile dans la
crolte (Allemand et Brun, 1991). Toutefois, la majeure partie des failles étant probablement
listrique, les plus importantes (celles qui marquent les bordures du graben de la partie Nord du
bassin de Zuunbayan, ainsi que celles qui délimitent probablement les grands blocs basculés
déduits a partir du profil 93-69, Fig. 6.27) pourraient s’enraciner sur un niveau de décollement
plat a une profondeur moindre. Ce niveau de décollement pourrait étre la transition fragile-
ductile durant I’extension. Néanmoins, une transition fragile-ductile aux alentours de 10 km
de profondeur impliquerait une crodte fragile mince et donc une crodte chaude au moment de
I’extension. En effet, d’autres régions du globe, marquées par une extension de type « horst
et graben » affectant une lithosphére thermiquement normale (e.g. le graben du Rhin), sont
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caractérisées par une crodte fragile dont I’épaisseur initiale est supérieure a ca. 15 km (cf. Fig.
1.6 du chapitre 1). Dans son ensemble, la région du massif de Dulaan Uul apparait néanmoins
comme une zone de horsts et de grabens, sans évolution vers des géométries de type
« metamorphic core complex ». Deux hypotheses peuvent étre avancées : la région de Dulaan
Uul a été affectée par une extension limitée, ou bien cette région est marquée par une
lithosphére plus résistante que celle des domaines ou les domes métamorphiques extensifs

sont maintenant bien documentés en Mongolie orientale et dans les régions adjacentes.

4.3.2. Evolution post-extension
La base de la séquence post-rift, qui est composée par la Formation de Saynshand, est

clairement indentifiable a la fois sur le terrain (Fig. 6.22b) et sur la plupart des profils
sismiques (Fig. 6.27), ou elle recoupe les formations déformées syn-rifts sous-jacentes. Cette
discordance angulaire marquerait un épisode d’uplift et d’érosion du remplissage
sédimentaires syn-rift, du a la réactivation des structures héritées de I’épisode extensifs
(Jonhson, 2004, Prost, 2004). Cependant, aucune évidence claire de failles ayant joué en
inverse avant le dép6t des séries post-rifts (i.e. Formation de Saynshand et formations plus
récentes) n’a été observée sur les profils sismiques disponibles.

Bien que les profils sismiques montrent que les sédiments post-rifts sont généralement
peu déformes et subhorizontau, ils sont affectés par des failles et notamment la Faille Nord
de Zuunbayan qui montre une cinématique inverse (Fig. 6.27). Contre cette faille, les
formations post-rifts dessinent fréqguemment avec les formations syn-rifts sous-jacentes des
antiformes qui ont été aussi observés le long de la bordure nord-ouest du massif de Dulaan
Uul (Fig. 6.13).

Au nord du bassin de Zuunbayan, Prost (2004) propose que I’axe de I’anticlinal de
Zuunbayan soit parallele a la Faille Nord de Zuunbayan. Toutefois, nos mesures structurales
réalisées dans le bassin d’Unegt le long de la bordure nord-ouest du massif de Dulaan Uul
(Fig. 6.13) suggérent que I’antiforme qui affectent les Formations de Tsagaantsav (base des
séries syn-rifts) et de Saynshand (base des séries post-rifts) présente un axe légérement
oblique par rapport a la Faille Nord de Zuunbayan. Cette caractéristique suggere que la Faille
Nord de Zuunbayan a joué comme un décro-chevauchement senestre apres le depdt de la
Formation cénomanienne de Saynshand. Cet épisode compressif d’orientation approximative
NNE-SSO serait probablement & I’origine du basculement vers le sud-est des structures

extensives observées dans le bassin de Zuunbayan (cf. profil 93-69, Fig. 6.27). Le fort
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redressement des formations qui affleurent contre la Faille Nord de Zuunbayan (Fig 6.23)

pourrait étre lié a cet épisode tectonique tardif.

5. Conclusions

En conclusion, les analyses pétrologiques, structurales, géochronologiques et géophysiques

montrent que :

Le massif de Dulaan Uul est constitué d’un socle composé par des séries volcaniques
et sédimentaires d’age Paléozoique supérieur, des intrusions de granitoides, le tout
étant déforme et variablement métamorphisé, probablement durant un événement
compressif au Trias moyen-supérieur.

Le massif de Dulaan Uul n’a révélé aucune évidence d’une déformation ductile
extensive.

Le massif de Dulaan Uul est un paléorelief.

La région apparait comme un systéme de « horts et graben » affectant probablement
une cro(te continentale chaude.

Les ages des dépdts syn-rifts suggerent une tectonique extensive entre ca. 155 Ma et
ca 125 Ma. Cette gamme d’age inclue celle de [P’exhumation des ddmes
métamorphiques extensifs et de la mise en place d’intrusions syn-extension,
documentées ailleurs au Nord de I’ Asie orientale.

Enfin, I’extension est suivie par une inversion tectonique au Crétacé supérieur ou

apres.
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PARTIE I

Implications géodynamiques et meétallogéeniques
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Chapitre 7 :

L’extension Crétaceé inférieur au Nord de I’Asie
orientale et la cinematique du domaine paléo-

Pacifique
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Résumé

Les études structurales de trois objets représentatifs a I’échelle de la Mongolie
orientale illustrent les modes de déformation qui ont affecté cette région durant un événement
extensif majeur au Mésozoique supérieur. Ces modes d’extension sont (1) I’exhumation de
démes métamorphiques (e.g. la chaine d’Ereendavaa, cf. chapitres 3 et 4), (2) la mise en
place de laccolithes durant une dynamique d’amincissement crustal (e.g. les granites de
Nartyn et d’Altanshiree, cf. chapitre 5), et (3) la formation de systemes de horsts et grabens
(e.g. la région du massif de Dulaan Uul, cf. chapitre 6). Les données géochronologiques
disponibles suggerent que I’extension a débuté vers 138 Ma. Aucune évidence structurale et
métamorphique impliquant de I’épaississement crustal li€é @ une dynamique de collisions
continentale, avant la tectonique extensive, n’a été raportée en Mongolie orientale. La suture
Mongol-Okhotsk, qui s’étend depuis le centre de la Mongolie jusqu’en mer d’Okhotsk et qui
est interprétée comme la trace d’un domaine océanique définitivement fermé vers la limite
Jurassique-Crétacé, pourrait tout de méme suggérer un épaississement crustal précédant la
tectonique d’extension. Néanmoins, les démes métamorphiques et les bassins extensifs sont
distribués sur I’ensemble de la région. Leur répartition ne suggére pas une possible influence
de la suture Mongol-Okhotsk en tant que limite convergente de plaques, ayant induit un
épaississement crustal local. De plus, I’age attribué pour le début de la tectonique extensive
NO-SE coincide avec des changements cinématiques majeurs du domaine paléo-Pacifique. En
outre, durant cette période, la direction de la plaque Izanagi devient quasiment sub-parallele a
I’orientation de la marge continentale est-asiatique. Ainsi, nous proposons que I’extension qui
affecte I’Asie orientale au Mésozoique supérieur soit le résultat d’une diminution de la
contrainte compressive vers 140 Ma, en bordure d’une lithosphére continentale anormalement

chaude.
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Abstract

Structural studies of representative extensional structures in Mongolia outline three
deformation modes that operated during late Mesozoic extensional event in eastern Asia: (1)
metamorphic core complexes, (2) emplacement of laccoliths during crustal thinning, and (3)
horst and graben systems. Geochronological data suggest that extension started at least at
~138 Ma. Field data do not provide arguments for pre-extension crustal thickening due to
continental collisions. On the other hand, a feature that might suggest pre-extensional crustal
thickening in eastern Mongolia is the Mongol-Okhotsk suture zone interpreted as the trace of
an ocean closed at the Jurassic-Cretaceous transition. However, extensional tectonics is
distributed throughout the region, without evidence of possible influence of the suture as a
convergent plate boundary having induced local crustal thickening. On the other hand, the
onset of extension appears to coincide with a major change in kinematics of the paleo-Pacific
domain, from strongly to weakly oblique convergence of the 1zanagi plate. Consequently, we
propose that late Mesozoic extension in eastern Asia resulted from a drop in compressive

stresses at the boundary of a hot continental lithosphere at ~140 Ma.

Keywords: eastern Mongolia, late Mesozoic extension, plate kinematics

257



1. Introduction

In late Mesozoic times, northeastern Asia was the locus of a major extensional event
that extends from Transbaikalia in southern Siberia to northern China. Field evidence is first
the occurrence of numerous NE-SW trending rift-type basins filled by sediments deposited in
late Jurassic to early Cretaceous times (Watson et al., 1987; Traynor and Sladen, 1995; Ren et
al., 2002; Meng, 2003) (Fig. 7.1a). In Transbaikalia, eastern Mongolia and northeastern
China, some basins bound basement ranges that were recently interpreted as metamorphic
core complexes (e.g. Davis et al., 1996, 2002; Webb et al., 1999; Liu et al., 2005; Donskaya et
al., 2008; Daoudene et al., 2009; Charles et al., 2010).

On the other hand, a widespread magmatic activity occurred throughout northeastern

Asia during the Mesozoic. In particular, a continuous magmatic activity has affected the
whole region from early Jurassic to upper Cretaceous (e.g. Yarmolyuk and Kovalenko, 2001;
Kovalenko et al., 2004; Wang et al., 2006; Jahn et al., 2009), with a peak around 130-120 Ma
in northeastern China (Wu et al., 2005; Wang et al., 2006). Geochemical data showed that
magmatism involved mantle-derived sources (e.g. Wu et al., 2003; Jahn et al., 2009).
Several models have been discussed to explain extension, in particular post-orogenic collapse
(Webb et al., 1999; Zorin, 1999; Dauvis et al., 2002; Donskaya et al., 2008), back-arc extension
related to paleo-Pacific plate subduction (Watson et al., 1987; Ratschbacher et al., 2000),
lithospheric delamination (Lin and Wang, 2006), or combinations of various causes (Meng,
2003), possibly assisted by plume activity (Wu et al., 2005).

This paper brings new light on the first order causes of extension in northeastern Asia.

2. Modes of extension in eastern Mongolia

Extensional structures in eastern Mongolia are here exemplified through three
representative objects illustrating different extension modes. For two of them, detailed
structural and geochronological data are available in Daoudene et al. (2009, 2011, submitted).

The NE-SW trending Ereendavaa Range located in northeastern Mongolia is a
metamorphic Core Complex (Fig. 7.1a) (Daoudene et al., 2009, 2011). To the northwest, the
range is overlain by the upper Jurassic to lower Cretaceous Onon Basin (Fig. 7.1b). Below the
basin, the upper part of the range consists of the Onon Shear Zone, a gently NW-dipping
detachment marked by NW-SE trending lineations and top-to-the NW shear indicators.
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Fig. 7.1: (a) Late Mesozoic extensional structures in eastern Asia. Metamorphic core
complexes (MCC): BU Buteel-Burgutoy, ED Ereendavaa, HO Hohhot, KA Kalaqgin, LI
Lionan, LL Linglong YA Yagan-Onch Hayrhan, YI Yiwultushan, YU Yunmengshan, ZA Zagan.
AL Altanshiree area. MOS Mongol-Okhotsk suture. Arrows indicate extension directions.
Extension is illustrated in (b) by three areas from eastern Mongolia: ED Ereendavaa Range,
NA Nartyn massif, DU Dulaan Uul massif. (b) Schematic cross-sections through ED, NA and
DU. OSZ Onon Shear Zone, CSZ Choyr Shear Zone, NZF North Zuunbayan Fault.

In the central part of eastern Mongolia, the Nartyn and Altanshiree granites (Fig. 7.1a)
appear as flat-lying syn-thinning laccoliths (Daoudene et al., submitted). The Nartyn granite
was emplaced below the Choyr Shear Zone (Fig. 7.1b), a low-angle normal shear zone located
at the interface between the Nartyn massif to the southeast and the overlying early Cretaceous
Choyr basin to the northwest (Daoudene et al., 2009). Structural and geochronological data
indicate that the Nartyn and Altanshiree granites emplaced during distributed thinning of the
ductile crust (Fig. 7.1b) (Daoudene et al., submitted).

In southeastern Mongolia, the Dulaan Uul (or Tavan Har) massif (Fig. 7.1a) is mainly
composed of volcanic and sedimentary units of Palaeozoic age (Lamb and Badarch, 1997;
unpublished personal data). In contrast to the Ereendavaa and Nartyn regions, this area does
not show field evidence of ductile extensional deformation. On the other hand, NE-SW
normal faults are widespread throughout the basement of the range and below surrounding
Mesozoic basins (Fig. 7.1b) (Johnson, 2004; Prost, 2004). The northwestern border of the
massif is marked by the NE-SW trending North Zuunbayan strike-slip fault along which
sinistral motions occurred prior to Late Jurassic times (Lamb et al., 1999; Webb and Johnson,
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2006). This zone shows normal reactivation during late Jurassic to early Cretaceous times and
was further reactivated later on (Johnson, 2004; Prost, 2004). Within surrounding basins,
seismic data image tilted blocks coeval with deposits of upper-Jurassic to lower-Cretaceous
detrital sediments sealed by upper-Cretaceous deposits (e.g. Johnson, 2004; Prost, 2004).
Field observations show that the transition between the Paleozoic range and the Cretaceous
basin consists of an unconformity, debris flows and lacustrine limestones lying on a basement

erosion surface on top of a paleo-relief (Fig. 7.2). The Dulaan Uul area thus appears as a horst

and graben system initiated during the late Jurassic.

Fig. 7.2: Photograph showing the
unconformity between basement rocks
of the Dulaan-Uul massif with steeply
dipping foliation and overlying gently
dipping basal deposits of lower
Cretaceous detritals (location in Fig
7.1).

3. Age of extension

Geochronological data concerning formations of metamorphic core complexes,
emplacements of scarce syn-kinematic intrusions, and deposits of early syn-rift series (Fig.
7.3), provide robust constraints about the beginning of extension. An amphibole from the
high-grade metamorphic core of the Ereendavaa metamorphic core complex has recorded a
cooling “°Ar/*°Ar age at ~138 Ma (Daoudene et al., 2011). This result is consistent with that
from another amphibole sampled within the Choyr Shear Zone in the Nartyn area (Daoudene
et al., submitted). Mica and amphibole “°Ar/*°Ar ages (Fig. 7.3) from the Onon and Choyr
Shear Zones suggest that detachments formed in a rather narrow time range between 130 Ma
and 125 Ma. This age range is consistent with ages from core complexes in Transbaikalia,
northern Mongolia and northern China (between 134 Ma and 121 Ma for the Zagan and

260



Buteel core complexes, Donskaya et al., 2008; ~129-126 Ma for the Yagan-Onch Hayrhan
core complex, Webb et al., 1999). In the Daging Shan area, the Hohhot detachment might
have formed prior to ~121 Ma (Davis et al., 2002). On the basis of “°Ar/*°Ar ages of biotites
from the Waziyu normal shear zone, the Yiwullishan core complex was probably exhumed
between ~130 Ma and 116 Ma (Zhang et al., 2003). On the other hand, the Louzidian normal

shear zone that bounds the Kalagin core complex to the East was dated at 133-126 Ma (Zhang
et al., 2003). In the Yinshan belt, the Yunmengshan metamorphic core complex developed
between 126 Ma and 116 Ma (Dauvis et al., 1996).

The time range 130-125 Ma that we attribute for the peak of detachment developments
coincides with a peak of pluton emplacement documented in northeastern China (Wu et al.,
2005). For some of them, structural data attest to syn-extension emplacement (Charles et al.,
2010; Daoudene et al., submitted a) (Fig. 7.3).

The age of first syn-rift deposits within the late Mesozoic basins is poorly constrained.
However, in southeastern Mongolia, early syn-rift sequences might have deposited since late
Jurassic times (~155 Ma; Graham et al., 2001; Johnson, 2004; Prost, 2004), which would be

consistent with onset of basin opening during crustal necking preceding exhumation of

metamorphic core complexes (Fig. 7.3).
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4. Causes of extension

4.1. Post-orogenic collapse
Several authors have interpreted the late Mesozoic extension in northeastern Asia in

terms of gravitational collapse of a lithosphere previously thickened and heated in an orogen
(e.g. Webb et al., 1999; Zorin, 1999; Davis et al., 2002; Donskaya et al., 2008).

In eastern Mongolia, the main feature that attests to convergence between different crustal
blocks, and thus to possible crustal thickening prior to extension, is the Mongol-Okhotsk
suture zone that extends from central Mongolia to the Sea of Okhotsk in Far East Russia (Fig.
7.1a). This suture marks the closure of an oceanic domain in late Jurassic-early Cretaceous
times (Cogné et al., 2005). Cogné et al. (2005) further suggested that final closure stages took

place at ~140-135 Ma at an average relative velocity of 15 £ 11 cmly, that is, very shortly

before the beginning of extension.

Geological elements do not support extension due to collapse of a lithosphere
previously thickened during the formation of a Mongol-Okhotsk orogen. Eastern Mongolia
lacks of structural and metamorphic evidence of tectonic-induced thickening, such as thrusts
and attached metamorphic jumps attesting to upper crust underthrust beneath deeper higher-
grade units. At the scale of northeastern Asia, metamorphic core complexes and rift basins
actually appear distributed. In Mongolia, extensional structures are located on both sides of
the Mongol-Okhotsk suture zone (Fig. 7.1a), which emphasizes that both sutured plates
underwent a comparable extension process. Actually, present available data show that
metamorphic domains exposed in eastern Mongolia are lower to mid-crustal ones, reworked
or not, during Mesozoic extension, and that no geometric correlation exists between the suture

and the extensional event.

4.2. Kinematics of the paleo-Pacific domain
During upper-Jurassic and lower-Cretaceous times, several major events have

occurred in the Pacific area, such as changes in plate kinematics (see Maruyama and Seno,
1986; Maruyama et al., 1997), in hot spot distributions (see Smith, 2007), and in geometries
of triple plate junctions (Norton, 2007). In particular, the lzanagi plate subducted below
northeastern Asia was marked by a major kinematic change, from quasi orthogonal to slightly
oblique convergence with respect to the continental margin, probably accompanied by an
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increase in convergence rates from 5 cm/y to 20 cm/y (Engebretson et al., 1985) or even up to
30 cm/y (Maruyama and Seno, 1986; Maruyama et al., 1997) (Fig. 7.4). This change occurred
after 150 Ma (Maruyama et al., 1997), most probably around ~140-135 Ma (Maruyama and
Seno, 1986; Maruyama et al., 1997). Consistently, substantial sinistral wrench motions
occurred along major NS and NNE-SSW directed shear zones at the vicinity of the
continental margin since ~150 Ma (e.g. Wang and Lu, 2000; Zhu et al., 2005; Cheong et al.,
2006; Mercier et al., 2007). Then, magmatic activity appears to concentrate along the plate
margin (Fig. 7.4). These kinematic changes are consistent with paleomagnetic estimates of
closure of the Mongol-Okhotsk ocean (Cogné et al. 2005), both in age at ~140-135 Ma and in

velocity between Siberia and northeastern Asia, estimated at 15 + 11 cm/y (Fig. 7.4a). Thus,
velocity between the lzanagi plate and Siberia would amount to a total of ~20 cm/y during
closure, consistent with the relative 20-30 cm/y reached between these two plates after closure
(Fig. 7.4b).

The change in kinematics of the lzanagi plate might be associated with a 24°
clockwise rotation of the lzanagi-Pacific ridge ~149-146 Ma (Sager et al., 1988). The
formation of the Shatsky rise at the triple Junction of Farallon, Izanagi and Pacific plates at

~143-140 Ma (e.g. Nakanishi et al., 1999; Sager, 2005) falls also in a comparable time range.

4.3. A model for extension
The above features emphasize that the onset of late Mesozoic extension in

northeastern Asia may be related in time to Pacific kinematics. We further infer that the
decrease in the component of orthogonal motion of the Izanagi plate along northeastern Asia
may have led to an increase in subduction dip, thus favoring roll back and allowing
continental extension (Fig. 7.4b). The closure of the Mongol-Okhotsk ocean implying a
retreat of overall SW-NE subduction activities in the area, may have further enhanced
continental extension.

It has been proposed that the northeastern Asia continental margin underwent
substantial delamination during Mesozoic times, (Lin and Wang, 2006). The age of a possible
delamination is not constrained but might be highlighted by the peak of pluton emplacements

along the margin ~130-120 Ma (Wu et al., 2005). Whatever delamination occurred or not, it

should have favored crustal extension permitted by the change in plate kinematics.
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Fig. 7.4: Time and kinematic relationships between NW-SE directed extension in
northeastern Asia and kinematics of the paleo-Pacific domain (modified after Maruyama et
al., 1997). (a) Pre-extensional setting (width of Mongol-Okhotsk Ocean (MOO) at 140 Ma
and inferred closure velocity after Cogné et al., 2005). (b) Syn-extensional setting. (c) Post-
extensional setting. NCC North China craton, SC Siberian craton, YC Yangtze craton, MOS
Mongol-Okhostk suture, QDS Qinling-Dabie Shan suture zone, FP Farallon plate, IP lzanagi
plate, PP Pacific plate.

A good candidate for boundary conditions of the extended region is the Siberian
Craton to the NW (Fig. 7.1a). To the SW the Qinling-Dabie Shan area might have constituted
a lateral segment of the boundary of the extended region. In this area, pull-apart basins opened
along dextral WWN-SSE strike-slip faults (Vincent and Allen, 1999) contemporaneous with
early Cretaceous dextral motion along the NW-SE directed Tongbai shear zone located at the
southwestern boundary of the Qinling-Dabie (Ratschbacher et al., 2003). To our knowledge,
no upper Mesozoic extension has been reported to the SW of the Qinling-Dabie Shan area.

Magmatism involving mantle components has been widespread in northeastern Asia
from late Jurassic times (e.g. Yarmolyuk and Kovalenko, 2001; Kovalenko et al., 2004; Wang
et al., 2006; Jahn et al., 2009). Reasons are still unknown, although some authors have
suggested possible hot spot activity under eastern and central Mongolia (Yarmolyuk and
Kovalenko, 2001). Whatever the cause, all magmatic lines of evidence indicate that the
northeastern Asian lithosphere was abnormally hot before extension. The important
magmatism that marked the region may have contributed to significant crustal thickening,
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thus further favoring extension. Before ~140 Ma, the hot lithosphere of eastern Asia was
locked between the Siberian Craton to the North, the huge landmass that constitutes the
western part of the Eurasian continent to the West, the north-south convergence between
Tibet and Eurasia to the southwest, and the high-angle convergence of the Izanagi plate.

5. Conclusions

Structural patterns in eastern Mongolia confirm the regional-scale distribution of the
late Mesozoic extension throughout northeastern Asia. Together with those reported in
adjacent areas, they suggest that extension was associated with a change in far field conditions
rather than with post-collisional collapse. From available geochronological data, we propose
that extension started ~140 Ma and should be correlated with a major shift of the convergence
direction between the Asian continent and the lzanagi oceanic plate. We conclude that a
decrease in the convergence component at the eastern margin of the Eurasian continent might
have triggered the spreading of the abnormally hot northeastern Asian lithosphere previously
inhibited by constraining boundary conditions.
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Chapitre 8 :

Implications metallogéniques
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Résumé

L’extension d’age Mésozoique supérieur apparait comme le dernier événement
tectonique et thermique d’ampleur régionale qui a affecté la Mongolie orientale. Dans cette
région, de nombreuses syntheses métallogéniques ont relié la plupart des événements
minéralisateurs a I’accrétion nord-sud de la Ceinture Orogéniques d’Asie Centrale qui a eu
lieu principalement au Paléozoique. En revanche, peu d’études ont contraint I’évolution des
gites miniers qui semblent intimement liés a la tectonique extensive qui succéde. C’est le cas
des gites uraniferes.

En aval de ce travail, focalisé sur I’extension du Mésozoique supérieur en Mongolie
orientale, I’objectif est ici d’illustrer, a partir d’évidences de terrain et de résultats
géochronologiques discutés dans les chapitres précédents, que cet événement majeur a été
accompagné par une intense circulation de fluides dans tous les niveaux de la cro(te.

En effet, dans les trois principaux secteurs d’études (i.e. la chaine d’Ereendavaa, la
région de Nartyn et le massif de Dulaan Uul), le socle est marqué par la présence de
nombreux filons de pegmatite et/ou des veines de quartz et de calcite. En outre, les sédiments
d’age crétacé inférieur qui caractérisent la base du remplissage syn-rift de bassins extensifs
sus-jacents sont aussi marqués par une grande densité de veines. De plus, des spectres d’age
obtenus & partir d’analyses “°Ar/*®Ar sur micas et amphiboles prélevés dans la chaine
d’Ereendavaa et dans le massif de Nartyn suggérent des perturbations liées a I’interaction
avec des fluides durant I’extension.

Au Mésozoique supérieur, ces fluides ont probablement plusieurs origines:
déshydrations métamorphiques, fusion de la crolte profonde et mise en place d’intrusions
magmatiques. Ces fluides auraient pu mobiliser I’uranium des roches magmatiques qui sont
largement répandues dans le socle en Mongolie orientale. Les transferts de fluides minéralisés
vers les bassins extensifs auraient été en outre facilités par les zones de cisaillement syn-
extensives, mais aussi par les failles normales néoformées et les structures héritées
d’événements plus précoces. Ensuite, I’'uranium présent dans les bassins a pu étre remobilisé

via des interactions fluides-roches dans les sédiments détritiques de bassins extensifs.
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1. Introduction

L’exploration miniere de la Mongolie a débuté dans les années 1960, principalement
par des équipes de géologues soviétiques. Depuis, les différentes campagnes ont conduit a la
découverte d’environ 400 gites miniers a potentiel économique et dont 160 étaient en
exploitation en 2005 (Lescuyer et al., 2005). Les principales ressources minieres de la
Mongolie sont la fluorine, le cuivre, I’or, le molybdéne, I’'uranium, le plomb, le zinc, I’étain et
le tungsténe. En outre, la Mongolie possede de vastes réserves de charbon, mais aussi des
hydrocarbures, confinées dans les bassins extensifs du Mésozoique supérieur (e.g. Traynor et
Sladen, 1995 ; Dill et al., 2004 ; Johnson, 2004 ; Prost, 2004).

Depuis les années 1990, les avancées sur la compréhension de la Ceinture Orogénique
d’Asie Centrale ont permis la floraison de nombreuses synthéses métallogéniques. Elles ont
principalement privilégié la succession d’événements minéralisateurs ayant eu lieu avant ou
pendant I’accrétion de la Ceinture Orogénique d’Asie Centrale (e.g. Kovalenko et al., 1984 ;
2001 ; Tcherbakov et al., 1986 ; Dejidmaa, 1996 ; Sillitoe et al., 1996). En revanche, rares
sont les études qui se sont attachées a fournir un cadre géotectonique concernant les
minéralisations post-accrétionnaires, telles que celles liées aux gites uraniferes.

Au Meésozoique supérieur, la Mongolie orientale est caractérisée par un régime
tectonique extensif, se matérialisant par I’exhumation de démes métamorphiques, la mise en
place de granites syn-cinématiques et la formation de systemes de type horst et graben
(Chapitre 7). Le caractére diffus des déformations observées a I’échelle de la région affectee
et les évidences d’une activité magmatique importante dés le Jurassique supérieur (e.g.
Yarmolyuk, 1998 ;Yarmolyuk et Kovalenko, 2001 ; Kovalenko et al., 2004 ; Jahn et al., 2009)
suggérent que la lithosphere a I’aplomb de la Mongolie orientale était particulierement chaude
avant et pendant la tectonique extensive. Dans de telles conditions, des fluides magmatiques
et métamorphiques ont probablement circulé dans la crodte. De plus, en raison de leur
répartition, certaines minéralisations semblent intimement liées a I’évolution tectonique de la
Mongolie orientale et des régions adjacentes au Mésozoique supérieur. C’est le cas par
exemple de la fluorine et de I’'uranium.

Ainsi, en aval du cadre géodynamique, ce travail a pour objectif d’illustrer, par le biais
d’observations de terrains et de résultats géochronologiques précédemment discutés, que la

tectonique extensive du Mésozoique supérieur s’accompagne d’une intense circulation de
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fluides magmatiques et metamorphiques a différents niveaux de la crodte. Ces fluides
pourraient avoir contribué a une premiere mobilisation et aux transports de certains éléments

dont I’uranium.

2. Bref rappel sur I’évolution tectonique de la Mongolie orientale

La Mongolie est située au cceur de la Ceinture Orogénique d’Asie Central (ou
Altaides) qui se serait formée du Néoproterozoique au Permien-Trias (e.g. Zonenshain et al.,
1990 ; Hsu et al., 1991 ; Mossakovsky et al., 1993 ; Sengor et al., 1993 ; Sengor et Natal’in,
1996 ; Yakubschuk et al., 2001 ; Badarch et al., 2002 ; Khain et al., 2002 ; Xiao et al., 2003 ;
Windley et al., 2007 ; Chen et al., 2009). Sur I’architecture géologique héritée de cette période
de convergence nord-sud, se surimposent des structures extensives (i.e. domes
métamorphiques, mise en place de granites syn-cinématiques, et systéemes de horsts et de
grabens) qui se sont développées durant un événement extensif NO-SE au Jurassique
supérieur-Crétacé inférieur.

Parallelement, la Mongolie orientale est renommée pour ces hombreuses intrusions
granitiques et coulées volcaniques bimodales (rhyolite et basalte), d’age phanérozoique et
dont la majorité montre un caractere juvénile (Kovalenko et al., 1996 ; Jahn et al., 2000a,b ;
2004 ; 2009 ; Wu et al., 2000; 2002). Trois principaux pics d’activité magmatique se
détachent en Mongolie orientale (e.g. Jahn et al., 2009 ; Reichow et al., 2010) : Permien
inférieur', Trias moyen-supérieur, et Jurassique supérieur-Crétacé inférieur. Jahn et al. (2009)
ont montré que les intrusions granitiques mises en place durant ces trois péeriodes d’activité
magmatique sont caractérisées par des compositions chimiques similaires. De plus, a partir
d’évidences géochimiques et structurales, Jahn et al. (2009) ont proposé que ces granitoides

ont été produits a partir d’une source dérivée d’un manteau enrichi.

! Bien que non discutées dans les chapitres qui précédent, des datations U-Pb sur zircons et “°Ar/*°Ar
sur micas issus d’échantillons magmatiques et métamorphiques prélevés dans les régions
d’Altanshiree et de Nartyn confirment une activité magmatique au centre de la Mongolie orientale au
Permien inférieur (voir annexe 4).
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3. Cadre métallogénique de la Mongolie orientale

3.1. Ressources minérales et énergétiques.

Les campagnes d’exploration menées depuis les années 1960, dans un premier temps

par des équipes russo-mongoles (e.g. Kovalenko et al., 1984 ; 2001 ; Tcherbakov et al., 1986 ;

Dejidmaa, 1996), puis plus récemment par des équipes de géologues occidentaux (e.g. Silitoe

et al., 1996 ; Lescuyer et al., 2005 ; Bouchot et al., 2006), ont permis de mettre en évidence

une répartition des gites miniers en districts relativement bien définis. Ainsi en Mongolie

orientale, des ceintures de minéralisation en fluorine, en or et en uranium sont documentées
(e.g. Lescuyer et al., 2005) (Fig. 8.1).
En Mongolie orientale, Lescuyer et al. (2005) ont identifié quatre événements

métallogéniques successifs :

Le premier au Paléozoique supérieur reste encore géochronologiquement mal défini. Il
s’exprime par la mise en place de stockwerks auriferes dans des séries gréso-pélitiques
plissées, de facon probablement synchrone de la mise en place d’intrusions granitiques
d’age Carbonifére.

Le deuxiéme événement est cuprifére. Il est associé a des intrusions porphyriques
permo-triasiques, localisées principalement au nord de la Mongolie.

Le troisiéme éveénement a étain-tungsténe et or est lié a la mise en place d’intrusions
granitiques au Trias supérieur-Jurassique inférieur.

Enfin, le quatrieme événement, au Jurassique supérieur-Crétacé inférieur, se
caractérise par la présence de gites auriféeres épithermaux (Fig. 8.1). Des gites
auriferes d’age comparable, formés entre 130 Ma et 120 Ma, sont reconnus au sud-est
du craton sibérien et a I’est du craton nord chinois (e.g. Goldfarb et al., 2007). Par
exemple, dans peninsule de Jiaodong le long de la cote nord-est chinoise, I’or se
présente dans des veines de quartz formées entre 126 Ma et 120 Ma, dans des roches
variées du craton nord chinois (Wang et al., 1998). Au nord, dans la partie sud-est du
craton sibérien, des gites auriféres formés vers 130 Ma sont distribués dans des roches

archéennes et des granitoides paléoprotérozoiques (Moiseenko et al., 1997 ; 1999).
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Fig. 8.1: Carte de la Mongolie orientale et des régions adjacentes montrant la relation
spatiale entre les marqueurs de la tectonique extensive du Mésozoique supérieur et les
ressources miniéres et énergétiques réputées d’age mésozoique supérieur a actuel (modifiée

d’apres Lescuyer et al., 2005).

Ce quatrieme événement aurifére est accompagné par la formation de nombreuses
minéralisations a fluorine épithermale, qui se présentent sous forme de veines de quartz ou
dans des zones bréchifiées. Les gites a fluorine qui sont d’age Crétacé inférieur sont
principalement distribuées au centre de la Mongolie orientale (Lkhamsuren et Hamasaki,
1998). Parmi les gites a fluorine les plus remarquables de Mongolie orientale, peuvent étre
cités le site de Bor-Ondor au nord-est du massif de Nartyn et le site de Berkh localisé dans le
prolongement méridional de la chaine d’Ereendavaa (Fig. 8.1). Parallelement aux
minéralisations a or et en fluorine, les sédiments d’age Crétacé inférieur qui caractérisent une
partie du remplissage des bassins extensifs contiennent du charbon et des hydrocarbures (e.g.
Traynor et Sladen, 1995 ; Graham et al., 2001 ; Johnson, 2004 ; Prost, 2004 ; Dill et al., 2006,
Davaa, 2010) (Fig. 8.1).
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3.2. L’uranium
La majeure partie des gites uraniferes en Mongolie orientale est rattachée a des

événements d’ages Mésozoique ou Cénozoique (S. Hocquet, communication personnelle).
Les concentrations primaires sont hydrothermales et réputées mésozoiques, alors que la re-
concentration avec des minéralisations épigénitiques est cénozoique.

En Mongolie orientale, la métallogénie uranifére se divise en quatre grandes phases :

- Une phase triasique liée a la mise en place de plutons granitiques principalement au
centre du territoire mongol.

- Une phase d’age Jurassique supérieur, liée a la formation de coulées volcaniques ultra-
acides, distribuées dans la partie sud-est de la Mongolie. Néanmoins, ce volcanisme a
affecté aussi la région transbaikale et le nord de la Mongolie, ou il est associé a la
formation de caldéras (gisements de Streltskova et de Dornod, Fig. 8.1 ; e.g. Chabiron
et al., 2001 ; 2003 ; Dahlkamp, 2009).

- Une phase d’age Crétacé inférieur, associée a la formation des bassins extensifs. Le
remplissage volcano-détritique serait localement caractérisé par la présence d’uranium
se concentrant sur de la matiere organique, sans former de Véritables gites
(probablement le cas du bassin de Choyr, Fig. 8.1).

- Enfin, une phase d’age Crétacé supérieur, marquée par un stade d’érosion. Les
produits de démantelement se sont accumulés dans de vastes dépressions au sud de la
Mongolie orientale. Les séries sédimentaires associées peuvent contenir des stocks
conséquents d’uranium (e.g., bassin d’Unegt, Fig. 8.1).

4. Les évidences de circulation de fluides en Mongolie orientale

4.1. Evidences de terrain
Des observations de terrain réalisées dans les trois principaux secteurs d’études de ce

travail suggérent que la tectonique extensive du Meésozoique supérieur a été accompagnée

d’une intense circulation de fluides magmatiques et/ou métamorphiques.

4.1.1. Le déme métamorphique d’Ereendaavaa
Au nord de la Mongolie orientale, la zone de cisaillement de 1’Onon, qui délimite a

I’ouest le dome métamorphique extensif d’Ereendavaa, contient de nombreux filons de

pegmatite (Fig. 8.2a), dont certains ont été interprétés comme s’étant mis en place durant
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Fig. 8.2: Quelques observations de terrains impliquant des circulations de fluides
magmatiques et/ou métamorphiques dans la zone de cisaillement de I’Onon. (a) Nombreux
filons de pegmatite dans la zone de cisaillement de I’Onon. (b) Filon de quartz de la zone de
cisaillement de I’Onon, montrant la présence de tourmalines automorphes pluri-
centimétriques. (c) Photographie d’une lame mince en lumiére polarisée non analysée d’un
orthogneiss prélevé dans la zone de cisaillement de I’Onon.

I’exhumation de la chaine (chapitre 3; Daoudene et al., 2009). Certains des filons contiennent
de trés imposants cristaux automorphes de tourmaline (Fig. 8.2b), ainsi que du grenat. Une
telle quantité de filons de pegmatite suggére que la zone de cisaillement de I’Onon a été le
lieu privilégié d’une importante circulation de fluides magmatiques durant son
fonctionnement. Ceci pourrait expliquer que les orthogneiss, qui affleurent le long de la zone
de cisaillement de I’Onon, contiennent fréquemment de nombreux sphénes automorphes et
alignées dans la foliation, de I’épidote se présentant sous forme de patchs ou de couronnes

autour de minéraux lourds indifférenciés, des biotites chloritisées, et des amphiboles
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caractérisées par des coeurs vert sombres (a la composition chimique probablement proche de
celle de I’hornblende) et des couronnes vert claires (a la composition chimique probablement
proche de celle de I’actinote) (Fig. 8.2c et voir chapitre 3). Cette caractéristique des
amphiboles, qui n’a pas été observée dans le cceur de la chaine d’Ereendavaa, suggere deux
générations. La premiére génération est héritée et matérialisée par les cceurs, alors que la
deuxiéme génération est associée aux couronnes et serait probablement le résultat d’un
processus de (re)cristallisation en raison de circulations de fluides métamorphiques et/ou

magmatiques dans la zone de cisaillement de I’Onon.

4.1.2. Les régions de Nartyn et d’Altanshiree
A I’instar de la zone de cisaillement de I’Onon, celle de Choyr, qui marque I’interface

entre le massif de Nartyn et le bassin crétacé inférieur sus-jacent de Choyr, contient un trés
grand nombre de filons de pegmatite. Certains de ces filons sont caractérisés par la présence
de fluorine (Fig. 8.3a et voir Fig. 5.2 du chapitre 5). De plus, le long de cette zone de
cisaillement, des veines de quartz de tailles centimétriques sont répandues, particuliérement
dans les parties sommitales caractérisées par des breches tectoniques (Fig. 8.3b). Certaines
veines contiennent aussi de la fluorine. Sous la zone de cisaillement de Choyr, la bordure du
granite de Nartyn est caractérisée par des fabriques acquises a I’état solide (voir chapitre 5 ;
Daoudene et al., soumis). Ici, le granite folié contient localement une trés grande quantité de
petits cristaux cubiques de sulfures (probablement de la pyrite, Fig. 8.3c). Des cristaux
comparables ont aussi été observés dans des orthogneiss mylonitiques de la zone de
cisaillement sus-jacente (Fig. 8.3d). Ces minéraux ont probablement cristallisé durant les
derniers stades du fonctionnement de la zone de cisaillement. Les parties internes du granite
de Nartyn sont également marquées par la présence de nombreux filons de pegmatites et de
veines de quartz (Fig. 8.3e). Certaines veines de quartz ont des épaisseurs metriques et elles
recoupent le granite de Nartyn sur des distances pouvant atteindre plusieurs kilométres. Par
ailleurs, ces veines contiennent freqguemment de la fluorine. Enfin, les métasédiments peu
métamorphiques (i.e. marbres et quartzites) du socle encaissant du granite de Nartyn
présentent des minéralisations a fluorine, qui font souvent I’objet d’exploitations artisanales.
Le granite d’Altanshiree localisé a environ 140 km contient des faciés leucocrates qui

se caractérisent fréqguemment par des minéralisations a fluorine.
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Fig. 8.3 : Observations de terrains impliquant des circulations de fluides magmatiques et
métamorphiques dans la région de Nartyn. (a) Filon de pegmatite a fluorine dans la zone de
cisaillement de Choyr. (b) Veine de quartz dans les bréches tectoniques de la zone de
cisaillement de Choyr. (c) Petits cristaux cubiques et autormorphes de sulfure (probablement
de la pyrite) observés dans la bordure ouest du granite de Nartyn. (d) Petits cristaux cubiques
et autormophes de sulfure (probablement de la pyrite) dans des orthogneiss mylonitiques de
la zone de cisaillement de Choyr. (e) Veine de quartz observée au cceur du granite de Nartyn.
Cette veine présente une épaisseur de plusieurs métres et peut étre suivie sur une distance

d’environ 5 km.
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4.1.3. La région de Dulaan Uul
Lors de I’événement extensif au Mésozoique supérieur, le socle du massif de Dulaan

Uul était a I’affleurement. Ce socle montre tout de méme des évidences de circulation de
fluides, car les roches du massif sont affectées par de nombreuses veines de quartz et de
calcite. Bien qu’aucun indice ne permet d’estimer I’age de ces veines, toutes les structures
affectant le socle sont recoupées par les veines, qui ont donc été formées tardivement dans
I’histoire du massif.

En discordance sur les roches déformées du socle, la Formation crétacé inférieur de
Tsagaantsav contient localement de nombreuses veines remplies par du matériel siliceux
amorphe (Fig. 8.4a), qui pourrait étre de la calcédoine (Fig. 8.4b). En outre, des veines de
calcite ont été fréquemment observées dans cette formation, ainsi que dans la Formation sus-
jacente de Zuunbayan (voir Fig. 6.25 du chapitre 6). Certaines de ces veines constituent
d’ailleurs le remplissage de petites failles normales syn-sédimentaires. Nos observations de
terrain suggerent que la Formation de Tsagaantsav présente une densité de veines plus
importante que la Formation sus-jacente de Zuunbayan.

Au contact de la Faille Nord de Zuunbayan, les Formations de Tsagaantsav et de
Zuunbayan sont fortement redressées et montrent une grande densité de veines (Fig. 8.4c).

4.2. Arguments géochronologiques
L’utilisation de données géochronologiques pour argumenter des circulations de

fluides est inhabituelle. Cependant, en I’absence de caractérisations pétro-géochimiques
spécifiques de ces circulations (isotopes stables de I’oxygene par exemple), de telles données
peuvent fournir une information précieuse pour argumenter les intéractions fluides-roches.
Ainsi, parmi les résultats géochronologiques présentés dans les chapitres précédents, certains
montrent clairement des perturbations qui peuvent étre attribuées a des interactions avec des
fluides. C’est en particulier le cas de certaines analyses “°Ar/*°Ar réalisées sur des micas et

des amphiboles issus des régions d’Ereendavaa et de Nartyn.
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Fig. 8.4 : Observations de terrains impliquant des circulations de fluides dans les sédiments
crétace inferieur du pourtour du massif de Dulaan Uul. (a) Plan de fracture verticale dans la
Formation de Tsagaantsav, caractérise par un placage de matériel siliceux. (b) Fragment
d’une fracture au remplissage siliceux amorphe (probablement de la calcédoine) dans la
Formation de Tsagaantsav. (c) Formation de Zuunbayan au contact de la Faille Nord de
Zuunbayan. Les sédiments gréseux les plus proches du contact sont marqués par la présence
de nombreuses veines de quartz ou de calcite

4.2.1. Le déme métamorphique d’Ereendavaa
Dans la zone de cisaillement de 1’Onon, deux amphiboles ont fourni des &ges plateaux

OAr/Ar vers 131-129 Ma, ca. 7-9 Ma plus jeunes que celui obtenu & partir d’une amphibole
issue du cceur de la chaine d’Ereendavaa (voir Fig. 4.7 du chapitre 4). Les ages des deux
amphiboles les plus récentes ont été interprétés comme étant ceux d’un processus de
recristallisation (voir chapitre 4). L’argument avancé est que I’analyse “°Ar/*°Ar d’une

troisieme amphibole issue d’un orthogneiss de la zone de cisaillement a fourni un spectre
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d’ages montrant un fort héritage avant ca. 206 Ma, et au contraire une perturbation limitée
apres ca. 166 Ma. Ceci suggere effectivement que les ages les plus récents obtenus a partir des
amphiboles de la zone de cisaillement ne reflétent pas un processus de refroidissement, mais
marquent plutdt de la recristallisation sous I’influence de fluides. La présence de fluides
explique aussi que la plupart des biotites prélevées dans la zone de cisaillement de 1’Onon
soient fréqguemment chloritisées, rendant inexploitable la plupart des spectres d’ages obtenus a
partir des analyses “°Ar/*°Ar. Enfin, pour les muscovites et les biotites de la zone de
cisaillement de I’Onon et dont les résultats ont pu étre exploités, des ages plateaux
pratiqguement concordants et distribués entre ca. 127 Ma et ca. 125 Ma ont été obtenus. Plus
que du refroidissement, cette concordance des ages micas suggere plutdt une (re)cristallisation
dans les derniers stade du développement de la zone de cisaillement en raison, soit de la
déformation, soit de circulation de fluides (voir chapitre 4).

4.2.2. La région du massif de Nartyn
Les analyses “°Ar/*Ar des muscovites issues de la zone de cisaillement de Choyr ont

fourni des ages plateaux compris entre ca. 130 Ma et 125 Ma (Fig. 5.19 du chapitre 5). Cette
gamme de temps de 5 Ma indiquerait un mélange entre deux péles : le plus ancien vers 130
Ma pourrait étre associé a une fermeture du systéme isotopique durant le refroidissement des
roches de la zone de cisaillement ; le p6le le plus récent vers 125 Ma suggeérerait une
réouverture partielle du systéeme isotopique en raison de I’interaction avec des fluides durant
les derniers stades du fonctionnement de la zone de cisaillement de Choyr. Cette hypothese
est cohérente avec la forme en selle des spectres d’ages de certaines muscovites prélévées
dans cette zone de cisaillement (voir Fig. 5.19a et d du chapitre 5 et le texte associé pour plus
d’explication). En outre, deux amphiboles prélevées dans la zone de cisaillement ont fourni
des ages “°Ar/*Ar vers 132 Ma et 129 Ma, alors qu’une troisiéme a fourni un age vers 138
Ma (Fig. 19e, f et g du chapitre 5). L’amphibole la plus vielle a été échantillonnée dans un
orthogneiss ou ces minéraux apparaissent non déformés et bien cristallisés. En revanche, les
amphiboles caractérisées par des ages plus récents ont été prélevées dans des facies qui
montrent des évidences de circulations tardives de fluides. En effet, ces roches sont marquées
par la présence de phases minérales accessoires comme le sphene, I’épidote et la calcite
(comme on le rencontre fréquemment dans le processus d’albitisation).

Par ailleurs, les spectres d’ages “°Ar/*°Ar obtenu & partir de micas issus du socle

encaissant du granite de Nartyn montrent des perturbations probablement aussi imputables a
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des fluides. Par exemple, le spectre d’ages “°Ar/**Ar d’une muscovite issue d’une veine
quartzo-feldpathique prélévée dans la dépression de Jirgalanta au sud-est du massif de Nartyn,
suggere une cristallisation initale du minéral avant 151-152 Ma et un ou plusieurs stades de
recristallisation vers 141-136.5 Ma (voir Fig. 5.18 du chapitre 5), c’est-a-dire environ 11 & 4
Ma avant la mise en place du granite de Nartyn (vers 132-130 Ma).

Enfin, & la bordure nord du granite de Nartyn, des muscovites échantillonnées dans un
faciés leucocrate et dans un xénolithe de quartzite, ont fourni des spectres d’ages “°Ar/*°Ar
Iégérement en selle (voir les spectres d’ages des muscovites MN463 et MN464, Figs. 5.16b et
5.17b du chapitre 5), suggérant que la mise en place du granite de Nartyn a été accompagnée
par des fluides.

5. Implications

5.1. Les sources de I’Uranium en Mongolie orientale
La Mongolie orientale et plus généralement la partie orientale de la Ceinture

Orogénique d’Asie Centrale est affectée par trois épisodes magmatiques majeurs au Permien-
Carbonifere, au Trias moyen-supérieur et au Jurassique supérieur-Crétacé inférieur (e.g. Jahn
et al., 2009 ; Reichow et al., 2010). Ces épisodes ont contribué a une importante addition de
matériel juvénile dans la crodte puisque les roches magmatiques ont des sources partiellement
dérivées du manteau (Jahn et al., 2004 ; 2009). En outre, sur la base de données
géochimiques, Jahn et al. (2009) ont montré que ces pics d’activité magmatique se
caractérisent par des signatures géochimiques comparables, ce qui impliquerait que le
matériel mobilisé est pratiquement le méme quel que soit I’age du pic. Ceci suggére en outre
que la crolte en Mongolie orientale est principalement composée de roches magmatiques.
Ceci est cohérent avec les observations que nous avons réalisées durant les différentes
missions de terrain sur la nature lithologique du socle en Mongolie orientale. Par exemple,
dans la région d’Ereendavaa, peu de métasédiments ont été observés le long de la zone de
cisaillement de I’Onon, au détriment de roches orthodérivées et magmatiques. Le méme
constat a été réalisé le long de la zone de cisaillement de Choyr. Dans la région d’ Altanshiree,
le socle semble principalement composé de coulées volcaniques métamorphisées
(amphibolites et rhyolites) et d’intrusions granitiques paléozoiques. D’ailleurs, le granite
d’Altanshiree est en intrusion dans des rhyolites paléozoiques. Enfin, dans la région
d’Ereenndavaa, les produits de fusion tels que les pegmatites ne contiennent peu ou pas de
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muscovite, ce qui plaide en faveur de sources peu alumineuses, orthogneissiques plutét que
métapélitiques.

Ainsi, les sources de I’uranium en Mongolie orientale sont probablement multiples,
bien que toutes vraisemblablement liées aux transferts de matiere dans le socle lors de
I’extension du Mésozoique supérieur. L’uranium pourrait provenir du lessivage de différentes
roches magmatiques acides particulierement répandues en Mongolie orientale. Il pourrait
aussi provenir des produits du démantelement de ces roches magmatiques, qui caractérisent le
remplissage de bassin mésozoique supérieur jusqu’au Crétacé inférieur (e.g. Formation de
Saynshand, voir chapitre 6). En outre, les sédiments du Crétacé inférieur contiennent
localement des hydrocarbures (e.g. bassin de Zuunbayan) et d’importants gisements de
charbon (e.g. bassin de Choyr et de Bagannur ; Traynor et Sladen, 1995 ; Dill et al., 2004)
(Fig. 8.1). Cette matiére organique témoigne de conditions réductrices particuliérement
favorables a la fixation de Iuranium dans les bassins durant la tectonique extensive du

Mésozoique supérieur.

4.2. Circulation de fluides durant I’extension
Dans les trois principales zones d’études de ce travail, nous avons pu montrer que la

tectonique extensive a été accompagnée d’une intense circulation de fluides magmatiques et
métamorphiques. Nos observations et nos arguments basés sur I’interprétation de spectres
d’ages “°Ar/*Ar indiquent que les circulations de fluides ont affectées tous les niveaux de la
crolte, depuis les plus profonds, illustrés notamment par le déme métamorphique
d’Ereendavaa, jusqu’aux plus superficiels, documentés par le systeme de horsts et de grabens
de la région du massif de Dulaan Uul.

Les fluides ont probablement plusieurs origines : deshydratation durant des réactions
métamorphiques, fusion de la crolte continentale, et mise en place d’intrusions granitiques,
avec pour conséquence la genese d’importants cortéges filoniens minéralisés en fluorine, au
centre de la Mongolie orientale.

Ainsi, la tectonique extensive du Mésozoique supérieur en Mongolie orientale et dans
les régions voisines devait étre un contexte favorable pour la genése et la circulation de
fluides magmatiques ou metamorphiques (Fig. 8.5). L’extension apparait comme le dernier
événement tectonique et thermique majeur ayant affecté la région. En ce sens, I’origine
primaire des sources uraniféres doit étre recherchée a ce niveau via d’importants transferts de

fluides crustaux. Toutefois, I’implication de fluides de surface a ce stade ne peut étre exclue
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(Fig. 8.5), mais sa démonstration nécessiterait des études spécifiques, notamment en isotopes
stables. Dans un deuxiéme temps, I’évolution des gisements est a rechercher au niveau des

transferts de fluides dans les bassins sus-jacents.

Bassin
extensif

Intrusions granitiques
filons pegmatitiques

t Fluides métamorphiques
et magmatiques

t Fluides de surface ?

P~ P~

__Fusion partielle”__

—~—

Fig. 8.5: Schéma conceptuel illustrant les possibles circulations de fluides & I’échelle de la
crolte, qui auraient eu lieu en Mongolie orientale durant la tectonique extensive du

Mésozoique supérieur.

En profondeur, ces transferts de fluides semblent avoir été facilités par les zones de
cisaillement syn-extensives. Dans les parties les plus superficielles de la crodte, les fluides
auraient pu percoler le long des failles normales néoformées, mais aussi le long de structures
héritées (e.g. Faille Nord de Zuunbayan, voir chapitre 6 ). Des fluides minéralisés auraient
ainsi pu migrer vers les bassins extensifs lors de leur développement.

Par la suite, I’uranium présent dans les bassins a du étre remobilisé au gré des
interactions fluides-roches dans les sédiments. En effet, les sédiments d’age Crétacé supérieur
peuvent localement contenir des quantités exploitables d’uranium épigénétique. Les
concentrations sont ici liées a la précipitation d’uranium transporté par des fluides qui
rencontrent une interface entre des conditions oxydantes et des conditions réductrices
(gisements de type « roll-front »). Des fluides d’origine météorique ont ainsi du interagir avec
les sources uraniféres des bassins préalablement mobilisées et concentrées lors de I’extension
crustale. Dans le sud de la Mongolie orientale, cette circulation tardive de fluides uraniferes
aurait pu étre facilitée par la réactivation des failles durant la période d’inversion tectonique

qui succéde a I’extension (voir chapitre 6).

284



5. Conclusions

que :

Des observations de terrain et des résultats géochronologiques en “°Ar/*°Ar suggérent

Les trois principaux secteurs d’études (i.e. la chaine d’Ereendavaan, les régions de
Nartyn et d’Altanshiree, et la région du massif de Dulaan Uul) sont affectés par une
intense circulation de fluides durant la tectonique extensive du Mésozoique supérieur.
Ces observations indiquent que tous les niveaux de crolte ont été affectés.

Ces fluides ont probablement diverses origines : deshydratation liées a des réactions
métamorphiques, fusion de la crolte, mise en place d’intrusions. L’une des
conséquence est notamment la formation de corteges filoniens minéralisés en fluorine
au centre de la Mongolie orientale.

Ces fluides auraient pu mobilisé I’uranium des roches magmatiques acides mise en
place dans le socle de la Mongolie orientale durant le Phanérozoique.

Les transferts des fluides vers les bassins extensifs ont probablement été facilités par
les zones de cisaillements normal syn-extensives, par les failles normales néoformées

et par les structures héritées d’événements tectoniques plus précoces.

Une meilleure précision de I’origine et des caractéristiques chimiques des fluides

nécessite une investigation spécifique : étude des transferts d’éléments au sein des zones de

déformations, approche pétrologique détaillée des caractérisations des interactions fluides-

roches, et tracage de I’origine de fluides par les isotopes stables.
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CONCLUSIONS ET PERSPECTIVES

287



288



1. Conclusions principales de I’étude

Le nord de I’ Asie orientale est affecté par un événement tectonique extensif majeur au
Mésozoique supérieur. Cependant, avant ce travail, si les marqueurs de I’extension étaient
assez bien documentés dans la région transbaikale et au nord-est de la Chine, il n’existait a
notre connaissance aucune étude qui se soit attachée a comprendre les déformations
extensives du socle en Mongolie orientale.

A travers I’analyse structurale de trois régions représentatives (i.e. la chaine
d’Ereendavaa, la région de Nartyn et la région du massif de Dulaan Uul), I’objectif était ainsi
d’établir les modalités de I’extension en Mongolie orientale. Parallelement, I’acquisition d’un
nombre important d’analyses géochronologiques par la biais de méthodes variées (U-Pb sur
zircons, U-Th-Pb sur monazites et xénotimes, et “°Ar/*°Ar sur micas et amphiboles) ont
permit de préciser I’age de la tectonique extensive, et finalement de proposer un modeéle
géodynamique. Un objectif était aussi de fournir un cadre géotectonique aux minéralisations
mésozoiques, et en particulier uraniféres, qui caractérisent la région.

Afin de résumer au mieux les conclusions de ce travail, elles sont rappelées en

fonction des différentes questions posées dans la problématique initiale (voir Introduction).

Quielles sont les modalités de I’extension en Mongolie orientale ?

Les trois principaux objets étudiés dans cette étude illustrent trois modes d’extension.

Au nord de la Mongolie orientale, la chaine d’Ereendavaa a été interprétée comme un
déme métamorphique extensif, qui implique I’exhumation de la crolte ductile profonde ou
moyenne a la faveur du fonctionnement d’une zone de cisaillement normale de faible angle, la
zone de cisaillement de I’Onon (voir chapitre 3). Cette zone de cisaillement délimite a
I’Ouest le ddome métamorphique d’Ereendavaa du bassin sus-jacent de I’Onon, qui est
caractérisé par un remplissage de coulées volcaniques mafiques et de sédiments détritiques
d’age jurassique supérieur a crétacé inférieur.

Dans la partie centrale de la Mongolie orientale, les granites de Nartyn et
d’Altanshiree sont probablement des laccolithes qui se sont mis en place dans la crodte
moyenne durant un fort amincissement crustal (voir chapitre 5). En outre, la mise en place du
granite de Nartyn, qui a été datée vers ca. 132-130 Ma, est contemporaine du fonctionnement
d’une zone de cisaillement normale de faible angle, la zone de cisaillement de Choyr. Cette

zone de cisaillement marque I’interface entre le massif de Nartyn et un bassin extensif sus-
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jacent caractérisé par un remplissage de roches détritiques d’age Crétacé inférieur. La zone de
cisaillement de Choyr apparait néanmoins limitée, suggérant une exhumation modeérée de la
crodte moyenne.

Enfin au sud de la Mongolie orientale, le socle du massif de Dulaan Uul est constitué
principalement par des roches sédimentaires et volcaniques d’age Paléozoique, déformées et
variablement métamorphisées au Trias moyen-supérieur (voir chapitre 6). Contrairement au
deux premiére régions d’étude, ce massif de socle ne montre aucune évidence d’une
déformation ductile extensive. En revanche, il montre une déformation fragile importante
s’illustrant par la présence de nombreuses failles normales principalement orientées NE-SW.
L’analyse géologique et des profils sismiques montrent que la région du massif de Dulaan Uul
est un systeme de horsts et de grabens principalement développé au Crétacé inférieur,
probablement dés le Jurassique supérieur. Cette région illustre le style de la déformation
extensive des parties les plus superficielles de la cro(te.

Quel est I’age de I’extension ?

Les données géochronologiques acquises durant cette étude montrent que le pic de
I’extension a principalement eu lieu au Crétacé inférieur.

Des ages “°Ar/**Ar obtenus a partir d’amphiboles issues des zones de cisaillement de
I’Onon et de Choyr indiquent que I’exhumation des roches dans ces régions a au moins
débuté vers 138 Ma (voir chapitres 4 et 5). En outre, les ages “°Ar/*°Ar des micas prélevés
dans ces mémes zones de cisaillement indiquent qu’elles ont fonctionné jusqu’a ca. 125 Ma.

Les granites syn-cinématiques de Nartyn et d’Altanshiree se sont respectivement mis
en place vers ca. 132-130 Ma et ca. 130-127 Ma, durant un fort amincissement crustal
compatible avec une dynamique d’extension.

Au sud de la Mongolie, la Formation de Tsagaantsav, qui constitue la base du
remplissage sédimentaire syn-rift des bassins, repose en discordance sur le socle déformé et
métamophisé du massif de Dulaan Uul qui apparait alors comme un paléo-relief (voir
chapitre 6). Ceci suggére que cette formation, notamment caractérisée par des écoulements de
débris, témoigne du démantélement répétitif de reliefs en formation en raison du
fonctionnement de failles normales proches. La Formation de Tsagaantsav qui se serait
déposée au Berriasien-Hauterivien pourrait alors refléter le début de I’extension dans la région
a au moins ca. 145 Ma. Cependant, la dynamique extensive aurait pu commencer avant

comme le suggére un age “°Ar/**Ar & ca. 155 Ma obtenu & partir d’une biotite prélevée dans
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un niveau volcanique de la Formation sous-jacente de Sharilyn, interprétée comme syn-rift.
Toutefois, au voisinage du massif de Dulaan Uul, cette formation est absente.

Quoiqu’il en soit, nos résultas géochronologiques, qui précisent I’age de I’extension en
Mongolie orientale, sont cohérents avec ceux des ddémes métamorphiques extensifs
documentés en Transhaikalie et au nord de la Chine de I’Est. Les compilations d’ages
suggerent que les ddmes métamorphiques extensifs ont été principalement exhumés entre 130
et 120 Ma (voir chapitres 4 et 7). Cette gamme de temps coincide avec le pic d’activité

volcanigque et magmatique qui a été documenté au nord-est de la Chine.

Existe-il un lien entre les structures extensives de la Transbaikalie et celle du nord-
est de la chine ?

Les trois principaux objets étudieés impliquent un régime tectonique extensif NO-SE,
en cohérence avec les observations précédemment réalisées en Transbaikalie et au nord-est de
la Chine. De plus, nos résultats géochronologiques qui précisent I’age de I’extension en
Mongolie orientale sont aussi en accord avec les ages des ddmes métamorphiques
documentées dans les régions voisines.

Ainsi, ces deux résultats majeurs montrent clairement que I’ensemble des structures
extensives observées depuis le sud de la Sibérie jusqu’au nord de la chine de I’Est se sont

développées durant le méme événement extensif.

Quel est le moteur de I’extension ?

Les résultats structuraux et géochronologiques conduisent & proposer que I’extension
Mésozoique supérieur en Asie orientale soit liée a des changements majeurs de la cinématique
des plaques paléo-pacifiques a cette période. Une diminution de la composante normale de la
direction de convergence entre la plaque oceéanique lzanagi et la marge continentale est-
asiatique aurait pu favoriser une augmentation de I’angle de plongement du slab subduit et
ainsi le retrait de la fosse de subduction, entrainant I’extension de la lithosphere de I’Asie
orientale thermiquement amollie suite a I’intense activité magmatique qui semble préceder en

partie I’extension dans toute la région.

Quelles sont les relations tectonique extensive — minéralisations uraniferes ?
En aval de ce travail, nos observations de terrain et des arguments se basant sur des
résultats géochronologiques en “°Ar/**Ar illustrent qu’en Mongolie orientale, la tectonique

extensive du Mésozoique supérieur s’accompagne d’une intense circulation de fluides
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magmatiques et/ou metamorphiques & tous les niveaux de la crolte. Ces fluides
potentiellement minéralisés auraient alors pu induire les premiers transferts de matieres
uraniféres du socle riche en roches magmatiques vers les bassins en formation, par le biais des
zones de cisaillement normales, de failles normales néoformées et de structures héritées

d’événements tectoniques antérieurs.

2. Perspectives

Ce travail apporte de nouvelles données, primordiales pour la compréhension de
I’évolution tectonique de la Mongolie orientale et plus géenéralement de I’ Asie orientale, au
Mésozoique. Il souléve toutefois un certain nombre de questions.

La premiére question qui peut-étre posée est de savoir pourquoi en Mongolie orientale,
des régions semblent caractérisées par la formation de démes métamorphiques, par la mise en
place de granites syn-cinématiques, et par la formation de systemes de horsts et grabens. Ces
trois types de structures sont associées a des taux d’extension variable du socle. Deux
hypothéses peuvent étre émises pour concilier ces différents types de structures. Les régions
caractérisées par une déformation en horsts et grabens pourraient impliquer des taux
d’extension localement plus faibles. Ces différences peuvent aussi suggérer des variations
locales de la résistance de la lithosphere.

De plus, a I’échelle de la Mongolie orientale, les trois types de structures extensives
documentés dans ce travail semblent montrer une répartition en domaines disposés de fagon
non aléatoire. En effet, du nord au sud, nous avons caractérisé un déme méatmorphique
extensif (exhumation de la crodte profonde), des granites syn-cinématiques mis en place dans
la crolte moyenne (proche de la transition fragile-ductile), et un systémes de horsts et de
grabens (crodte superficielle fragile). Finalement, cette répartition de modes d’extension, des
plus profonds au nord jusqu’aux plus superficiels au sud, ne reflete t-elle pas une étape de
boudinage de la crolte supérieure a I’échelle continentale, dans les premiers stades de
I’extension. Ceci pourrait expliquer la présence de démes metamorphique en Transbaikalie-
nord Mongolie et au nord-est de la Chine, avec entre un domaine marqué par des
déformations extensives plus superficielles.

Par ailleurs, nos données géochronologiques précisent le début de I’extension vers au
moins ca. 138 Ma, ce qui semble cohérent avec I’age attribué au changement de la direction

de convergence entre la plaque océanique d’lzanagi et la marge continentale est-asiatique.
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Néanmoins, ce changement de direction de convergence n’est probablement pas brutal, mais
sans doute progressif. Ceci impliquerait une diminution progressive de la contrainte normale
le long de la marge est-asiatique. Dans ce sens, I’ordre chronologique du développement des
structures extensives devrait refléter cette dynamique.

Ce dernier point souléve aussi la question de I’age de premiers dépbts syn-rifts. Au
sud de la Mongolie orientale, la Formation syn-rift de Tsaga