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Structures et déformations associées au

fonctionnement d’une zone de cisaillement majeure.
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Résumé
L’étude du fonctionnement et de la structure des grandes zones de cisaillement, ainsi que de

leur évolution dans l’espace et dans le temps est primordiale car elles accommodent la majeure

partie de la déformation dans la croûte intermédiaire, la croûte inférieure et également dans le

manteau supérieur.

La zone de cisaillement du Mertz (MSZ ; longitude 145̊ Est, Antarctique) s’est révélée être

un objet clé pour étudier la localisation de la déformation. La MSZ se situe sur la bordure

Est du craton néoarchéen-paléoprotérozöıque de Terre Adélie (TAC) et le sépare d’un domaine

granitique Paléozöıque à l’Est. Les études précédentes suggèrent que cette structure décrochante

représente la continuité de la zone de cisaillement de Kalinjala (KSZ, Sud de l’Australie) avant

l’ouverture de l’océan Austral. Les roches à l’affleurement indiquent que cette structure a été

formée dans la croûte intermédiaire en contexte transpressif dextre à 1.7 Ga.

La structure de la MSZ a été étudiée depuis l’échelle du terrain jusqu’à l’échelle du mi-

cromètre. L’analyse des structures de terrain indique que la déformation paléoprotérozöıque

est principalement accommodée par des zones de cisaillement localisées qui sont extrêmement

anastomosées au niveau de la MSZ et qui deviennent plus éparses au sein du TAC. Les micro-

structures et les orientations préférentielles de réseau (OPR) des minéraux (quartz, feldspaths,

biotite, amphibole et orthopyroxène) de la MSZ montrent des caractéristiques communes in-

terprétables en terme de conditions, de cinématique et de régime de la déformation qui se

distinguent de celles observées dans les boudins tectonique du TAC. Ces derniers montrent,

quant à eux, des microstructures et OPR qui révèlent une variété de mécanismes de déforma-

tion développés lors de leur formation à 2.5 Ga.

L’étude sismologique (fonctions récepteurs et anisotropie des ondes SKS) permet d’apporter

de nouvelles données pour la cartographie des structures profondes de la MSZ, du TAC et du

domine paléozöıque. Les résultats des fonctions récepteurs indiquent que la croûte est épaisse

d’environ 40 à 44 km sous le TAC, 36 km à l’aplomb de la MSZ et 28 km dans le domaine

paléozöıque à l’Est. L’analyse de l’anisotropie des ondes SKS suggère que la structuration du

manteau sous le craton (Φ ∼N90̊ E, δt=0,8-1,6 s) est différente de celle sous le domaine paléo-

zöıque (Φ=N60̊ E, δt=0,6 s). Ainsi, la MSZ constitue la frontière entre ces deux lithosphères

ayant des épaisseurs crustales et une structuration du manteau différentes.

Enfin, l’étude géochronologique (U-Pb sur zircons et monazites) révèle que le socle du do-

maine à l’Est de la MSZ présente des âges et une histoire géodynamique différents du TAC. Les

âges hérités archéens et paléoprotérozöıques sont similaires à ceux des terrains situés à l’Est de

la KSZ au Sud de l’Australie, confirmant ainsi la connexion entre les zones de cisaillement du

Mertz et de Kalinjala. De plus, les âges paléozöıques des zircons hérités et métamorphiques et la

position géographique des affleurements à l’ouest de la châıne Transantarctique suggèrent que les

échantillons étudiés sont issus d’une marge passive anté-Gondwana formée au sein d’un bassin

arrière arc ouvert dans la croûte continentale juste avant la collision de Ross à ∼ 514-505 Ma.

Ainsi, cette étude permet de préciser l’évolution géodynamique à l’Est de la MSZ, et d’ap-

porter de nouveaux éléments pour la connexion avec les terrains du Sud de l’Australie. Par

ailleurs, cette thèse souligne l’importance de l’héritage tectonique dans le développement des

zones de cisaillement avec, dans le cas de la MSZ, la présence de structures héritées archéennes,

ainsi que des processus de localisation de la déformation au sein des lithosphères cratoniques au

moins depuis le Paléoprotérozöıque.

Mots clés : Zone de cisaillement, mécanismes de déformation, structures lithosphériques,

géodynamique, craton, Paléoprotérozöıque, Mertz shear zone, Terre Adélie, Antarctique.





Abstract
The study of the behavior and the structure of large shear zones, as well as their evolution

in space and times is essential because shear zones accommodate the main deformation in

intermediate and deep crust as well as in the mantle.

The Mertz shear zone (MSZ ; longitude 145̊ East, Antarctica) is a key target for the study

of the deformation localization. The MSZ is located on the eastern boundary of the Neoarchean

to Paleoproterozoic Terre Adélie craton (TAC) and it separates the TAC from a Paleozoic

granitic domain to the east. Previous studies suggest that this strike slip structure was probably

continuous with the Kalinjala shear zone (KSZ, South Australia) before the opening of the

Southern Ocean. Outcrops indicate that the MSZ was formed in the intermediate crust during

a transpressive event at 1.7 Ga.

The structure of the MSZ was studied from terrain to micrometric scales. The field structural

study shows that the Paleoproterozoic deformation is mainly accommodated by localized shear

zones that are extremely anastomosed at the MSZ and become more scattered elsewhere in the

TAC. Microstructures and crystallographic preferred orientation (CPO) of minerals (quartz,

feldspaths, biotite, amphibole and orthopyroxene) of the MSZ indicate similar characteristics

that can be interpreted in terms of conditions, cinematic and rate of deformation, which are

distinct from those of the the tectonic boudins from the TAC. These tectonic boudins reveal

microstructures and CPO including a large variety of mechanisms of deformation developed

during their formation at 2.5 Ga.

The seismological study (receiver functions and SKS-waves anisotropy) permits the charac-

terization of the deep structure on the MSZ area. Receiver functions results show that crustal

thickness is about 40 to 44 km in the TAC, 36 km above the MSZ and 28 km in the Paleozoic

domain to the east. Analysis of SKS-waves anisotropy suggests that the mantle structures be-

low the craton (Φ ∼N90̊ E, δt=0,8-1,6 s) are different from the ones below the Paleozoic domain

(Φ=N60̊ E, δt=0,6 s). Thus, the MSZ constitutes the boundary between two lithospheres with

distinct crustal thicknesses and mantle structures.

The geochronological study (U-Pb dating on zircon and monazite) reveals that the basement

of the domain located to the east of the MSZ has a different age and geodynamical story than the

TAC. Inherited Archean and Paleoproterozoic ages are similar to those of the terrains located

to the east of the KSZ in South Australia that confirms the connection between the Mertz and

Kalinjala shear zones. Moreover, the inherited and metamorphic Paleozoic zircon ages as well

as the geographic location of the outcrops west of the Transantarctic mountains suggest that

studied samples are derived from a pre-Gondwana passive margin formed in a back-arc basin

opened in the continental crust just before the Ross orogeny at ∼ 514-505 Ma.

This multi-scale approach thus permits precise the geodynamic evolution of the region loca-

ted east of the MSZ and provide new elements for Australia-Antarctica connection. Moreover,

this thesis highlights the importance of tectonic inheritance in the development of shear zones

(with the presence of archean inherited structures in the case of the MSZ), as well as localization

processes in cratonic lithospheres from at least the Paleoproterozoic times.

Key words : Shear zone, mechanisms of deformation, lithospheric structures, geodynamic,

craton, Paleoproterozoic, Mertz shear zone, Terre Adélie, Antarctica.
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qu’à l’équipage de l’Astrolabe pour ces quelques semaines partagées. Une pensée parti-
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d’avoir toujours répondu présent à mes nombreuses sollicitations, d’avoir passé tant de
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Idem pour Antoine. Et bon courage à Lucile !

Les méchantes...

June et Anne-Sab. Avec June, pas de doutes, on s’est tout de suite reconnues quand
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déjà une gosse. Heureusement que tu es complétement immature (et que Loulou est trop
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2.2 Localisation de la déformation au sein de la lithosphère . . . . . . . . . . 10
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7.2.1 Influence des structures héritées . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 135

7.2.2 Influence du régime thermique de la lithosphère . . . . . . . . . . 138
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3.5 Photographies des lames minces étudiées . . . . . . . . . . . . . . . . . . 35
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Chapitre 1

Introduction Générale

Les zones de cisaillement et les failles correspondent à l’expression de la localisation

des contraintes qui accommodent les mouvements de la croûte et du manteau au cours

de la déformation de la lithosphère. Elles peuvent être décrites au premier ordre comme

des objets plans le long desquels se concentre la déformation liée au mouvement relatif

entre deux unités rigides que constituent les plaques tectoniques lithosphériques.

Les failles accommodent la déformation cassante à la surface de la Terre et sont le

lieu de nucléation des séismes. Elles sont donc très largement étudiées par des approches

variées de géologie, géochimie, géophysique et de modélisations numériques et analogiques.

Les zones de cisaillement actives de nos jours sont localisées en profondeur dans la

prolongation des grandes failles actuellement visibles en surface, par exemple la faille de

San Andreas (Ouest des Etats-Unis), la faille Nord Anatolienne (Turquie) ou la faille

Altyn Tagh (Tibet). Elles se prolongent au delà de la transition fragile-ductile dans la

croute intermédiaire à inférieure, mais aussi parfois dans le manteau lithosphérique (faille

de San Andreas (Bonnin et al., 2010) et faille Altyn Tagh (Herquel et al., 1999) par

exemple), et produisent essentiellement des mouvements asismiques. Leur étude est donc

beaucoup moins systématique alors qu’elles accommodent la majeure partie de la dé-

formation lithosphérique. En effet, le relief de la Terre est marqué par la présence de

montagnes et de bassins dont la mise en place et l’architecture sont liées au développe-

ment de zones de cisaillement qui peuvent avoir une amplitude transcontinentale, comme

par exemple les zones de cisaillement du Fleuve Rouge en Asie (Leloup et al., 1995),

de l’Afrique de l’Ouest (Adissin Glodji et al., 2014) ou d’Australie du Sud (Howard

et al., 2006). L’étude géochronologique et structurale de ces structures tectoniques nous

apporte également des informations pour les reconstructions géodynamiques et la com-

préhension de l’évolution tectonique de la Terre depuis sa formation à l’Archéen. Par

ailleurs, ces dernières sont également les ”drains” principaux qui permettent la migration

et le transport des fluides hydrothermaux et magmatiques entre les enveloppes profondes

et superficielles de la Terre (Pili et al., 1997a ; Pili et al., 1997b). D’un point de vue

économique, ces structures sont aussi le lieu du piégeage de minéraux précieux tels que

l’or et l’uranium lors de la circulation des fluides. Enfin, les structures fossiles peuvent

constituer des plans de faiblesse mécanique le long desquels la déformation peut être réac-

tivée, au cours du temps, en domaine ductile mais aussi cassant par la formation de failles

actives sismogènes. La compréhension des processus de localisation de la déformation en

domaine ductile présente ainsi de nombreux intérêts fondamentaux et économiques liés à

la rhéologie de la lithosphère et aux interactions entre processus profonds et de surface.

Cependant, l’étude des zones de cisaillement actives est complexe car elles ne sont pas

directement accessibles pour des analyses géologiques de surface et un certain nombre de

méthodes géophysiques ne peuvent pas être mises en œuvre à cause de leur caractéristique
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asismique en profondeur. Une méthode indirecte est donc de travailler sur des zones de

cisaillement fossiles qui affleurent actuellement en surface. Dans ce cas, même si certains

paramètres tels que le trajet ou le(s) taux de déformation subis sont difficiles à quantifier,

l’observation des déformations fossiles préservées constitue une première étape dans la

compréhension de ces systèmes. En particulier, l’étude des structures fossiles à différentes

échelles constitue une approche globale qui permet de quantifier non seulement les dé-

placements de la zone de cisaillement de l’échelle du mètre à la centaine de kilomètre,

mais aussi les mécanismes, les conditions et le régime de la déformation de l’échelle du

nanométre au centimétre.

La zone de cisaillement du Mertz (MSZ), située sur la côte du Roi George V (George

V Land) en Antarctique (longitude 146̊ Est), s’est révélée être un objet clé pour étudier

la localisation de la déformation en profondeur. Elle constitue une structure d’échelle

lithosphérique qui présente une continuité, datant d’avant l’ouverture de l’océan austral,

avec la zone de cisaillement de Kalinjala ou de Coorong situées en Australie du Sud

(Talarico et Kleinschmidt, 2003b ; Gibson et al., 2013). Des études géophysiques

globales de l’Antarctique (Morelli et Danesi, 2004 ; Block et al., 2009 ; An et al.,

2015) montrent que la MSZ se situe dans la région où les blocs Est Antarctique de nature

cratonique et Ouest Antarctique plus récent sont juxtaposés. A l’échelle locale, la MSZ

est une ancienne limite de plaque qui sépare des domaines de nature et d’âge différents

(Ménot et al., 2007). L’étude des roches à l’affleurement indique que la déformation s’est

produite au moins dans la croûte intermédiaire en faciès amphibolite de bas degré à schiste

vert (Talarico et Kleinschmidt, 2003a ; Di Vincenzo et al., 2007), dans un contexte

transpressif dextre à 1.7-1.5 Ga (Ménot et al., 2005 ; Duclaux et al., 2008). La très

bonne préservation des structures de déformation en fait un objet d’étude remarquable.

La présente étude a vocation à être pluridisciplinaire et multi-échelle afin d’intégrer

plusieurs aspects de la déformation de la MSZ. La formation, l’évolution structurale et

les mécanismes de déformation de la zone de cisaillement sont en effet contrôlés par des

processus de natures et d’échelles différents. Comme le précisent Alsop et Holdsworth

(2004), la déformation des zones de cisaillement est contrôlée par des facteurs différents

depuis l’échelle microscopique jusqu’à l’échelle de la lithosphère qui interagissent entre

eux.

A l’échelle micro- et macroscopique, la lithologie de la roche hôte influence fortement

la localisation de la déformation. En effet, la composition chimique et minéralogique, la

taille des grains, l’existence (ou non) de fabriques ou de structures fossiles ainsi que la

présence de fluides sont des facteurs importants qui contrôlent la structure de la zone de

cisaillement. Les conditions de pression, de température et le taux de déformation doivent

également être pris en compte. A plus grande échelle, l’interconnection des structures

macroscopiques qui localisent la déformation va influer sur la géométrie de la zone de

cisaillement.

A l’échelle lithosphérique, les zones de cisaillement sont contraintes par (i) le régime

tectonique régional et les contraintes aux limites de plaques (Sibson, 1983 ; Teyssier et

Tikoff, 1998), (ii) la structure et l’âge de la lithosphère, en particulier l’épaisseur crus-

tale, les structures héritées et l’histoire thermique (Tommasi et al., 1995 ; Brun, 2002),

(iii) les zones de couplage (ou découplage) majeures situées aux transitions rhéologiques,
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notamment aux limites fragile-ductile dans la croûte, et croûte-manteau (Tikoff et al.,

2001).

Après un rappel concernant les zones de cisaillement et la localisation de la déforma-

tion dans la lithosphère (chapitre 2) et la présentation du contexte géologique de la MSZ

et du craton de Terre Adélie qu’elle affecte (chapitre 3), le chapitre 4 sera consacré à

l’étude des structures de la MSZ à petite et moyenne échelle. L’étude des structures vi-

sibles sur le terrain jusqu’à l’analyse des fabriques cristallographiques mesurées à l’EBSD

permettra de préciser le fonctionnement de la MSZ. Dans les chapitres 5 et 6, nous abor-

derons le fonctionnement de la MSZ à l’échelle lithosphérique. L’étude géophysique des

fonctions récepteurs et de l’anisotropie des ondes SKS (chapitre 5) permettra de discuter

de la structure profonde de la MSZ ainsi que de son enracinement dans le manteau. Enfin,

les datations U/Pb sur zircons et monazites dans des enclaves de paragneiss provenant

du domaine à l’Est de la MSZ apporteront de nouvelles contraintes géochronologiques et

donc géodynamiques pour cette région qui permettront de mieux appréhender le fonction-

nement de cette structure. Ces résultats seront présentés dans le chapitre 6. Enfin, une

discussion générale dans le chapitre 7 permettra une mise en perspective des résultats des

différentes parties de ce mémoire qui seront confrontés les uns aux autres à la lumière de

la bibliographie récente tant sur l’Antarctique que sur les grandes zones de cisaillements

qui ont affecté les plaques lithosphériques terrestres au cours du temps. La conclusion

fera l’objet du chapitre 8.
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Chapitre 2

Les zones de cisaillement :

localisation de la déformation en

domaine ductile

Sommaire
2.1 Notions de rhéologie de la lithosphère . . . . . . . . . . . . . . . 5

2.2 Localisation de la déformation au sein de la lithosphère . . . . 10

2.3 Diversité des zones de cisaillement . . . . . . . . . . . . . . . . . 12

2.4 Enracinement dans le manteau lithosphérique . . . . . . . . . . 14

2.1 Notions de rhéologie de la lithosphère

La déformation des roches se produit lorsqu’elles sont soumises à une contrainte ani-

sotrope. En effet, lorsqu’un champ de contrainte est appliqué à une roche, on peut dis-

tinguer (i) la contrainte moyenne isotrope (ou pression) qui est uniquement responsable

d’un changement de volume, et (ii), la contrainte déviatorique qui est à l’origine de la dé-

formation de cette roche. Cette déformation peut se faire de manière élastique, plastique

ou cassante selon l’intensité de la contrainte appliquée. Lorsque celle-ci est faible, la roche

se déforme de manière élastique et reprend sa forme initiale quand la contrainte redevient

nulle. Il s’agit d’une déformation réversible. La déformation plastique intervient lorsque

la contrainte est plus importante. Dans ce cas, la déformation est irréversible (perma-

nente), même si la contrainte redevient nulle. Enfin, la déformation cassante se produit

lorsqu’une contrainte encore plus importante est subie par la roche. Celle-ci provoque la

rupture de l’échantillon. Bien évidemment, ce comportement général dépend également

de la composition lithologique de la roche et de certains paramètres physiques tels que la

température, la pression, la teneur en eau et la vitesse d’application des contraintes. L’en-

semble des ces paramètres contrôle l’amplitude des domaines de déformation élastique et

plastique. Lorsque la rupture intervient avant d’atteindre le domaine de déformation plas-

tique, la roche a un comportement fragile. A l’inverse, lorsque la déformation plastique

est privilégiée de manière conséquente avant la rupture, le comportement de la roche est

qualifié de ductile.

Dans son article de synthèse, Burov (2011) montre la variabilité de la rhéologie de

la lithosphère (Figure 2.1). Il présente tout d’abord les différences rhéologiques entre

la lithosphère océanique et la lithosphère continentale qui sont liées aux différences de
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lithologies, de structure et de gradient géothermique (Figure 2.1(a)). En effet, la croûte

océanique est relativement fine (de l’ordre de quelques kilomètres) et est essentiellement

composée de roches basiques tandis que la croûte continentale est plus épaisse (30 km

en moyenne) et stratifiée, constituée d’une partie supérieure de composition acide et de

parties intérmédiaire et inférieure de compositions plus basiques. Cette stratification de

la croûte continentale entraine un découplage mécanique entre les différentes couches

et un fluage horizontal au niveau de la croûte intermédiaire ou inférieure. De plus, la

nature du manteau lithosphèrique joue un rôle très important dans la rhéologie de la

lithosphère continentale. Burov (2011) présente deux grands modèles de lithosphères

continentales qui se différencient principalement par la rhéologie (rigide ou ductile) du

Figure 2.1 (facing page) – D’après Burov (2011) (a) Exemples de profils rhéologiques

pour des lithosphères océaniques (telles que présentées par Goetze et Evans (1979)

et continentales (modifié d’après Burov et Diament (1995)). Les profils rhéologiques

sont basés sur des études expérimentales de résistance des matériaux à la compression

(∆σ < 0) ou à la tension (∆σ > 0) en fonction de la pression et de la température.

Le comportement fragile est décrit par la loi linéaire de Byerlee (1978) qui prédit le

comportement d’un matériau préfracturé en fonction de la profondeur et des contraintes

appliquées pour obtenir un déplacement le long d’une fracture. Les lois utilisées pour

décrire le comportement ductile sont des lois de fluages spécifiques au type de matériau

utilisé (quartz, olivine,...). Les couleurs correspondent aux âges du matériau considéré

et donc à l’épaisseur et au régime thermique de l’enveloppe étudiée. Lorsqu’un matériau

se situe « à l’intérieur » du profil de rhéologie (espace de pression-contrainte coloré sur

les figures de (a)), il se déforme de manière élastique. Par contre, lorsqu’il se trouve « à

l’extérieur » du profil (domaine blanc sur les figures de (a)), il se déforme de manière

fragile quand il se situe au dessus de la loi de Byerlee (1978) et de manière ductile

lorsqu’il se situe en dessous de la loi de fluage. A droite de la partie (a) sont présentés

différents modèles d’enveloppes rhéologiques pour la lithosphère continentale : Cratonic

Jelly Sandwich (Cratonic JS, croûte inférieure et manteau couplés), Classic JS (JS, croûte

et manteau découplés), Créme brulée (CB, manteau très ductile). (b) Influence de la

variation de composition minéralogique, de l’épaisseur de la plaque et de la teneur en eau

sur l’enveloppe rhéologique de la lithosphère continentale. Les modèles sont présentés pour

des valeurs classiques de flux de chaleur en surface de 60 mW.m2 mais pour deux modèles

thermiques différents : l’équilibre thermique de la plaque est atteint pour une épaisseur

de 100 km (à gauche, d’après Chapman (1986)) ou de 200 km (à droite, d’après Burov

et Diament (1995)). Lois de fluage de la croûte supérieure : Gct = granite avec eau

(Carter et Tsenn, 1987), Qbc = quartzite sans eau (Brace et Kohlstedt, 1980), Qtz

wet = quartzite avec eau (Gleason et Tullis, 1995), Qr dry = quartzite très résistente

sans eau (Ranalli, 1995). Lois de fluage de la croûte inférieure avec eau : C = Maryland

diabase (Caristan, 1982), ST (Shelton et Tullis, 1981), WC = Pikwitonei granulite

(Wilks et Carter, 1990) ; et sans eau : MD = Maryland diabase (Mackwell et al.,

1998), CD = Columbia diabase (Mackwell et al., 1998). Lois de fluage du manteau :

Olwet et Oldry = dunite avec et sans eau (Chopra et Paterson, 1984).
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manteau supérieur (Figure 2.1(b)). Cette distinction a également été faite par Brun

(2002) suite à l’étude d’un grand nombre de modèles analogiques et d’observations de

terrain. L’auteur précise que la rhéologie de la lithosphère est principalement liée à sa

stratification (alternance entre des couches fragiles et ductiles), à la nature du manteau,

et au couplage entre les différentes enveloppes qui la constituent. Il mentionne également

que ces paramètres sont fonction, en premier lieu, de la nature et de la composition des

roches (y compris en fluides) et du gradient géothermique.

Ainsi, les études de Brun (2002) ; Burov (2011), et citations incluses, permettent de

distinguer au premier ordre :

— les lithosphères continentales « chaudes » avec un manteau supérieur ductile (qui

se déforme par fluage). La partie la plus résistante de la lithosphère se situe au

niveau de la croûte supérieure. Ce modèle est parfois nommé « Crème brulée »
car la croûte supérieure rigide (assimilée à du caramel) se situe au-dessus d’un

milieu ductile incluant la croûte inférieure et le manteau (imagé par la crème), cf

Figure 2.1(a).

— les lithosphères continentales « froides » avec un manteau supérieur rigide (au sein

duquel la déformation peut être localisée). Les parties mécaniquement résistantes

de la lithosphère se situent donc dans la croûte supérieure et dans le manteau

supérieur. Ce modèle est parfois nommé « Jelly Sandwich » car la croûte inférieure

ductile (assimilée à la confiture) est située entre la croûte supérieure et le manteau

supérieur rigides (les deux tranches de pain), cf Figure 2.1(a).

De manière générale, les lithosphères continentales « froides » sont associées à des

évènements tectoniques d’âge Phanérozöıque (rifting, subduction ou collision continen-

tale) alors que les lithosphères continentales « chaudes » sont plutôt d’âge Archéen ou

Protérozöıque (Brun, 2002). En effet, le gradient thermique des lithosphères continen-

tales tend à diminuer au cours du temps, principalement à cause du refroidissement de la

Terre depuis son accrétion. Duclaux (2007) propose une synthèse des travaux contrai-

gnant les gradients thermiques des lithosphères continentales anciennes (archéennes et

paléoprotérozöıques) et récentes (phanérozöıques). Si les résultats de ces études montrent

de nombreuses disparités, la majorité des auteurs s’accordent sur la présence de gradients

thermiques plus élevés à l’Archéen que de nos jours. L’existence de lithosphères primitives

« chaudes », caractérisées par une rhéologie dont la dualité fragile/ductile est peu mar-

quée, a de nombreuses implications sur la déformation qui sera plus diffuse. Cependant,

l’exemple de la région de la Mer Égée (Gautier et al., 1999 ; Martinod et al., 2000)

montre qu’il existe des lithosphères continentales « froides » d’âge Phanérozöıque ayant

évoluées en lithosphères continentales « chaudes » suite à un amincissement et à une

augmentation du gradient géothermique qui entraine une importante chute de la rigidité

de la lithosphère (Brun, 1999).

8
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?

? Moho discontinuity

Figure 2.2 – Bloc diagramme représentant la connexion entre une faille formée dans

la croûte supérieure, et une zone de cisaillement formée dans la croûte intermédiaire et

inférieure, et parfois dans le manteau. La transition fragile-ductile correspond à la limite

entre la déformation cassante (faille) et la déformation ductile (zone de cisaillement).

La profondeur de cette limite est variable et dépend du gradient de température et de la

composition minéralogique de la croûte. Dans la croûte continentale elle se situe en général

entre 10 et 15 km de profondeur. L’enveloppe rhéologique considérée est représentée sur

la gauche, modifié d’après Fossen (2010).
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2.2 Localisation de la déformation au sein de la li-

thosphère

La localisation de la déformation dépend des caractéristiques rhéologiques du milieu.

En effet, la déformation est extrêmement localisée dans les matériaux ayant un compor-

tement mécanique fragile. Dans la croûte, il est généralement admis que la déformation

fragile se produit dans la croûte supérieure où les températures et les pressions sont rela-

tivement basses. La déformation est alors localisée le long des plans de failles. A l’inverse,

plus les roches ont un comportement ductile, moins la déformation y est localisée. Dans

la croûte intermédiaire et inférieure ainsi que dans le manteau, les conditions de pressions

et de températures sont plus élevées. Les matériaux terrestres se comportent alors de

manière plus ou moins ductile (cf paragraphe 2.1) et peuvent être déformés au niveau

des zones de cisaillement, si leur rhéologie le permet. Au premier ordre, nous pouvons

donc définir les zones de cisaillement comme des zones tabulaires au sein desquelles la

déformation est plus intense que dans les roches environnantes (Fossen, 2010).

La localisation de la déformation dans la lithosphère a été observée à toutes les échelles

(Figure 2.2). Depuis quelques années, le développement des mesures GPS permet d’ima-

ger les déplacements de surfaces révélateurs des mouvements de toute la lithosphère. Ces

études montrent qu’à l’échelle de la lithosphère, les vecteurs déplacement sont concor-

dants au sein de grands domaines continentaux mais qu’ils diffèrent nettement au niveau

de leurs frontières. Ces observations ont été faites notamment dans la région anatolienne

(McClusky et al., 2000 ; Reilinger et al., 2006 ; Hollenstein et al., 2008) et ont été

interprétées par Reilinger et al. (2006) comme révélant la présence de blocs continen-

taux rigides dont les déplacements actuels sont accommodés par des glissements le long

de failles et de zones de cisaillement actives situées aux limites de ces blocs. Ces études

montrent clairement le caractère localisant de la déformation qui se limite aux frontières

tectoniques et qui n’est pas diffuse au sein des blocs continentaux. Ces observations ont

également été faites depuis longtemps sur le terrain par les structuralistes qui ont mis en

évidence que de très grands déplacements étaient accommodés au niveau des zones de ci-

saillement (Boullier et Bertrand, 1981 ; Milton et Williams, 1981 ; Harris et al.,

1983 ; Siddans, 1983 ; Groshong et al., 1984, pour les plus anciennes). L’ensemble de

ces observations suggère également que les mécanismes qui contrôlent la distribution de

la déformation sont primordiaux pour la géodynamique et la rhéologie de la lithosphère

Figure 2.3 (facing page) – Exemples de zones de cisaillement à différentes échelles,

d’après Goncalves (2014). (a) zone de cisaillement micrométrique à jeu normal dans

une métapélite himalayenne, (b) zone de cisaillement centimétrique dextre développée

dans une granodiorite (Neves, Tyrol Italien), (c) zone de cisaillement dextre dans les

métapélites du Cap de Creus (Espagne), (d) champ de déformation de la partie nord-

ouest de la péninsule du Cap de Creus montrant le caractère anastomosé des zones de

cisaillement (Carreras, 2001), (e) image Google-Earth montrant la zone de cisaillement

kilométrique d’Ampanihy et les intrusions d’anorthosite boudinées d’Ankafotia au nord

et de Saririaky au Sud de Madagascar.
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(Austin, 2011). Cependant, ces mécanismes sont encore très mal compris et sont souvent

décrits comme ayant un impact sur la résistance des roches, via un amollissement ou un

durcissement (Hobbs et al., 1990 ; Burg, 1999 ; Montési et Zuber, 2002, par exemple).

Les études structurales et thermobarométriques ainsi que les modélisations analogiques

et numériques permettent de distinguer plusieurs facteurs qui influencent les mécanismes

et la localisation de la déformation comme par exemple :

— les conditions de pression et de température qui sont elles-mêmes liées au régime

thermique de la lithosphère (« chaude » ou « froide ») (Handy, 1989 ; Brun, 2002 ;

Burov, 2011) ;

— l’existence de structures héritées d’échelle kilométrique (Tommasi et al., 1995),

macroscopique (Occhipinti et Reddy, 2004 ; Mancktelow et Pennacchioni,

2005) ou microscopique (Toy et al., 2008 ; Newman et Drury, 2010) ;

— la formation de microstructures caractéristiques telles que la diminution de la taille

des grains ou le développement d’orientations préférentielles du réseau cristallin

(De Bresser et al., 2001 ; Austin, 2011) ;

— les variations localisées de compositions minéralogiques, avec par exemple l’alter-

nance de phases plus ou moins résistantes telles que le quartz et les feldspaths

(Jammes et al., 2015) ;

— la circulation de fluides et les réactions métamorphiques associées (Pili et al.,

1997b ; Mancktelow et Pennacchioni, 2005 ; Marsh et al., 2011 ; Goncalves

et al., 2012 ; Goncalves, 2014 ; Oliot et al., 2014) ou la circulation de magmas

(Leloup et al., 1999) ;

— le taux de déformation (Boutonnet et al., 2013) ;

— une combinaison de plusieurs paramètres, comme par exemple la présence d’eau

associée à l’existence de structures cassantes héritées (Arch et al., 1988 ; Manck-

telow et Pennacchioni, 2005 ; Soden et al., 2014).

2.3 Diversité des zones de cisaillement d’échelle crus-

tale et lithosphérique

De nombreuses zones de cisaillement d’échelle crustale et lithosphérique ont été étu-

diées. Quelques exemples sont présentés dans ce paragraphe afin d’illustrer leurs caracté-

ristiques et leurs différences.

Des zones de cisaillement ont été décrites dans tout le domaine ductile de la croûte

ainsi que dans le manteau lithosphérique (cf paragraphes 2.1 et 2.4). Dans la croûte

continentale elles ont été identifiées dans tous les faciès métamorphiques situés au-dessous

de la transition fragile-ductile. Ainsi, des zones de cisaillement ont été mises en évidence

dans les conditions du faciès schiste vert (Platt et Behrmann, 1986 ; Goncalves et

al., 2012), du faciès amphibolite (Mancktelow et Pennacchioni, 2005 ; Oliot et al.,

2014 ; Lloyd, 2004), du faciès granulite (Martelat et al., 1997 ; Lardeaux et al.,

1998 ; Baldwin et al., 2003 ; Egydio-Silva et al., 2002), du faciès éclogite (Baldwin

et al., 2004 ; Boundy et al., 1992 ; Wu et al., 2009 ; Labrousse et al., 2004) et parfois
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dans différentes conditions métamorphiques au cours de leurs réactivations successives

(Occhipinti et Reddy, 2004 ; Goscombe et Gray, 2009).

Une autre caractéristique des zones de cisaillement majeures est leur omniprésence à

travers le temps depuis la fin de l’Archéen. En effet, des zones de cisaillement fossiles ont

été datées à différents âges. Par exemple, des zones de cisaillement datées du Paléoproté-

rozöıque ont été décrites en Afrique du Sud (Kisters et al., 1998), en Ecosse (Beach,

1976), ou en Australie (Swain et al., 2005). D’autres structures datées du Mésoprotéro-

zöıques ont été identifiées dans le Colorado (Shaw et al., 2001). De nombreuses zones de

cisaillement ont également été formées au cours du Pan-Africain (Néoprotérozöıque) lors

de la formation de supercontinents et sont de nos jours observées à Madagascar (Lar-

deaux et al., 1998 ; Martelat et al., 1999b), au nord et à l’ouest de l’Afrique (Boullier

et Bertrand, 1981 ; Ennih et Liégeois, 2001 ; Adissin Glodji et al., 2014), ou au

nord-est du Brésil (Tommasi et al., 1994 ; Neves et Vauchez, 1995 ; Neves et al., 1996 ;

Neves et al., 2000). Enfin, de nombreuses études ont porté sur des zones de cisaillement

plus récentes datant du Dévonien en Norvège (Fossen et Hurich, 2005), du Crétacé

en Nouvelle Zélande (Barker et al., 2010), et du Cénozöıque en Antarctique de l’Ouest

(Rocchi et al., 2003) ou dans l’Himalaya (Boutonnet et al., 2012).

Par ailleurs, les zones de cisaillement constituent des drains majeurs pour la circulation

des fluides à travers la lithosphère. Elles sont donc souvent associées à des remontées

magmatiques. La présence de ces magmas peut fortement influencer les mécanismes de

déformation (Tommasi et al., 1994 ; Leloup et al., 1999). Il est donc nécessaire de

distinguer les zones de cisaillement associées à la mise en place de magmas comme celles

décrites notamment par Mccaffrey (1992) en Irlande, par Neves et Vauchez (1995) ;

Neves et al. (1996) au nord-est du Brésil, par Boutonnet et al. (2012) au nord-ouest

de l’Inde ou par Adissin Glodji et al. (2014) au Bénin ; de celles qui se développent sans

production importante de magmas comme par exemple au Sud de l’Australie (Vassallo

et Wilson, 2002).

Enfin, le régime de déformation est aussi une caractéristique importante des zones de

cisaillement. Fossen (2010) définit quatre modèles de zones de cisaillement en fonction

de la nature de la contrainte subie par la lithosphère. L’auteur distingue les régimes

en compaction, en dilatation, en cisaillement pur et en cisaillement simple (Figure 2.4).

Les deux premiers correspondent à des déformations qui impliquent des changements

de volumes alors que les deux suivants se font à volume constant. La déformation en

cisaillement pur est coaxiale (les axes principaux de l’ellipsöıde de déformation ne tournent

pas) alors que la déformation en cisaillement simple est non-coaxiale (rotation des axes

principaux de l’ellipsöıde de déformation). Dans la réalité, la déformation est souvent

le résultat d’une combinaison de ces modèles principaux (régime en transtension ou en

transpression par exemple).
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Figure 2.4 –

Classification des zones

de cisaillement en fonc-

tion de la nature de la

contrainte appliquée,

d’après Fossen (2010)

2.4 Enracinement des zones de cisaillement dans le

manteau lithosphérique

La question de la profondeur d’enracinement des grandes structures de déformation

telles que la zone de cisaillement du Mertz est importante pour mieux contraindre la

rhéologie de la lithosphère. Dans leur article de synthèse, Vauchez et al. (2012) ont

rassemblé un grand nombre d’arguments géologiques et géophysiques montrant l’enra-

cinement de grandes zones de cisaillement dans le manteau lithosphérique. Les auteurs

montrent notamment que de nombreuses observations de mylonites ont été faites dans des

enclaves de péridotites. Par exemple, des mylonites mantelliques métamorphisées dans le

domaine de stabilité des lherzolites à spinelle ont été étudiées par Zerka et al. (2002)

au sein du cortège de xénolites d’Oranie (Algérie) remontés par les basaltes alcalins plio-

quaternaires. Cependant, même si ces observations constituent des arguments forts pour

la localisation de la déformation au sein du manteau, elles ne permettent pas de mettre

en évidence une continuité entre la déformation de la croûte et celle du manteau. Comme

le soulignent Vauchez et al. (2012), les études géophysiques (anisotropie des ondes SKS,

fonctions récepteurs, tomographies actives ou passives, sismique réflexion et réfraction...)

permettent d’étudier la lithosphère dans son ensemble et d’imager la continuité des struc-

tures de déformation, et donc leur enracinement. En particulier, l’étude de l’anisotropie

des ondes S, SKS, SKKS et/ou PKS est une approche efficace pour imager l’orientation

des structures (foliation et linéation) du manteau (Silver et Chan, 1991, par exemple).

En effet, toutes ces ondes sont des ondes de type S qui ont été réfléchies ou réfractées à la
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Figure 2.5 – Schéma illustrant une zone de cisaillement d’échelle lithosphérique, d’après

Vauchez et Tommasi (2003). A droite, la fabrique de l’olivine du manteau est repré-

sentée dans le référentiel structural (l’axe X correspond à la linéation, la ligne droite

représente le plan de foliation et l’axe Z est perpendiculaire à ce plan). Les deux ondes

polarisées lors du passage dans la lithosphère anisotrope (en particulier le manteau) sont

représentées. L’onde S1 est polarisée parallèlement au plan de foliation de la zone de ci-

saillement. Une station sismique située au dessus de la zone de cisaillement enregistrera

un différence de temps d’arrivée entre les deux ondes S1 et S2.
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limite manteau-noyau. Elles traversent l’ensemble de l’asthénosphère et de la lithosphère

verticalement. Lorsque l’une de ces ondes traverse un milieu anisotrope, elle est polarisée

en deux ondes S1 et S2 qui se propagent avec des temps de trajets différents et des direc-

tions perpendiculaires l’une par rapport à l’autre. La différence de temps de trajet entre

l’onde S1 et l’onde S2 est proportionnelle à l’épaisseur du milieu anisotrope (Silver et

Chan, 1991). Dans le manteau, la direction de polarisation de l’onde S1 est directement

liée à l’orientaion préférentielle du réseau (OPR) de l’olivine, principale phase minérale

contenue dans la péridotite. L’OPR de l’olivine associée à la déformation du manteau

la plus fréquemment observée (Ismäıl et Mainprice, 1998, et références incluses) est

caractérisée par l’axe cristallographique [100] orienté parallèlement à la linéation et l’axe

[010] orienté perpendiculairement au plan de foliation. Etant donné que l’olivine est élas-

tiquement anisotrope, l’orientation préférentielle de ces cristaux sur de grandes échelles

produit une anisotropie sismique (Nicolas et Christensen, 1987 ; Mainprice et al.,

1993 ; Silver et al., 1999). L’onde rapide S1 sera polarisée dans un plan contenant à la

fois la direction de propagation de l’onde (i.e. verticale dans le cas d’une onde télésis-

mique), et la direction dans laquelle les plans [100] des cristaux d’olivine sont concentrés

(i.e. la linéation). Les limites de cette méthode sont liées aux longueurs d’ondes des si-

gnaux étudiés qui sont relativement importantes. En effet, il est admis que pour être

« visibles » par les ondes télésismiques, les structures mantelliques doivent être présentes

sur une largeur de 50 km et une longueur de 100 km au minimum (Vauchez et al., 2012).

De plus, alors que cette méthode permet de cartographier avec précision les structures à

pendages verticaux forts, les failles et zones de cisaillement à pendages faibles sont plus

difficilement imagées.

La majorité des études des grandes failles actives qui constituent des limites de plaques

décrochantes s’accordent sur l’existence de racines mantelliques au sein de la lithosphère.

Par exemple, les études de l’anisotropie des ondes S, SKS, SKKS ou PKS de la faille de

San Andreas à l’ouest des Etats-Unis (Ozaiaybey et Savage, 1994 ; Silver et Savage,

1994 ; Hartog et Schwartz, 2001 ; Bonnin et al., 2010), de la faille entre les plaques

Caräıbes et Sud-Américaine (Russo et al., 1996 ; Growdon et al., 2009), et de la faille

Alpine en Nouvelle-Zélande (Klosko et al., 1999 ; Marson-Pidgeon et al., 1999 ; Du-

clos et al., 2005) montrent que ces structures se prolongent dans toute la lithosphère et

peut-être même dans une partie de l’asthénosphère car l’orientation du plan de polarisa-

tion des ondes S1 est parallèle aux structures visibles en surface et que la différence de

temps d’arrivée entre les ondes S1 et S2 est relativement importante. Il en est de-même

pour certaines failles intra-continentales telles que les failles du Kunlun (McNamara

et al., 1994) et de l’Altyn Tagh (Herquel et al., 1999 ; Li et al., 2011) au Tibet, ainsi

que celle de la Mer Morte (Rümpker et al., 2003).

Cependant, quelques contre-exemples existent comme la faille Nord Anatolienne qui

est certainement une des plus étudiées. En effet, les études d’anisotropie des ondes SKS

dans cette région (Sandvol et al., 2003 ; Biryol et al., 2010 ; Bonnin et al., 2010)

ne montrent pas de corrélation entre la trace de la faille en surface (E-O à NO-SE) et

l’orientation du plan de polarisation de l’onde S1 à l’approche de la faille. Le manteau

montre plutôt une structure homogène orientée NE-SO qui est interprétée par les diffé-

rents auteurs comme résultant du flux asthénosphérique lié au retrait des subductions de
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la Mer Egée et de Chypre. Bonnin et al. (2010) souligne cependant qu’un enracinement

de cette faille peut être envisagé, soit s’il est plus petit que la zone de Fresnel des ondes

télésismiques et donc pas « visible » par cette méthode, soit si la direction des structures

lithosphériques est perpendiculaire à l’anisotropie asthénosphérique dont l’intensité serait

plus importante.

L’enracinement de nombreuses failles décrochantes actives dans le manteau lithosphé-

rique, implique un certain niveau de couplage entre toutes les couches de la lithosphère,

notamment entre la croûte et le manteau (Ranalli et Murphy, 1987 ; Molnar, 1988 ;

Vauchez et al., 1998 ; Meissner et al., 2002).

Enfin, si la profondeur d’enracinement des structures transformantes peut être étudiée

au niveau des failles actives, les données sismologiques au niveau des failles ou des zones

de cisaillement fossiles nous indiquent qu’il est possible de préserver les structures man-

telliques durant de grandes périodes de temps. Quelques exemples d’études d’anisotropie

des ondes SKS montrent en effet des foliations mantelliques parallèles à des structures

fossiles précambriennes visibles en surfaces dans la région de Ribeira au Brésil (Heintz,

2003), au niveau de la faille de Great Glen en Ecosse (Bastow et al., 2007) ou encore à

la zone de cisaillement du lac Great Slave au Canada (Snyder et Kjarsgaard, 2013).

Mais la question de la préservation des structures mantelliques au cours du temps dé-

passe celle des zones de cisaillement et s’applique à toutes les structures tectoniques. De

nombreux exemples sont répertoriés et la majorité des études montrent que les structures

mantelliques peuvent être préservées sur de très grandes échelles de temps tant qu’aucun

autre évènement tectonique majeur ne leur est superposé. Par exemple, Bastow et al.

(2011) montre que l’anisotropie mantellique des différents blocs tectoniques qui consti-

tuent la baie d’Hudson au Canada a été préservée depuis la formation du supercontinent

Laurentia il y a 1.8 Ga. Un autre exemple est l’étude menée par Deplaen et al. (2014)

au Cameroun. Les auteurs suggèrent que les structures mantelliques fossiles datant du

Précambrien n’ont pas été préservées dans cette région à l’exception de certaines grandes

structures transformantes qui ont été réactivées au début de la séparation du Gondwana

au Mésozöıque.
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3.2.1 Evolution minéralogique et conditions métamorphiques des gneiss . 26

3.2.2 Episode magmatique associé . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 27

3.2.3 Datation . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 27
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Le craton de Terre Adélie, que nous nommerons par la suite TAC (Terre Adélie Cra-

ton), a subi une évolution tectono-métamorphique complexe alternant plusieurs épisodes

magmatiques et métamorphiques jusqu’à 1.5 Ga. Le TAC fait partie du continent« Maw-

son » (Figure 3.1) qui comprend également le craton du Gawler au sud de l’Australie, le

craton Nimrod qui affleure notamment à Miller Range et le craton Shackelton qui affleure

au niveau de Shackelton Range au sein de l’actuel Antarctique (Fanning et al., 1999).

Il s’étend le long des côtes de Terre Adélie et de la Terre du Roi George V (King George

V land), depuis Rocher X à la longitude 135̊ E jusqu’au Nunatak Correll à la longitude

145̊ E. La géologie du TAC a pu être établie suite aux successives missions de :

— Mawson de 1911 à 1914 (rapports de l’expédition « Australasian Antarctic Expe-

dition » jusqu’en 1940 et articles de Stillwell (1918) et de Oliver et Fanning

(2002)) ;

— l’institut Polaire Français dans les années 1950-1960 (Aubert de la Rüe et

Tchernia, 1951 ; Heurtebize, 1952a ; Heurtebize, 1952b ; Bellair, 1961a ;

Bellair, 1961b ; Bellair et Delbos, 1962), et depuis 1990 à travers les pro-

grammes Geoleta et ArLiTA (Monnier, 1995 ; Monnier et al., 1996 ; Peucat

et al., 1999a ; Peucat et al., 2002 ; Pelletier, 2001 ; Pelletier et al., 2002 ;

Pelletier et al., 2005 ; Ménot et al., 2003 ; Ménot et al., 2005 ; Ménot et al.,

2007 ; Duclaux, 2007 ; Duclaux et al., 2007 ; Duclaux et al., 2008 ; Gapais

et al., 2008 ; Bascou et al., 2013) ;

— l’université d’Adélaide (Oliver et al., 1983 ; Sheraton et al., 1989 ; Stüwe et

Oliver, 1989 ; Tingey, 1991 ; Oliver et Fanning, 1997) ;

— l’équipe italo-germanique du programme GANOVEX III (Kleinschmidt et Tala-

rico, 2000 ; Talarico et Kleinschmidt, 2003a ; Talarico et Kleinschmidt,

2003b ; Di Vincenzo et al., 2007).

Une description précise et exhaustive de l’ensemble des terrains qui constituent le

TAC est proposée par Ménot (sous presse). Nous présenterons par la suite une synthèse

des grands ensembles géologiques de la région.

Le TAC est composé de deux ensembles distincts : un domaine structuré au Néoar-

chéen puis déformé localement au Paléoprotérozöıque, et un domaine formé au Paléo-

protérozöıque (Figure 3.2). Nous exposerons par la suite les différents épisodes qui ont

conduit à la structuration actuelle du TAC.

3.1 La formation de la croûte néoarchéenne (2.8-

2.45 Ga)

Les terrains les plus anciens affleurent entre la zone de cisaillement de la Zélée (Zélée

shear zone, ZSZ) à la latitude 141̊ E et la zone de cisaillement du Mertz (Mertz Shear

Zone, MSZ) à la latitude 145̊ E. Les affleurements principaux (Figure 3.3) se situent au
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East 
Antarctica

West 
Antarctica

Terre Adélie

1000 km

George V Land

Mawson 
Continent

Terre Adélie 
Craton

Gawler Craton

Miller Range

Shackelton 
Range

Figure 3.1 – Carte générale de

l’Antarctique et de l’Australie,

avec la localisation du « Maw-

son Continent » (Fanning et al.,

1999), de la Terre Adélie et de

George V Land. Modifié d’après

Boger (2011).

niveau de l’archipel de Port Martin (de 141̊ 18’E à 141̊ 41’E), Commonwealth Bay (de

142̊ 00’ à 143̊ 22’E), Way archipelago (de 143̊ 22’ à 143̊ 46’E), Watt Bay et Buchanan

Bay (de 143̊ 46’ à 144̊ 27’E), ainsi qu’aux nunataks Madigan (67̊ 06’S, 143̊ 30’E), Mur-

chinson (67̊ 20’S, 144̊ 22’E), Aurora (67̊ 23’S, 144̊ 12’E) et Correll (67̊ 35’S, 144̊ 16.4’E).

Ces terrains néoarchéens sont constitués de deux unités : celle de East Commonwealth

Bay (ECB) à l’Est qui est métamorphisée en faciès granulite avec des conditions de

mise en place estimées à 800-1000̊ C et 0.7-0.9 GPa (Pelletier, 2001) et celle de Port

Martin (PMA) à l’Ouest formée par une croûte en faciès amphibolite mise en place à

des conditions estimées à environ 750 ± 50̊ C et 0.5 GPa (Pelletier, 2001). Ces deux

unités sont constituées de paragneiss et d’orthogneiss. Le premier événement magmato-

métamorphique qui permet la structuration de ces roches est daté à 2.45 Ga (Ménot, sous

presse). Ces ensembles sont structurés au cours d’une évènement tectonique en transpres-

sion qui se manifeste par la formation de dômes et de bassins au sein de la croûte ductile

néoarchéenne (Ménot et al., 2005). La foliation dans les structures en dôme-bassin est

mieux préservée dans l’unité granulitique qui enregistre la formation d’un dôme centré sur

un axe NO-SE reliant les affleurements de Cape Pigeon, Madigan et Aurora. La foliation

granulitique a été mesurée sub-horizontale au cœur du dôme à Cape Pigeon et jusqu’à

sub-verticale en bordure (direction N0-N10 à Aurora par exemple), d’après Pelletier

(2001).

3.1.1 Les paragneiss

Les paragneiss affleurent dans les deux unités ECB et PMA et sont essentiellement de

type métagrauwacke (ou gneiss gris). Dans l’unité ECB, des métapélites et des marbres

sont également présents.
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gé
ol

og
iq

u
e

d
u

d
om

ai
n
e

d
’â
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3.1.1.1 Composition minéralogique

* East Commonwealth Bay :

— Les métapélites : Qtz + Pl (An20−30) + KFs + Bt + Grt + Crd + Sil + Ilm-Mag

+ (Zrn + Mnz ± Hc ± Crn) ;

— Les métagrauwakes : Qtz + Pl (An25) + KFs + Bt + Hn + Grt + (Zrn + Ap +
Mnz + Xtm + Opq) ;

— Les marbres et calco-silicates contiennent de 50 à 80% de carbonates. Les silicates

présents sont : Pl, Ol, Am, Qtz, Ep, Chl.

* Archipel de Port Martin :

— Les métagrauwakes sont identiques à ceux de East Commonwealth Bay

3.1.1.2 Datation

L’ensemble de ces paragneiss contient des zircons détritiques hérités datés de 3.0 Ga à

2.7 Ga et jusqu’à 2.52 Ga à Cape Gray dans l’unité ECB (Oliver et Fanning, 2002) et

à Cape Denison dans l’unité PMA (Ménot, sous presse). Des monazites héritées incluses

dans des grenats ou des feldspaths ont également été datées de 2.63 ± 0.02 Ga jusqu’à

2.59 ± 0.04 Ga par Duclaux et al. (2008). Les âges modèles TDM donnent des âges de

cristallisation des massifs fini-archéens dont dérivent les sédiments à 2.9-2.8 Ga (Peucat,

com. pers.). La sédimentation, qui a précédé la formation des paragneiss, a donc lieu entre

2.8 et 2.52 Ga (Duclaux et al., 2008).

La formation des paragneiss proprement dit (l’épisode métamorphique) n’est pas di-

rectement datée. En revanche, elle intervient après le dépôt des sédiments (2.52 Ga), avant

l’épisode de rétromorphose (2.42 Ga, voir paragraphe 3.2) et est synchrone de la formation

des orthogneiss qui eux sont datés à 2.45 Ga (voir paragraphe 3.1.2).

3.1.1.3 Conditions P-T

Les conditions métamorphiques de formation des paragneiss ont été largement étu-

diées par Pelletier (2001) dans l’unité ECB. L’auteur a effectué une analyse fine des

compositions minéralogiques des paragneiss métapélitiques et des variations chimiques

entre les différents échantillons. Les conditions P-T de leur formation ont été estimées sur

3 échantillons : RPM98-115, RPM98-155 et RPM98-151 à l’aide de la base thermodyna-

mique de Holland et Powell (1998) et du logiciel THERMOCALC (Powell et al.,

1998). L’échantillon RPM98-115 provient du nunatak Aurora et présente un assemblage

précoce à Grt + Bt + Pl + Sil. Le pic métamorphique est marqué par la formation de

coronites de grenat, de spinelle et de cordiérite aux dépends de la sillimanite, du grenat et

de la biotite. Les conditions de stabilité de cet assemblage ont été estimées à 839 ± 72̊ C et

0.89 ± 0.07 GPa. Les deux autres échantillons proviennent de Cape Pigeon. L’événement

anté-déformation est mal contraint par manque de données sur la paragénèse le caracté-

risant. Le pic métamorphique syn-déformation a été estimé à partir de l’assemblage Grt

+ Crd + Bt + Sil + Ilm + Pl + Qtz (+ KFs pour RPM98-151), encore bien préservé. Il
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3.1. La formation de la croûte néoarchéenne (2.8-2.45 Ga)

montre des conditions P-T de l’ordre de 712 ± 100̊ C et 4.9 ± 0.1 GPa et 627 ± 100̊ C et

4.2 ± 0.1 GPa respectivement pour les échantillons RPM98-155 et RPM98-151.

3.1.2 Les orthogneiss

Les orthogneiss des unités ECB et PMA dérivent de granitöıdes intrusifs, dont la mise

en place et la déformation sont synchrones de la formation des paragneiss. Ces orthogneiss

présentent une diversité géochimique et minéralogique reflétant la diversité des paragneiss

dont ils sont issus.

3.1.2.1 Composition minéralogique

* East Commonwealth Bay :

— Les gneiss felsiques à Opx et Fs :

• Opx + KFs + Pl(An30−50) + Qtz ± Bt ± Ilm à Madigan, Aurora et Cape

Gray ;

• Opx + Pl(An30−50) + Qtz + Ilm ± Hbl à Aurora et Cape Gray ;

• Opx + Pl(An30−50) + KFs + Qtz + Grtc + Bt + Ilm à Aurora, Garnet Point,

Cape Pigeon et en enclaves à Stillwell.

— Les gneiss intermédiaires (méta-monzogranodiorites et enderbites)

• Opx + Cpx + KFs + Pl + Qtz + Ilm + Hbl en enclaves à Madigan ;

• Opx + Cpx + Pl(An90) + Qtz + Grtc + Bt + Ilm à Murchinson et Cape

Pigeon.

— Les gneiss mafiques (méta-norites, méta-gabbro)

• Opx + Pl(An87−90) + Bt + Ilm + Mag + Grtc ± Cpx.

* Archipel de Port Martin :

— Les gneiss felsiques :

• Qtz + KFs + Pl(An10−20s) ± Bt ;

• Qtz + KFs + Pl(An10−20) + Bt + Hbl + (Ep + Ap + Tit + Xen).

— Les gneiss intermédiaires :

• Qtz + Mc + Pl(An22−28) + Bt + Hbl + Mag-Ilm ± Cum + (Ap + Zrn + Aln

+ Ep).

3.1.2.2 Datation

Les données les plus récentes montrent que les orthogneiss des deux unités ECB et

PMA ont été mis en place au cours d’un même évènement daté de 2.45 à 2.43 Ga (Peucat

et al., 1999a). Ces résultats sont en accord avec les datations de monazites associées à des

assemblages d’ortho- et de paragneiss de 2.47 ± 0.04 Ga jusqu’à 2.4 ± 0.03 Ga (Duclaux

et al., 2008).

25
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3.1.2.3 Conditions P-T

Pelletier (2001) a mené une étude minéralogique et géochimique fine sur les or-

thogneiss de l’unité ECB du domaine néoarchéen. Les gneiss felsiques à Opx + Pl sont

constitués d’un assemblage précoce à Opx + Pl ± Ilm ± Bt ± Qtz. Le pic métamor-

phique syn-déformation se traduit principalement par la formation de couronnes de gre-

nats autour de l’orthopyroxène, et par la recristallisation plastique de cristaux secondaires

d’orthopyroxène et de plagioclase (Opx2 et Pl2). L’analyse chimique des paragénèses des

orthogneiss felsiques des échantillons RPM98-114 et RPM98-125 à Aurora, RPM98-134

à Stillwell et RPM98-170 a montré des conditions métamorphiques syn-déformation esti-

mées respectivement à : 800̊ C et 0.9 GPa, 700̊ C et 0.7 GPa, 770̊ C et 0.95 GPa et 860̊ C

et 0.9 GPa. Les métabasites, souvent préservées en enclaves dans les granites anatectiques

de l’épisode de rétromorphose, sont constituées d’un assemblage précoce à grenat et pla-

gioclase. Le pic métamorphique syn-déformation est marqué par un assemblage à Grt +

Opx + Pl + Qtz ± Ilm. Les échantillons RPM98-139 et RPM98-144 montrent des tempé-

ratures de stabilité de cet assemblage de l’ordre de 750 ± 50̊ C et des pressions estimées à

0.55 ± 0.05 GPa, et donc plus faibles que celles des orthogneiss acides. Cependant, la for-

mation du deuxième assemblage (Grt + Opx2 + Pl2 ± Ilm ± Bt ± Qtz) étant liée à une

décompression, Pelletier (2001) suggère que le premier assemblage anté-déformation

était stable dans des conditions de pression supérieures à 0.6 GPa. De même que pour les

paragneiss, l’estimation des conditions P-T de mise en place des granitoides et des roches

basiques anté-déformation est très mal contrainte ; les paragénèses étant trop limitées en

phases minérales et/ou mal préservées.

3.2 La rétromorphose (2.44-2.42 Ga)

Le second événement majeur au sein du TAC est la rétromorphose des unités ECB et

PMA lors de leur décompression. Elle est accompagnée d’un épisode de fusion partielle.

Les structures liées à cet évènement sont difficilement identifiables sur le terrain, car un

deuxième épisode de déformation localisée intervient à 1.7 Ga dans des conditions P-T

similaires du faciès amphibolite. Il est donc très difficile d’établir à quel évènement tecto-

nique sont liées les zones de cisaillement en facies amphibolite. Ces zones de cisaillement

sont principalement orientées N-S et présentent un pendage sub-vertical. Lors de l’ana-

lyse microscopique, les échantillons associés à la rétromorphose dans l’unité ECB sont

ceux qui présentent des assemblages du faciès amphibolite tout en préservant certaines

paragénèses granulitiques (notamment du grenat et/ou de l’orthopyroxène). Dans l’unité

PMA, l’évènement de rétromorphose est très difficilement identifiable, car il intervient

dans les mêmes conditions métamorphiques de formation des ortho- et paragneiss.

3.2.1 Evolution minéralogique et conditions métamorphiques

au sein des gneiss

La rétromorphose est particulièrement visible dans l’unité ECB granulitique, qui est

alors amenée dans les conditions du faciès amphibolite. Cependant, cet évènement est très
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3.2. La rétromorphose (2.44-2.42 Ga)

hétérogène. En effet, certains échantillons sont très largement rétromorphosés, alors que

d’autres ont particulièrement bien conservé leur paragénèse granulitique. Les paragénèses

formées au cours de cet événement ont été étudiées par Pelletier (2001) au sein des

échantillons précédemment évoqués.

— Dans les gneiss felsiques, l’orthopyroxène est déstabilisé en biotite-ilménite-quartz

et le grenat coronitique recristallise en grenat secondaire. Ces réactions sont liées à

une baisse de pression suivie d’une diminution de température. Les conditions de

stabilité de l’assemblage de rétromorphose sont estimées à 570̊ C et 0.47 GPa.

— Dans les métabasites, la stabilité des amphiboles et des plagioclases rééquilibrés

indique des températures maximales de 670̊ C.

— Dans les métapélites, la rétromorphose est marquée dans l’échantillon RPM98-115

par la déstabilisation totale de la sillimanite estimée à 500-625̊ C et 0.3-0.45 GPa.

Dans les échantillons RPM98-155 et RPM98-151, cet évènement a été estimé à

partir des échanges cationiques Fe/Mg sur le couple grenat/cordiérite coronitique à

des valeurs de 550 ± 10̊ C et 0.25 ± 0.05 GPa.

3.2.2 Episode magmatique associé

La rétromorphose est accompagnée par la mise en place de granites anatectiques,

visibles dans l’unité ECB, en particulier à Stillwell et Garnet Point. Ces granites se

mettent en place en intrusion dans les gneiss et contiennent des enclaves de granulites

rétromorphosées qui sont des résidus de fusion partielle. Localement, les produits de fusion

anatectique se mettent en place sous forme de veines pegmatiques ou aplitiques dans les

deux unités ECB et PMA. Les granites ne sont pas déformés, mais sont recoupés par des

zones de cisaillement à biotites très localisées et associées à l’évènement de déformation

daté de 1.7 à 1.5 Ga (voir paragraphe 3.3). Ces formations sont caractérisées par différentes

minéralogies :

* East Commonwealth Bay :

— Les granites : Qtz + Pl(An5−20) + KFs ± Crd ± Grt avec des nodules restitiques

à Grt + Bt, Sil + Bt ou Sil + Bt + Crd issus des granulites ;

— Les veines issues des granulites mafiques : Qtz + Pl + Bt + Ilm ;

— Les veines aplitiques et pegmatiques issues des orthogneiss granulitiques : KFs +

Qtz + Pl(An10−25) + Bt.

* Archipel de Port Martin :

— Les veines aplitiques et pegmatiques issues des orthogneiss amphibolitiques : KFs

+ Qtz + Pl(An10−25) + Bt.

3.2.3 Datation

Les datations sur monazites au sein des zones foliées amphibolitiques montrent deux

pics statistiques à 2.50 ± 0.01 et 1.79 ± 0.01 Ga, dont le premier est associé à l’épisode de

rétromorphose et le second à la déformation transpressive paléoprotérozöıque (voir para-

graphe 3.3), (Duclaux et al., 2008). De plus, des datations de bordures métamorphiques
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dans des zircons ont été datées à 2.44 - 2.42 Ga dans plusieurs échantillons granulitiques

à ECB et dans des orthogneiss à PMA (Peucat, com. pers.). Enfin, des zircons magma-

tiques ont été datés au sein des granites anatectiques. Ils montrent des âges semblables à

ceux de la rétromorphose métamorphique allant de 2.42 Ga (Oliver et Fanning, 2002)

à 2.44 Ga (Peucat, com. pers.).

3.3 Les évènements tectoniques au cours du Paléo-

protérozöıque (1.7-1.5 Ga)

Au Paléoprotérozöıque, un évènement transtensif a lieu, rapidement suivit d’un autre

en transpression. Le premier conduira à l’ouverture de deux grands bassins sédimentaires

à l’Ouest de la ZSZ (141̊ E) et autour de Cape Hunter (142̊ E). Ces deux bassins dits

de Dumont D’Urville (DDU) et de Cape Hunter (CH), seront par la suite déformés et

métamorphisés en faciès amphibolite. Les principaux affleurements de cette croûte pa-

léoprotérozöıque (Figure 3.4) sont : Rocher X (136̊ 40’E), Rocher Gravenoire (136̊ 43’E),

Rocher Mathieu (136̊ 49’E), Cap Pépin (138̊ 34’E), Rocher Janet (139̊ 10’E), l’archipel

de Pointe Géologie (139̊ 44’ à 140̊ 00’E), Cap Bienvenue (140̊ 31’E) et Cap Jules (140̊ 55’)

et Cape Hunter (142̊ E). Au cours de l’évènement transpressif, le domaine néoarchéen est

déformé par une succession de zones de cisaillement localisées et anastomosées qui jouent

en faciès amphibolite (Duclaux et al., 2008).

3.3.1 Formation de la croûte paléoprotérozöıque

La croûte formée au Paléoprotérozöıque, dans les bassins de Dumont d’Urville et de

Cape Hunter, est essentiellement composée de gneiss migmatitiques traduisant des taux

de fusion variés. Les sédiments à l’origine des gneiss sont principalement issus de l’érosion

de la croûte néoarchéenne adjacente (notamment de l’archipel de Port Martin), ainsi

que de la fusion partielle du manteau sous-jacent. Ils subissent une évolution tectono-

métamorphique dans le faciès amphibolite de haut degrés avec des épisodes de fusion

partielle liés à un évènement orogénique (Peucat et al., 1999a). Ces paragneiss sont

intrudés par des granites anatectiques et des filons basiques.

3.3.1.1 Les paragneiss

Les paragneiss du bassin de Dumont d’Urville sont principalement des métapélites

migmatitiques localisées à l’archipel de Pointe Géologie, Cap Bienvenue et Cap Jules.

Des métagrauwackes sont observables dans la partie Ouest, près de Rocher X, ainsi qu’en

intercalations d’une dizaine de mètres d’épaisseur à Pointe géologie, Cap Bienvenue et

Cap Jules. Enfin, quelques calco-silicates et métaquartzites sont associés et structurés de

la même façon que les gneiss migmatitiques. Le bassin de Cape Hunter est principale-

ment composé de paragneiss métamorphisés en faciès schiste-vert (Stüwe et Oliver,

1989). Les signatures isotopiques des échantillons de ces deux bassins indiquent que la

sédimentation s’est effectuée en une seule étape à partir de l’érosion d’un socle néoarchéen

pouvant correspondre aux unités PMA et ECB du TAC (Peucat et al., 1999a).
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rè

s
M

é
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Chapitre 3. Le craton de Terre Adélie et la zone de cisaillement du Mertz

Composition minéralogique

* Dumont d’Urville (DDU) :

— Les métapélites : Qtz + KFs + Pl(An40) + Bt + Mag + Ilm ± Crd ± Sil ± Grt +

(Zrn + Crn + Ap + Spl) (les leucosomes ont des compositions similaires enrichies

en K-feldspaths) ;

— Les métagrauwackes : Qtz + Pl(An45−70) + Bt + Ilm ± KFs ± Hbl ± Grt + (Zrn) ;

— Les calco-silicates et métaquartzites : Cpx + Grt + Cal + Pl + Bt ± Qtz et Qtz +

Cpx (Hbl) + Grt + Bt.

La cristallisation d’andalousite, de muscovite et de cordiérite altérée en pinite dans les

métapélites ainsi que de chlorite, de biotite et d’actinote-trémolite dans les métagrau-

wackes est courante et marque la rétromorphose de ces roches en faciès amphibolite de

bas degrés puis en faciès schiste vert.

* Cape Hunter (CH) :

— Les phyllites : Qtz + Chl + Ms + Mag ± Grt ± KFs.

Datation

Deux âges hérités différents ont été mesurés dans des zircons des paragneiss de DDU

(Peucat et al., 1999a) et de CH (Oliver et Fanning, 1997) : d’une part des âges de

1.72 à 1.76 Ga associés, par exemple à un épisode volcanique contemporain ou légèrement

plus vieux que la sédimentation, et d’autre part, des âges variant entre 2.4 et 2.8 Ga

interprétés comme résultants de l’érosion du socle néoarchéen adjacent. Les âges modèles

TDM estimés entre 2.2 et 2.4 Ga (Peucat, com. pers.) sont différents de ceux du domaine

néoarchéen (2.9-2.8 Ga). Ces résultats suggèrent que les bassins de DDU et de CH se sont

formés à partir de l’érosion de deux sources distinctes : 1) du socle néoarchéen adjacent (en

particulier l’unité PMA), et 2) d’un évènement magmatique paléoprotérozöıque. L’épisode

métamorphique qui structure le bassin est associé à un épisode anatectique daté à 1.69 Ga

(Peucat et al., 1999a) grâce à des datations U/Pb sur des zircons néoformés.

Conditions P-T

Les conditions P-T de déformation des bassins de DDU et de CH sont différentes. Dans

le bassin de DDU, les structures de déformations et les paragénèses ont été décrites par

Monnier et al. (1996) ; Pelletier et al. (2002) ; Gapais et al. (2008). Les auteurs

décrivent un épisode métamorphique caractérisé par des conditions de 750 ± 50̊ C et 0.5

± 0.1 GPa à Pointe Géologie, de 750 ± 50̊ C et 0.56 ± 0.1 GPa à Cap Bienvenue et de 700

± 50̊ C et 0.6 ± 0.05 GPa à Cap Jules. Dans le bassin de CH, les conditions de pression

et de température ont été estimées dans le faciès des schiste-verts à environ 350–500̊ C et

0.4–0.5 GPa (Stüwe et Oliver, 1989 ; Oliver et Fanning, 1997).

3.3.1.2 Les intrusions magmatiques

Dans le bassin de DDU, des dykes et des sills de composition intermédiaire et mafique

sont observés mais ne représentent qu’une petite fraction des roches à l’affleurement. On

les observe en enclaves dans les migmatites, dans des lentilles étirées dans la foliation,
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ou bien encore sous forme de filons amphibolitiques recoupant la foliation régionale. Leur

formation est donc anté-, syn- et post-déformation. En revanche, ils sont tous synchrones

de l’évènement anatectique daté à 1.69 Ga (cf paragraphe 3.3.1.1) comme le montrent les

figures de mixing et de migling, ainsi que les leucosomes et mélanosomes qui les caracté-

risent. Des veines de granite rose de tailles variables (quelques mètres à plusieurs dizaines

de mètres) sont également associées aux métapélites à Pointe Géologie. Elles recoupent

toutes les autres structures magmatiques (granites anatectiques et dykes mafiques) et

métamorphiques et sont donc tardives. Leur composition minéralogique est proche des

granites anatectiques (principalement à K-feldspaths et quartz). Elles sont considérées

comme les drains de collecte des produits anatectiques.

La structure des granites anatectiques et des granites roses a été étudiée en détail

par Bascou et al. (2013) grâce à des mesures d’anisotropie de susceptibilité magnétique

(ASM). Les auteurs ont montré que ces formations portent des foliations magnétiques en

accord avec la structuration des gneiss principalement orientée SSE–NNO, parallèlement

aux zones de cisaillement. Les variations d’orientation des plans de foliations magnétiques

au sein des granites et des gneiss sont corrélées aux structures en dôme mises en évidence

au sein du bassin. De plus, une caractéristique structurale de ces granites est une linéa-

tion magnétique verticale qui indique la cinématique ascendante des produits de fusion

partielle, contrairement à la linéation horizontale mesurée au sein des gneiss.

Enfin, des granites roses et blancs ont été décrits à Rocher Janet et des blocs de

rhyodacite et rhyolite ont été retrouvés dans les moraines de Cap Jules.

Composition minéralogique

— Les intrusions de composition intermédiaire : Qtz + Hbl verte + Bt + Pl(An43−55)

+ Spn ± Cum ± ortho-Am (cristallisation tardive d’actinote-trémolite) ;

— Les intrusions de composition mafique : Qtz + Opx + Cpx + Hbl + Pl(An67−89) +

Ilm + Mag + (Ap) ;

— Les granites roses (à Pointe Géologie) : composition similaire à celle des leucosomes

des métapélites (KFs + Qtz + Pl(An40) + Bt + Mag + Ilm ± Crd ± Sil ± Grt).

Enrichis en quartz et ne présentent pas de cordiérite ;

— Les granites tardifs (à Rocher Janet) : Qtz + KFs + Ab ± Bt ± Grt ± Ap ± Ep

± Ilm ± Zrn (et cristallisation tardive de chlorites).

Datation

Dans le bassin de DDU, les dykes mafiques sont co-structurés à l’épisode métamorphique

principal daté à 1.69 Ga (Peucat et al., 1999a ; Duclaux et al., 2008), mais n’ont pas été

daté directement. Par contre, des sills mafiques et intermédiaires, également co-structurés

aux structures métamorphiques, ont fait l’objet de datations U-Pb sur zircons à Cap Jules

et Cap Bienvenu montrant des âges à environ 1.7 Ga (Peucat, com. pers.). Les granites

tardifs de Rocher Janet ont été datés par SHRIMP U-Pb sur zircons à 1.58 ± 0.01 Ga

(Peucat et al., 2002 ; Fanning et al., 2003) et représentent donc les intrusions analysées

les plus jeunes.
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3.3.2 Déformation localisée dans le domaine néoarchéen

Alors que les bassins de DDU et CH sont déformés et métamorphisés, le socle néoar-

chéen est affecté de manière synchrone par le même évènement orogénique. L’ensemble

des domaines amphibolitiques de PMA et granulitiques de ECB montrent des évidences

de déformation à 1.7 Ga, compatibles avec un raccourcissement transpressif horizontal

E-O (Ménot et al., 2005 ; Duclaux et al., 2008).

La déformation du craton néoarchéen se produit le long de zones de cisaillements larges

de quelques centimètres à quelques mètres, dans des conditions du faciès amphibolite de

bas degrés et dans celles du faciès schiste vert (Talarico et Kleinschmidt, 2003a ;

Ménot et al., 2005 ; Duclaux et al., 2008). Les zones de cisaillement sont localisées et

anastomosées, et leur nombre diminue drastiquement vers le cœur du craton. A certains

endroits, le socle néoarchéen est également recoupé par des dykes tardifs, principalement

mafiques, liés à l’évènement transpressif. La mise en place de ces dykes est décrite comme

synchrone de l’activation des zones de cisaillement paléoprotérozöıques à Cape Denison

(Stüwe et Oliver, 1989) et a été daté à 1.66 ± 0.02 Ga à Port Martin par des mesures
40Ar/39Ar sur biotites et amphiboles (Monnier, 1995).

En bordure du domaine néoarchéen, les zones de cisaillement du Mertz (MSZ) à l’Est

et de la Zélée (ZSZ) à l’Ouest accommodent la déformation en même temps que le réseau

anastomosé au sein du craton. La ZSZ affleure au niveau du nunatak Lacroix, et son

orientation a été mesurée à N130̊ . Elle est constituée de mylonites formées dans les

unités néoarchéennes de PMA. Les biotites et amphiboles de la foliation ont été datées à

1.7 ± 0.5 Ga par Pelletier (2001) ; Duclaux et al. (2008).

3.3.3 La zone de cisaillement du Mertz (MSZ)

La MSZ (longitude146̊ E) est une structure majeure liée à l’orogenèse de Kimban, au

même titre que la ZSZ, ainsi que le réseau anastomosé de zones de cisaillement localisées

au sein du domaine néoarchéen. La MSZ est située sur la bordure Est du TAC et le sépare

de granitoides intrusifs datés à 505 Ma (Fanning et al., 2002). L’extension latérale et la

longueur de la MSZ sont mal contraints en raison de la rareté des affleurements au sein

de la calotte glaciaire, mais elle est bien identifiée au niveau du nunatak Correll (67̊ 35’S ;

144̊ 16’E). Il est admis que la MSZ se prolongeait en Australie du Sud avant l’ouverture

de l’Océan Austral au cours du Crétacé. L’identification de la zone de cisaillement qui

constitue la prolongation de la MSZ en Australie est toujours débattue. En effet, il pour-

rait s’agir de la zone de cisaillement de Kalinjila ou de celle de Coorong située environ

300 km plus à l’Est (Talarico et Kleinschmidt, 2003b ; Gibson et al., 2013).

La foliation mylonitique et ultra-mylonitique de la MSZ est sub-verticale et orientée NS

à N160̊ à Correll et, localement, des structures conjuguées sont observées. Ménot et al.

(2005) proposent que la direction principale de la MSZ contrôlerait la formation du talweg

dans lequel s’écoule le glacier Mertz (NNE-SSO). La linéation minérale marquée par

l’allongement des amphiboles a été mesurée sub-horizontale (jusqu’à N30) et la plupart

des marqueurs de cisaillement tels que les ombres pression-dissolution indiquent un sens

de cisaillement à dominante dextre. Grâce à des datations 40Ar/39Ar, Di Vincenzo et al.

(2007) suggèrent que la MSZ est liée à un évènement orogénique qui affecte l’ensemble du
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TAC. Cependant, Duclaux et al. (2008) proposent que cet évènement est limité à des

zones de cisaillement de largeurs limitées, anastomosées et principalement localisées sur les

bordures du TAC (zones de cisaillement du Mertz et de la Zélée). D’après les estimations

de pression et de température de la déformation, la MSZ semble correspondre à une zone

de cisaillement ayant affecté la croûte intermédiaire.

Sur la base d’arguments de terrain et l’étude de lames minces, Kleinschmidt et

Talarico (2000) ; Talarico et Kleinschmidt (2003a) décrivent la MSZ comme une

succession de structures ductiles et cassantes se produisant dans différentes conditions de

faciès métamorphiques. Ces auteurs suggèrent qu’elle aurait fonctionné à 2.4 Ga en faciès

granulite, à 1.7 Ga en faciès amphibolite et à 1.5 Ga en faciès schistes verts. Cependant,

Duclaux et al. (2008) suggèrent que l’évènement daté à 2.4 Ga n’est pas lié à l’activation

de la MSZ, mais représente un évènement plus pénétratif et moins localisant, dû à un

évènement orogénique antérieur.

3.4 Nouvelles données concernant l’évolution méta-

morphique du craton de Terre Adélie (TAC) et

de la zone de cisaillement du Mertz (MSZ)

3.4.1 Introduction

3.4.1.1 Objectifs

Afin de préciser les conditions de pression et de température subies par les roches lors

de leur formation puis de leurs étapes successives de déformation, nous avons procédé à

l’étude pétrographique et thermobarométrique d’échantillons métamorphiques représen-

tatifs du faciès granulite d’âge néoarchéen, ainsi que de la zone de cisaillement du Mertz

d’âge paléoprotérozöıque. Ces échantillons ont été sélectionnés sur la base des études

précédentes (Monnier, 1995 ; Pelletier, 2001 ; Duclaux, 2007) et après une ana-

lyse détaillée des différentes paragenèses au microscope optique polarisant d’environ 50

échantillons. L’objectif principal est de préciser les conditions de formation des granulites

dans le domaine ECB ainsi que les conditions de la déformation au sein de la MSZ. Les

conditions de la formation et de la rétromorphose des paragneiss et orthogneiss du faciès

granulite ont été étudiées par Pelletier (2001). L’auteur a mené une approche thermo-

barométrique ponctuelle. Elle a calculé les équilibres thermodynamiques des phases en

contact deux à deux à l’aide de la base thermodynamique de Holland et Powell (1998)

et du logiciel THERMOCALC (Powell et al., 1998). L’étude développée ici constitue un

complément à cette approche en analysant non plus seulement la composition chimique

des phases minérales à l’équilibre mais également la composition chimique totale de la

roche. Au sein de la MSZ, des études pétrologiques ont déjà été menées par Talarico

et Kleinschmidt (2003a) ; Di Vincenzo et al. (2007) ; Duclaux et al. (2008) mais

aucune modélisation thermodynamique n’a encore été effectuée.
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3.4.1.2 Approche analytique

Les estimations thermo-barométriques ont été faites pour chaque échantillon avec les

bases de données de Berman (1988) et/ou Holland et Powell (1998), selon la nature

de la roche étudiée, à partir des données en éléments majeurs de la roche totale et des

analyses ponctuelles de microsonde grâce au logiciel Theriak/Domino développé par De

Capitani et Petrakakis (2010). Theriak/Domino est un outil qui permet notamment

de calculer des pseudo-sections, définissant ainsi les assemblages minéralogiques à l’équi-

libre stable dans un champ de pressions et de températures. Le calcul de la pseudo-section

est une modélisation directe qui se fait par minimisation de l’énergie de Gibbs (somme des

potentiels chimiques de tous les composants), par opposition aux modélisations inverses

qui reposent sur l’utilisation d’équilibres chimiques. Le calcul de l’assemblage minéralo-

gique à l’équilibre est effectué, pour une composition chimique donnée du système (la

roche totale) en tous points de l’espace P-T défini. Les résultats obtenus sous forme

de pseudo-section sont ensuite comparés aux assemblages minéralogiques observés. Les

avantages principaux de cette méthode sont (i) la comparaison directe possible entre la

modélisation et les observations, (ii) la cohérence de la base de données thermodyna-

miques sur de très larges gammes de pressions et de température, (iii) la non-nécessité de

faire des hypothèses a priori sur les minéraux à l’équilibre. Par contre, la limite principale

de cette méthode réside dans la détermination de la composition chimique du système. Il

faut en effet sélectionner avec attention un volume de roche représentatif du système, en

particulier dans le cas de roches hétérogènes ou présentant des textures réactionnelles, et

donc des équilibres locaux. De plus, la modélisation directe repose sur l’hypothèse d’un

système chimique fermé et peut ne pas être adaptée dans le cas de systèmes ouverts sujets

à des transferts de matière.

Les données en éléments majeurs des roches totales ont été mesurées à partir de

poudres représentatives des échantillons. Les analyses ont été réalisées par fluorescence X

sur un spectromètre Brucker SRS3400 à l’Ecole Nationale Supérieure des Mines de Saint-

Etienne ainsi qu’en ICP-AES (Inductively Coupled Plasma - Atomic Emission Spectro-

metry, ULTIMA-C Jobin-Yvon) au laboratoire CNRS Magmas et Volcans de Clermont-

Ferrand. Les analyses chimiques ponctuelles ont été faites au laboratoire CNRS Magmas

et Volcans de Clermont-Ferrand grâce à une microsonde de type CAMECA SX 100 ainsi

qu’à l’université de Bern avec une microsonde JEOL 8200.

3.4.2 Les granulites

3.4.2.1 Les métapélites : exemple de l’échantillon RPM98-112

L’échantillon RPM98-112 provient du Nunatak Aurora. Il a été défini par Pelle-

tier (2001) comme un gneiss alumineux et est constitué par un assemblage à grenat,

biotite, feldspath potassique, plagioclases, quartz et oxydes de type ilménite et magnétite

(Figure 3.5). Le grenat est présent sous forme de gros grains de 1 à 3 mm de diamètres

contenant quelques petites inclusions de biotite, feldspaths et quartz. Certains grains pré-

sentent des fractures riches en biotite. La composition chimique du grenat est homogène

(Alm0.57−0.66-Prp0.30−0.37-Grs0.03−0.04-Sps0.01−0.02) sans zonation majeure. La composition

chimique de la biotite varie très peu. Les cristaux de biotite ont des tailles variant de

34



3.4. Nouvelles données d’évolution métamorphique du TAC

Figure 3.5 – Photographies de lames minces des échantillons étudiés en lumière polarisée

non analysée. L’échantillon RPM98-112 est un paragneiss d’âge néaorchéen (2.4 Ga).

L’échantillon RPM98-114 est un orthogneiss néoarchéen (2.4 Ga). L’échantillon RPM98-

111 a été prélevé sur le Nunatak de Correll, au coeur de la MSZ d’âge paléoprotérozöıque

(1.7 Ga). L’échelle est donnée par le trait noir qui mesure 1 mm de long.

quelques centaines de micromètres à 1 mm de longueur et sont systématiquement présents

autour du grenat. Les oxydes de type ilménite/magnétite sont associés à l’assemblage à

biotite et grenat et mesurent jusqu’à 200µm de diamètre. La taille des feldspaths est

également très variable. Ils se présentent souvent en deux générations : (1) les porphyro-

clastes, essentiellement de nature perthitique, mesurant plusieurs millimètres de diamètre

et contenant des inclusions de quartz et de feldspaths (principalement des plagioclases)

dont la taille varie de 50 à 200µm, (2) les néoblastes présentant des tailles de l’ordre de 50

à 200µm et des textures relativement équilibrées (angles à 120̊ ) même si des évidences de

déformation plastique (extinctions ondulantes) persistent. Ces néoblastes sont constitués

de K-feldsptah ainsi que de plagioclases. Le feldspath potassique, qu’il soit sous forme de

porphyroclastes ou de néoblastes, est généralement perthitique et sa composition chimique

est proche du pôle pur potassique (Or0.91-Ab0.09). Les plagioclases sont majoritairement

albitiques (Ab0.67-An0.32-Or0.01). Les cristaux de quartz sont associés à la matrice feldspa-

thique et présentent des tailles similaires à celles des néoblastes de feldspaths, avec des

extinctions ondulantes marquées.

Nous avons calculé deux pseudo-sections pour l’échantillon RPM98-112 à partir des

deux bases de données de Berman (1988) et Holland et Powell (1998) dans le sys-

tème SiO2-Al2O3-FeO-MgO-CaO-Na2O-K2O-H2O-TiO2. Les modèles de solutions solides

utilisés sont les suivants : White et al. (2005) pour le grenat et la biotite, Holland et

Powell (2003) pour les feldspaths, White et al. (2002) pour l’orthopyroxene, White

et al. (2000) ; White et al. (2005) pour l’ilménite et White et al. (2007) pour la phase

liquide (melt). Les deux modélisations thermodynamiques montrent des résultats simi-

laires mais ceux obtenus avec la base de données de Holland et Powell (1998) sont

mieux contraints car cette base de données est mieux calibrée pour les paragneiss. La

pseudosection est présentée en Figure 3.6. Avec ce modèle thermodynamique, le champ

de stabilité de l’assemblage Grt+Bt+KFs+Pl+Qz+Opq+Liq est stable à 790-800̊ C et

0.4-0.55 GPa (champ jaune sur la figure). Etant donné que le modèle prévoit la présence

d’une phase liquide (produit de fusion partielle) dans le champ de stabilité de l’assem-
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Figure 3.6 – Pseudosection de l’échantillon RPM98-112. Le champ gris correspond au

champ de pressions et températures au sein duquel l’assemblage minéralogique correspon-

dant à celui de l’échantillon a été modélisé. Les isoplètes du grenat pour la composition

en almandin (0.55-0.67) et en pyrope (0.26-0.37) sont représentés en violet et vert, res-

pectivement. Le champ jaune correspond aux conditions pressions et températures pour

lesquelles l’assemblage minéralogique Gt+Bt+KFs+Pl+Qz+Ilm+Liq et la composition

chimique des grenats est correctement modélisée. Dans le champ rayé jaune l’assemblage

minéralogique est également stable mais l’ilménite est remplacée par le rutile. La flèche

orange correspond au trajet de décompression.
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blage minéralogique Grt+Bt+Kfs+Pl+Qz+Opq, il est probable que cet échantillon ait

enregistré le pic de température qui a mené à la fusion des paragneiss. Par contre, au

regard des résultats précédemment obtenus par Pelletier (2001) dans un autre pa-

ragneiss avec un assemblage différent à Grt+Bt+Pl+Sil (RPM98-115, température et

pression estimées à 840̊ C et 0.9 GPa), le pic de pression ne semble pas avoir été pré-

servé. Cependant, les isoplètes du grenat traversent le champ de stabilité de l’assemblage

à Grt+Bt+Kfs+Pl+Qz+Rt (champ rayé jaune sur la figure), ce qui suggère que l’ilmé-

nite a probablement été formée par déstabilisation du rutile qui est stable à plus haute

pression. Le pic métamorphique peut donc être approximé par le champ de stabilité de

l’assemblage à Grt+Bt+Kfs+Pl+Qz+Rt à 780-830̊ C et 0.65-1 GPa. De plus, d’après la

minéralogie et la pseudo-section, il est plosible que le grenat se soit formé par déstabili-

sation du disthène selon la réaction Bt+Pl+Qz+Ky -> Grt+Liq (pointillés orange sur la

figure, Montel et Vielzeuf, 1997 ; Stevens et al., 1997 ; Sawyer et al., 2011). Ce mo-

dèle constitue une première approximation qu’il sera intéressant d’affiner en considérant

le Fe3+ qui permet notamment de mieux contraindre la transition rutile-ilménite, et donc

la limite entre le pic métamorphique et les conditions de préservation de l’assemblage

minéralogique observé.

3.4.2.2 Les orthogneiss : exemple du gneiss à orthoyproxène-plagioclase

RPM98-114

L’échantillon RPM98-114 provient également du Nunatak Aurora. Il a été étudié par

Pelletier (2001) qui le défini comme un gneiss à orthopyroxène-plagioclase non coro-

nitique. Il est composé d’un assemblage à plagioclases, quartz, orthopyroxène, feldspath

potassique, oxydes (magnétite et ilménite), ainsi que quelques cristaux de biotite et de

grenat (Figure 3.5). Les cristaux de grenat sont regroupés en amas. Ils sont de petite

taille (< 0,2 mm) et sont étirés dans le plan de foliation. La chimie du grenat, analysée en

détail par Pelletier (2001), montre que la majorité des cristaux de grenat ont des com-

positions chimiques similaires (Alm0.64-0.66-Prp0.25−0.29-Grs0.04−0.06-Sps0.02) à l’exception

d’une analyse qui a donné une composition légèrement différentes en bordure d’un grain,

plus riche en almandin (Alm0.71-Prp0.23-Grs0.04-Sps0.02). L’orthopyroxène se présente sous

la forme de porphyroclastes mesurant 0,1 à 0,2 mm parfois associés à quelques néoblastes.

Sa composition chimique est caractéristique de l’hypersthène. La biotite (0,1 à 0,2 mm

de long) constitue une phase minéralogique tardive provenant de la déstabilisation de

l’orthopyroxène.

Le calcul des pseudo-sections a donné des résultats mieux contraints en utilisant la

base de données thermodynamique de Berman (1988) pour cet échantillon dans le sys-

tème SiO2-Al2O3-FeO-MgO-CaO-Na2O-K2O-H2O-TiO2. Les modèles de solutions solides

utilisés sont les suivants : White et al. (2007) pour le grenat, la biotite et les oxydes,

Baldwin et al. (2005) pour les feldspaths et White et al. (2002) pour l’orthopyroxene.

La pseudo-section obtenue est présentée dans la Figure 3.7. Le champ de stabilité de l’as-

semblage Pl+Qz+Opx+KFs+Opq+Grt+Bt dans cette roche est très large. Il s’étend de

0.4 à plus de 1.2 GPa et de 400 à 900̊ C (champ gris de la Figure 3.7). Nous avons reporté

les isoplètes du grenat pour la composition en almandin (majoritairement de 0.64-0.66 et

jusqu’à 0.71) ainsi que celle de la composition en pyrope (majoritairement de 0.25-0.29 et
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Figure 3.7 – Pseudosection de l’échantillon RPM98-114. Le champ gris correspond au

champ de pressions et températures au sein duquel l’assemblage minéralogique correspon-

dant à celui de l’échantillon a été modélisé. Les isoplètes du grenat pour la composition

en almandin (majoritairement 0.64-0.66 et jusqu’à 0.71) et en pyrope (majoritairement

0.25-0.29 et jusqu’à 0.23) sont représentés en violet et vert, respectivement. Le champ

jaune correspond aux conditions pressions et températures pour lesquelles l’assemblage

minéralogique et la composition chimique du coeur des grenats est correctement modéli-

sée. Le champ orange prends en compte la composition chimique de la bordure du grenat.

La flèche représente l’évolution de la composition du grenat du coeur vers la bordure.
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jusqu’à 0.23). Ces données permettent de restreindre le champ P-T de stabilité de cette

granulite entre 840 et 910̊ C et entre 0.88 et 1.04 GPa, en excluant l’analyse de bordure

du grenat (champ jaune de la Figure 3.7). Si on intègre cette dernière donnée aux cal-

culs, le champ de stabilité est élargi vers de plus basses températures (jusqu’à 700̊ C,

champ orange sur la Figure 3.7) et de plus basses pressions (jusqu’à 0.55 GPa). Ces deux

gammes de valeurs correspondent respectivement aux estimations de Pelletier (2001)

pour l’assemblage granulitique à Opx+Pl+Gt±Bt et pour l’assemblage de rétromorphose

à Gt+Pl+Bt+Ilm+Qtz. Ainsi, la composition chimique du coeur du grenat est caracté-

ristique des conditions de cristallisation de l’échantillon alors que la composition chimique

des bordures a évolué au cours de la rétromorphose.

3.4.2.3 Conclusion

Ces résultats constituent les premières données de modélisation thermobarométrique

par une approche directe au sein des échantillons néoarchéens du craton de Terre Adélie.

Les deux échantillons montrent une évolution thermo-barométrique similaire avec un pic

métamorphique estimé à 800̊ C et 0.7 à 1 GPa, suivit d’une décompression jusqu’à 0.4-

0.5 GPa. Ces deux échantillons proviennent du Nunatak Aurora, situé au sein du dôme

granulitique et n’ont pas enregistré la rétromorphose en faciès amphibolite qui a été mise

en évidence par Pelletier (2001) dans les échantillons prélevés en bordure de ce dôme.

D’après Duclaux et al. (2008), le pic métamorphique et la fusion partielle de la croûte ont

eu lieu à 2.45 Ga et l’épisode de rétromorphose (ou de décompression au coaur du dôme)

est daté à 2.42 Ga. La concordance de ces deux modèles avec les estimations précédentes
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effectuées par Pelletier (2001) via une approche inverse suggère qu’ils constituent une

première approximation vraisemblable qui pourra servir de base à de prochaines études.

L’utilisation d’une approche thermodynamique directe permettra d’affiner les modèles

P-T de formation et d’évolution des roches du TAC et de la MSZ en testant l’influence

de plusieurs paramètres difficilement mesurables telles que le Fe3+ ou les fluides.

3.4.3 L’évènement à 1.7Ga : example de l’orthogneiss myloni-

tique RPM98-111

L’évènement paléoprotérozöıque est étudié ici grâce à un orthogneiss mylonitique pré-

levé sur le Nunatak de Correll qui se situe au coeur de la zone de cisaillement du Mertz.

Il est essentiellement composé de feldspaths (plagioclases et potassiques) et d’amphibole.

Du quartz et des oxydes (ilménite, magnétite) sont également présents en tant que phases

secondaires (Figure 3.5). Les cristaux d’amphibole et de feldspaths ont des tailles simi-

laires, comprises entre 0,2 et 1 mm. L’amphibole est calcique, de type hornblende verte.

Les cristaux de quartz et d’oxydes sont situés par endroit entre les grains d’amphibole et

de feldspaths.

Le calcul de la pseudo-section a été fait grâce à la base de données de Holland

et Powell (1998) et ses mises à jours, tout d’abord dans le système chimique SiO2-

Al2O3-FeO-MgO-CaO-Na2O-H2O-TiO2. Les modèles de solutions solides utilisés sont les

suivants : Diener et al. (2007) pour les amphiboles et Baldwin et al. (2005) pour les

feldspaths. Dans un premier temps, la pseudosection a été définie à partir de la composi-

tion chimique de la roche totale entre 300 et 1100̊ C et entre 0.1 et 1.2 GPa. L’assemblage

minéralogique de l’échantillon n’a pas pu être reproduit par le modèle qui prédisait la

présence systématique de clinopyroxène et/ou de grenat et/ou d’olivine en quantité im-

portante. Etant donné que la circulation de fluides (notamment H2O et CO2) au sein des

zones de cisaillement est largement référencée (par exemple Pili et al., 1997b), le calcul

de la pseudo-section a été réitéré dans le nouveau système SiO2-Al2O3-FeO-MgO-CaO-

Na2O-H2O-CO2-TiO2. Une paragenèse correspondant à celle de l’échantillon RPM98-111

a ainsi pu être modélisée en saturant le milieu en H2O et en CO2. Ceci suggère une circu-

lation de fluides importante au sein de la zone de cisaillement. La pseudosection obtenue

est présentée dans la Figure 3.9. Le champ 13 reproduit la composition minéralogique de

l’échantillon qui est dominée par l’amphibole et les feldspaths et qui contient quelques

cristaux de quartz et d’ilménite. Ce champ (en jaune sur la Figure 3.9) est restreint à

des températures de 670 à 700̊ C et des pressions de 0.64 à 0.7 GPa. Ces résultats sont

cependant à nuancer car les compositions chimiques des différentes phases ne sont pas

complètement reproduites par le modèle. En particulier, les amphiboles de l’échantillon

RPM98-111 contiennent environ 1,5% de K2O mais les modèles de solution solide d’am-

phibole ne prennent pas en compte le potassium. Dans la pseudo-section, le potassium est

donc contenu dans les K-feldspaths qui constituent la phase principale alors que l’échan-

tillon contient d’avantage de plagioclases.

Les résultats obtenus sont différents des estimations précédentes basées sur l’obser-

vation des phases présentes au sein de la zone de cisaillement du Mertz par Talarico

et Kleinschmidt (2003a) ; Di Vincenzo et al. (2007) ; Duclaux et al. (2008). Ces
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3.4. Nouvelles données d’évolution métamorphique du TAC
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Figure 3.9 – Pseudosection de l’échantillon RPM98-111. Le champ jaune correspond au

champ de pressions et températures au sein duquel l’assemblage minéralogique corres-

pondant à celui de l’échantillon a été modélisé.
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auteurs suggèrent que la zone de cisaillement du Mertz a été active dans les conditions du

faciès amphibolite de bas degrés et du faciès schiste vert, correspondant à des conditions

de plus basses pressions et de plus basses températures que celles obtenues à partir de

l’échantillon RPM98-111. Il est donc important de poursuivre cette étude métamorphique

de manière plus systématique. Notamment, l’étude d’autres échantillons provenant du Nu-

natak de Correll apportera une meilleure contrainte des conditions métamorphiques de la

déformation et de ses éventuelles variations depuis le faciès amphibolite jusqu’au faciès

schiste vert. De même, il sera intéressant d’étudier des échantillons provenant des zones

de cisaillements paléoprotérozöıques situées au sein du domaine d’âge néoarchéen, afin de

mieux comprendre leur lien avec la MSZ.
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Chapitre 4

Microstructures, deformation

mechanisms and seismic properties

of a Paleoproterozoic shear zone :

the Mertz Shear Zone,

East-Antarctica.
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Ce chapitre porte sur l’étude des microstructures, en particulier celles résultant des

orientations préférentielles du réseau cristallographique (OPR) dans le but de préciser

les mécanismes et les conditions de la déformation mais aussi de modéliser les propriétés

sismiques de la zone de cisaillement du Mertz (MSZ). Le chapitre est composé d’un ré-

sumé en français, d’un article soumis à la revue Tectonophysics en juillet 2015 présentant

l’étude des microstructures, des mécanismes de déformation et des propriétés sismiques de

la MSZ, ainsi que d’un complément d’étude sur les fabriques d’orthopyroxènes. L’article
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4.1. Résumé

intitulé ”Microstructures, deformation mechanisms and seismic properties of a Paleopro-

terozoic shear zone : the Mertz Shear Zone, East Antarctica” a fait l’objet d’une collabo-

ration avec Jérôme Bascou, Claire Maurice, Jean-Yves Cottin, Nicolas Riel et René-Pierre

Ménot.

4.1 Résumé

Une étude couplant l’observation des structures de déformations au microscope op-

tique et des mesures des OPR grâce à un MEB (Microscope Electronique à Balayage)

équipé d’un système EBSD (Electron BackScatter Diffraction) a été menée. Cette ap-

proche a été réalisée sur des échantillons prélevés (i) au cœur de la MSZ (sur le Nunatak

Correll) et dans des zones de cisaillement du TAC structurellement liées à la MSZ, ainsi

que (ii) dans des boudins tectoniques au sein desquels sont préservés les structures formées

dans le faciès granulite d’âge Néoarchéen (Figure 4.1). Les échantillons ont été regroupés

selon leur taux de déformation. Les échantillons très déformés et modérément déformés de

l’évènement paléoprotérozöıque (faciès amphibolite à schiste-vert) sont ainsi distingués

des échantillons très déformés, modérément déformés et peu déformés de l’évènement

néoarchéen (faciès granulite).

Cette étude a permis de confirmer que la déformation paléoprotérozöıque est localisée

dans un réseau anastomosé de zones de cisaillement. Ce réseau est dense au niveau de

la MSZ et devient plus éparse en s’éloignant de la zone de cisaillement. La grande ma-

jorité des mylonites prélevées au niveau de la MSZ montrent des microstructures et des

OPR qui indiquent un évènement tectonique dont les conditions de température, d’in-

tensité de déformation et de régime de contrainte semblent similaires le long de la MSZ.

L’étude microstructurale des échantillons néoarchéens indique également la préservation

de structures de déformation antérieures à l’activation de la MSZ au sein des boudins

tectoniques. Les OPR des différentes phases des échantillons prélevés dans les boudins

tectoniques indiquent une déformation majoritairement coaxiale, avec une composante

non-coaxiale pour les échantillons les plus déformés. Cette déformation semble être moins

localisée que celle liée à la MSZ.

Les deux évènements d’âge Paléoprotérozöıque et Néoarchéen impliquent des proces-

sus de déformation plastique. En effet, les mylonites de la MSZ sont majoritairement

déformées par rotation de sous-grains associée à de la migration de joints de grain à des

températures intermédiaires pendant une déformation non-coaxiale. Les échantillons du

domaine granulitique, quant à eux, ont enregistré une déformation à plus haute tempé-

rature dominée par des mécanismes de migration de joints de grain ainsi qu’un épisode

important de recristallisation majoritairement marqué par des processus de rotation de

sous-grains pendant la rétromorphose. Ces processus sont responsables de la formation

d’une variété d’OPR des différents minéraux présents dans les échantillons. Tout d’abord,

les OPR de quartz des échantillons du Paléoprotérozöıque sont caractérisés par des axes

[0001] formant une guirlande asymétrique. Celle-ci est interprétée comme résultant de

l’activation des systèmes de glissement de type prismatique <a> et rhomböıdal <a>

dans les mylonites et de type prismatique <a>, rhomböıdal <a> et basal <a> dans les

échantillons modérément déformés. Dans les échantillons métamorphisés en facies granu-
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litique au Néoarchéen, la déformation du quartz dans les mylonites implique l’activation

des systèmes de glissement prismatique <a> (et rhomböıdal <a> pour certains), et l’ac-

tivation tardive du système basal <a>, certainement au cours de la rétromorphose. Les

échantillons modérément déformés présentent des quartz dont les axes [0001] forment

une croix symétrique liée à l’activation des systèmes de glissement prismatique <a>,

rhomböıdal <a> et basal <a> en régime de déformation coaxial. La majorité des OPR

de feldspaths ont des maxima de densité très faibles, ce qui suggère une déformation

à haute température. Les cristaux de biotite présentent des OPR marqués qui révèlent

l’activation du système de glissement basal, à l’exception des cristaux de biotite formés

au cours de la rétromorphose néoarchéenne. Cette phase ne subi aucune déformation au

cours de l’évènement paléoprotérozöıque comme le montre les OPR qui n’ont aucune

correspondance avec le repère structural. Les OPR d’amphibole des échantillons d’âge

Paléoprotérozöıque suggèrent une déformation plastique par fluage-dislocation grâce à

l’activation du système dominant (100)[001]. Enfin, l’orthopyroxène est caractérisé par

trois types d’OPR que nous qualifions de ”classique”, ”non-commune” et ”composite”.

L’OPR ”classique” a été observée dans les échantillons néoarchéens très déformés. Elle est

largement référencée dans la littérature et est souvent corrélée à l’activation du système

de glissement (100)[001]. L’OPR ”non-commune” a été identifiée dans les échantillons

néoarchéens peu déformés. Elle est peu référencée dans la littérature, surtout en tant que

fabrique dominante. Nous suggérons qu’elle pourrait être liée à des processus de recris-

tallisation statique (annealing). L’OPR ”composite” a été mesurée dans un échantillon

modérément déformé et combine les fabriques ”classiques” et ”non-communes”.

A partir des OPR mesurées, des compositions modales et des constantes élastiques

des minéraux, nous avons modélisé les propriétés sismiques de la croûte continentale au

niveau de la MSZ. Ce modèle permet d’estimer quelle part du signal sismique enregistré

aux stations le long de la côte de Terre Adélie et George V Land peut être attribuée à la

croûte déformée. En effet, l’étude de l’anisotropie sismique des ondes SKS enregistrées au

niveau du TAC (chapitre 5) repose sur l’hypothèse que l’anisotropie enregistrée en surface

est uniquement liée à la structure du manteau sous les stations. Grâce à ce modèle sismique

de la croûte déformée du TAC, nous avons pu tester cette hypothèse afin de mieux

contraindre l’interprétation des résultats sismologiques. Nos résultats montrent que la

faible teneur en amphibole et en biotite des roches formant le TAC, ainsi que l’interaction

entre les OPR des différents minéraux, génèrent une croûte continentale isotrope, en

particulier pour les ondes S (et donc SKS). L’anisotropie sismique enregistrée en surface

au niveau du TAC et de la MSZ apparait donc bien liée aux structures mantelliques sans

qu’il y ait contribution des structures crustales de la MSZ.

4.2 Abstract

The Mertz shear zone (MSZ) is a lithospheric scale structure that recorded mid-

crustal deformation during the 1.7 Ga orogeny. We performed a microstructural and

crystallographic preferred orientation (CPO) study of samples from both mylonites and

tectonic boudins that constitute relics of the Terre Adélie Craton (TAC). The deformation

is highly accommodated in the MSZ by anatomozed shear bands, which become more
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scattered elsewhere in the TAC. Most of the MSZ amphibolite-facies mylonites display

similar CPO, thermal conditions, intensity of deformation and dominant shear strain.

Preserved granulite-facies boudins show both coaxial and non-coaxial strain related to the

previous 2.45 Ga event. This former deformation is more penetrative, less localized and

shows a deformation gradient, later affected by a major phase of recrystallization during

retrogression at 2.42 Ga. Both MSZ samples and granulite-facies tectonic boudins present

microstructures that reflect a variety of deformation mechanisms associated with the rock

creep that induce contrasted CPO of minerals (quartz, feldspar, biotite, amphibole and

orthopyroxene). In particular, we highlight the development of an ”uncommon” CPO

in orthopyroxene from weakly deformed samples characterized by (010)-planes oriented

parallel to the foliation plane, [001]-axes parallel to the stretching lineation and clustering

of [100]-axes near to the Y structural direction.

Lastly, we computed the seismic properties of the amphibolite and granulite facies

rocks in the MSZ area in order to evaluate the contribution of the deformed intermediate

and lower continental crust to the seismic anisotropy recorded above the MSZ. Our

results reveal that (i) the low content of amphibole and biotite in the rock formations

of the TAC, and (ii) the interactions between the CPO of the different mineralogical

phases, generate a seismically isotropic crust. Thus, the seismic anisotropy recorded by

the seismic stations for the TAC, including the MSZ, must be due to mantle rather than

crustal structures.

Keywords
Crustal deformation; shear zone; microstructures; crystallographic preferred orientation

(CPO); East Antarctica; strain Localization

4.3 Introduction

Lithospheric scale shear zones are described as localization areas where the deforma-

tion is localized between adjacent terrains and dominated principally by simple shear.

In association with faults in the upper crust, they profoundly influence the formation

and the evolution of mountain belts and sedimentary basins (Alsop and Holdsworth,

2004). They are thus key regions that provide us insights into deformation, rheology and

dynamics of the lithosphere (Burov, 2011; Vauchez et al., 2012).

Depending on the interplay of different physical parameters such as far-field forces,

lithology, pressure and temperature conditions, fluid transfer and strain rate, various de-

formation mechanisms can be activated. This has a strong influence on the resulting

microstructures, such as grain shape and size, and crystallographic preferred orientation

associated with dominant slip systems in minerals undergoing dislocation creep defor-

mation (Nicolas and Poirier, 1976; Passchier and Trouw, 1996; Vauchez et al.,

2012).

The Mertz shear zone (MSZ) in Antarctica is a lithospheric shear zone that sepa-

rates the 2.4 Ga old granulite and amphibolite facies terrains to the west from a 0.5 Ga

old intrusive complex related to the Ross Orogeny to the east. Available geochronolog-

ical data (40Ar/39Ar on amphibole and biotite) show that the MSZ was active at 1.7
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Chapitre 4. Microstructural deformation of the MSZ

and 1.5 Ga in amphibolite and greenschist facies conditions, respectively (Di Vincenzo

et al., 2007; Duclaux et al., 2008). Older granulite-facies activity at 2.4 Ga was sug-

gested by Kleinschmidt and Talarico (2000) for the MSZ. However, Duclaux et al.

(2008) interpreted this Neoarchean age (2.4 Ga) as being related to a regional orogenic

tectonothermal event. This Neoarchean Siderian orogenic event is recorded over the en-

tire eastern region of the Terre Adélie Craton (Ménot et al., 2005; Ménot et al., 2007;

Duclaux et al., 2008). The deformation of the Terre Adélie Craton (TAC) occurred

during Neoarchean to Paleoproterozoic times. This was a critical period in the Earth’s

evolution (Hamilton, 1998) which included the transition from Archean geodynamics,

with heat loss mostly associated with massive magmatic transfer from a mantle which

was much hotter than at present, to modern style geodynamics related to plate tectonics

(Lee et al., 2008; Dhuime et al., 2012). The MSZ constitutes one of the oldest known

shear zones preserved from the early period of modern plate tectonics through its 1.7 Ga

activation. It could have been contiguous with the Kalinjala or Coorong shear zones

(South Australia) before the opening of the Southern Ocean during the Cretaceous pe-

riod (Talarico and Kleinschmidt, 2003a; Gibson et al., 2013). Despite its very old

age (1.7 to 1.5 Ga), MSZ activity was not associated with voluminous magma injection

and differs strikingly from younger Neoproterozoic and Cambrian shear zones for example

in Madagascar (Grujic and Mancktelow, 1998; Martelat et al., 1999a). Other ex-

amples of shear zones from Paleo- to Mesoproterozoic times in Colorado (Anderson and

Cullers, 1999; Shaw et al., 2001), from Neoproterozoic times in South-Africa (Kisters

et al., 1998), from Pan-African times in North Africa (Boullier and Bertrand, 1981),

in West-Africa (Adissin Glodji et al., 2014) and in North-East Brazil (Tommasi et al.,

1994; Neves and Vauchez, 1995; Neves et al., 1996; Neves et al., 2000), and more

recently during the Cretaceous in New Zealand (Barker et al., 2010), are commonly as-

sociated with high magma production and emplacement (see Brown and Solar (1998)

for a synthesis of deformation and linked melt production).

Knowledge of the deep structures’ continuity (potentially down to the mantle) allows a

better understanding of the deformation distribution across the lithosphere and therefore

its rheology. However, the lack of mantle-derived melt injection during the activation

of the MSZ does not provide an argument for a possible continuity of the deformation

down to the mantle. Structural studies show that amphibolite and retrogressed granulite

are both affected by the 1.7 Ga deformation (Pelletier et al., 2002; Ménot et al.,

2005; Gapais et al., 2008), but no lower crust or mantle xenoliths were found. These

observations only argue that the MSZ penetrates at least down to the intermediate crust.

Because of the lack of geological evidence, other tools have to be used to image the deep

structure of the shear zone.

A geophysical approach can provide alternative information. SKS-wave anisotropy

is an efficient tool for mapping mantle structure deformation (Silver, 1996), as SKS

samples an entire vertical section through both the asthenosphere and lithosphere. For

the Terre Adélie and George V Land region, no clear continuation of the MSZ into the

lithospheric mantle was observed using the SKS-wave anisotropy study of Lamarque

et al. (2015) despite a strong variation in crustal thicknesses on both sides of the MSZ

from the airbone gravity study of Jordan et al. (2013) and receiver function analysis
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Lamarque et al. (2015). In order to fully interpret the seismic recordings for the MSZ,

it is therefore necessary to determine the crustal contribution of the SKS-wave anisotropy

measurements.

The present study focuses, firstly on the description of deformation processes based on

analysis of micrometric to millimetric scale structures. It was performed by both optical

analysis and electron backscatter diffraction (EBSD) crystallographic preferred orienta-

tion (CPO) measurements in samples from the strongly deformed domains of the MSZ

(mylonites) and from the less affected areas outside the shear zone where numerous tec-

tonic boudins are preserved. Subsequently, CPO measurements and modal compositions

allow us to calculate the contribution of the crust, in particular the one due to the MSZ

ductile deformation. Results are compared to the SKS-wave anisotropy measurements of

the TAC performed by Lamarque et al. (2015).

4.4 Geological settings

The Mertz shear zone (MSZ) is a major structure clearly visible at the Correll Nunatak

(67̊ 35’S, 144̊ 16’E; Stillwell, 1918; Di Vincenzo et al., 2007; Ménot et al., 2007),

Figure 4.1. The MSZ activation occurred during the 1.7 Ga tectono-metamorphic event

(Di Vincenzo et al., 2007; Duclaux et al., 2008), synchronously with the structuration

of the Dumont d’Urville and Cape Hunter sedimentary basins, the activation of the Zélée

shear zone (141̊ E) and the development of a network of anastomosed narrow shear zones

that have affected the Neoarchean basement, which is still visible at Stillwell Island for

example.

The MSZ marks the boundary between the Neoarchean to Paleoproterozoic TAC and

a metasedimentary complex intruded by a 0.5 Ga-old granitic suite related to the Ross

Orogeny (Fanning et al., 2002; Di Vincenzo et al., 2007).

At Correll Nunatak, the mylonitic foliation is decimeter-thick sub-vertical and ori-

ented N340̊ to N-S. The mineral lineation is found to be gently dipping and most of shear

markers clearly indicate a dextral shear sense (Kleinschmidt and Talarico, 2000; Ta-

larico and Kleinschmidt, 2003a, this study). From mineral assemblage observations,

the MSZ might represent a mid-crustal strike-slip fault that could have accommodated

large horizontal displacements during successive shearing events at 1.7 and 1.5 Ga in

amphibolite and greenschist facies conditions, respectively (Di Vincenzo et al., 2007;

Duclaux et al., 2008). However, the last activation of the MSZ at 1.5 Ga was discussed

by Ménot et al. (2005), who suggested that a younger age (maybe post-Ordovician)

cannot be formally ruled out because Paleozoic rocks are found to be juxtaposed east of

the MSZ.

Within the MSZ, some tectonic boudins preserve such Neoarchean penetrative struc-

tures of the TAC. They are predominantly composed of felsic to mafic orthogneisses

and granites intruding metasedimentary country rocks. This 2.55-2.44 Ga old continental

crustal segment (Oliver and Fanning, 2002; Duclaux et al., 2008) exposes two distinct

tectonic units (Port Martin and East Commonwealth Bay) that were metamorphosed un-

der amphibolite and granulite facies conditions respectively, and represent intermediate to

deep crustal sections (Ménot et al., 2005), Figure 4.1. More detailed geological settings
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4.5. Microstructures

are presented in supplementary materials (appendix A) with a structural description of

the studied outcrops.

4.5 Microstructures

4.5.1 Methods

We studied 20 samples located at Correll Nunatak in the amphibolite facies unit and

at Aurora Peak, Murchinson Mount, Cape Gray and Stillwell Island in the granulite

domain (Figure 4.1). We grouped the samples according to their deformation microstruc-

tures (strongly, moderately and weakly deformed samples), then, we selected one or two

representative samples from each group.

Crystallographic orientations were measured by electron backscatter diffraction

(EBSD) technique using a scanning electron microscope JEOL JSM 5600 at the Uni-

versity of Montpellier and a JEOL JSM 6500F at the Ecole des Mines at Saint-Etienne.

Polished thin sections were made parallel to the lineation and perpendicular to the fo-

liation (XY plane). Electron backscatter diffraction patterns (EBSP) were acquired at

accelerating voltage of 17 kV and a working distance of 25mm. They were manually or

automatically (step size of 10µm) acquired and indexed using the Channel 5 software

from HKL Technology, Denmark. For analysis, 5-7 Kikuchi bands were matched with

expected EBSPs. The accuracy of the crystallographic orientation of each measurement

is typically lesser than 1̊ .

Crystallographic orientations are displayed using pole figures, with equal area lower

hemisphere projections, where the sample lineation is represented by X, the foliation plane

is represented by (XY) and the direction normal to the foliation plane by Z. The fabric

strength is quantified by using the dimensionless J-index (Bunge, 1982), which is equal

to 1 for a random distribution and tends toward infinity for a single crystal orientation.

In some samples, foliation plane and lineation direction were not easy to identify. In

order to replace EBSD measurements in the structural frame (X, Y, Z), we used magnetic

foliation and lineation identification by anisotropic magnetic susceptibility (AMS) mea-

surements. The AMS was measured using a MFK1 Kappabridge instrument (AGICO,

Brno) at the University of Saint-Étienne (France). We evaluate the three principal suscep-

tibility axes (K1, K2 and K3 with K1 ≤ K2 ≤ K3) of the AMS ellipsoid in a low-magnetic

field (200 A.m-1). Axes K1 and K3 can be associated with the magnetic lineation and

to the magnetic foliation pole, respectively. We performed measurements on cubes, one

of the faces being parallel to the corresponding thin section. In metamorphic rocks

magnetic foliation and lineation generally correspond closely to the tectonic structures

(Borradaile and Henry, 1997; Egydio-Silva et al., 2005, personal observations in

mylonites from Correll) and we can thus discuss crystallographic fabrics in relation to the

structural framework.
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4.5.2 Microstructures from various rock types

We describe microstructures from both the Neoarchean granulite facies condition de-

formation and the Paleoproterozoic amphibolite to greenschist facies conditions deforma-

tion related to the MSZ. To study Neoarchean deformation, we selected samples from East

Commonwealth Bay (Aurora, Murchinson, Stillwell, Cape Gray) where the lower crustal

structure is well preserved. Four strongly deformed rocks (GD06-28 and RPM98-114 from

Aurora, RPM98-101 from Murchinson and RPM98-138 from Stillwell) and five moder-

ately deformed rocks (RPM98-121, GD06-25, RPM98-122 and RPM98-126 from Aurora

and RPM98-169B from Cape Gray) were also analyzed. Moreover, three weakly deformed

rocks were studied: two from a granulite facies preserved core at Aurora (RPM98-118

and RPM98-120) close to the MSZ, and another far from the MSZ at Cape Pigeon

(RPM98-166). The MSZ Paleoproterozoic tectonic event is studied at Correll Nunatak

(Di Vincenzo et al., 2007) using six mylonite samples (RPM98-106, GD06-07, GD06-08,

GD06-10, GD06-12 and GD06-16), and using sample 12-CJB-12D from a localized shear

zone in the anatectic granites of Stillwell Island. Name, location and modal composition

of selected samples are indicated in Table 4.1. Mineral abbreviations are from Whitney

and Evans (2010). Modal compositions were evaluated from both automatic EBSD ana-

lyzes and images analyzes (photographs of thin sections). Figure 4.2 and Figure 4.3 show

the structural context of the outcrops and photographs of corresponding thin-sections,

respectively. Detailed petro-microstructural descriptions of studied samples are given in

complementary materials (Appendix A). We focus below on minerals for which EBSD

measurements were carried out.

4.5.2.1 Neoarchean deformations

Strongly deformed rocks

Quartz is present as isolated grains in RPM98-114, as aggregated grains in RPM98-

101 and as ribbons in GD06-28. In all samples, the grain size is about 0.05 to 0.5 mm

and all crystals present irregular and lobed grain boundaries with evidence of plastic

deformation (undulose extinction). Feldspars grains are recrystallized with grain angles

of 120̊ (around 0.1 to 0.3 mm in grain size) in sample GD06-28. In the two others samples,

few porphyroclasts (about 0.1 mm in size) show evidence of plastic deformation whereas

recrystallized grains have textural equilibrium (0.01-0.02 mm). Orthopyroxene mainly

consists of recrystallized grains (around 0.05 mm) aligned along the foliation (XY) plane in

sample GD06-28 whereas it is present as isolated porphyroclasts of 0.1-0.2 mm with some

associated recrystallized grains in sample RPM98-114. In both samples, orthopyroxene

grains do not show evidence of kinking but are slightly affected by a late amphibolitization,

along fractures and cleavage. In sample RPM98-114, biotite (0.1 to 0.2 mm long) also

occurs as a late recrystallization phase around orthopyroxene.

Moderately deformed rocks

Quartz grains in all samples have very irregular and lobed grain boundaries as well as

marked undulose extinction. They are aggregated and tend to form polycrystalline rib-

bons. In some cases, they can contain small inclusion of feldspar and biotite. Feldspars are
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Petrology Sample Location Mineralogy

name Opx Pl KF Ox Bt Qtz Others

Granulite facies samples (2.4 Ga)

Strongly deformed rocks

Gneiss with GD06-28 Aurora 12 40 4 1 <1 43

Opx+Pl RPM98-114 Aurora 5 45 5 5 <1 39 Gt<1

Gneiss RPM98-101 Murchinson <1 29 59 <1 12

Moderately deformed rocks

Granulite RPM98-121 Aurora <1 62 4 2 <1 31 Cpx<1

GD06-25 Aurora 1 32 22 1 44

Gneiss RPM98-122 Aurora 2 26 3 <1 3 51 Gt 14

RPM98-138 Stillwell 33 35 3 5 10 Sill 13

Gt<1

Weakly deformed rocks

RPM98-118 Aurora 15 70 3 5 5 <1 Amp<1

Cpx<1

Gneiss with RPM98-120 Aurora 15 71 5 5 2 Amp<1

Opx+Pl Cpx<1

RPM98-166 Cape Gray 16 66 13 3 1 <1 Amp<1

Cpx<1

Amphibolite facies samples (1.7 Ga)

Strongly deformed rocks

RPM98-106 Correll 27 48 <1 24 Cpx<1

GD06-07 Correll 50 8 <1 6 15 Amp 21

GD06-08 Correll 46 12 10 5 Amp 27

Orthogneiss GD06-10 Correll 39 38 6 12 Amp 5

GD06-12 Correll 41 37 <1 5 Amp 20

GD06-16 Correll 33 1 <1 5 6 Amp 55

GD06-18 Correll 40 25 12 8 Amp 15

Moderately deformed rocks

Deformed 12-CJB-12D Stillwell 21 13 8 56 Amp<1

Granite

Table 4.1 – Petrology, sample name, location and modal composition (%) of the

18 selected samples. Opx=orthopyroxene, Pl=feldspar plagioclase, KF=K-feldspar,

Ox=oxide, Bt=biotite, Qtz=quartz, Am=amphibole, Gt=garnet, Cpx=clinopyroxene,

Sill=sillimanite.
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Correll Aurora and Murchinson Stillwell and Cape Gray

Granulite-facies core

Amphibolite-facies core

 Granulite or 
amphibolite-facies 
foliation before 2.45Ga

Amphibolite-facies 
retrogressed foliation 
2.45Ga

Amphibolite to 
greenschist-facies 
foliation (1.7-1.5Ga)

Figure 2

Figure 4.2 – Vertical cross-sections of outcrops from Correll, Aurora and Murchinson, and,

Stillwell and Cape Gray. We distinguish: 1/ the granulite-facies (Aurora Peak, Stillwell

Island and Cape Gray) and amphibolite-facies (Correll Nunatak) cores formed at 2.8-

2.6 Ga, which constitute the weakly deformed rocks, 2/ the preserved granulite-facies or

amphibolite-facies foliation imprinted between 2.6 and 2.45 Ga, 3/ the amphibolite-facies

foliation associated with the retrogression in the lower and intermediate crust at 2.45 Ga.

This deformation is associated with the development of the dome-basin structures. At

Correll Nunatak, this deformation could have been entirely reworked during the MSZ

activation, 4/ the amphibolite to greenschist-facies conditions of deformation occurring

between 1.7 and 1.5 Ga, related to the MSZ. Red symbols refer to samples presented

in Figure 4.3: stars and triangles = 1.7 Ga amphibolite deformation at Correll (samples

RPM98-106, GD06-07, GD06-08, GD06-10, GD06-12, GD06-16, GD06-18) and Stillwell

(sample 12-CJB-12D) respectively, circles and ellipses = granulite deformation prior to

2.45 Ga at Aurora (samples GD06-28, RPM98-114, RPM98-101, RPM98-121, GD06-25,

RPM98-122) and at Stillwell (sample RPM98-138) respectively, cross and squares = gran-

ulite core at Cape Gray (sample RPM98-166) and at Aurora (samples RPM98-120 and

RPM98-118) respectively.

54



4.5. Microstructures

Figure 4.3 – A: Photographs of the Neoarchean granulite-facies thin-sections. B: Pho-

tographs of the Paleoproterozoic amphibolite-facies thin-sections. See Figure 4.2 for struc-

tural context.
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Chapitre 4. Microstructural deformation of the MSZ

mainly present in moderately deformed samples as recrystallized grains (0.05 to 0.2 mm)

with equilibrated textures. In samples RPM98-121 and RPM98-138, few porphyroclasts

are preserved and show evidence of plastic deformation (undulose extinction, curved and

bevelled twins). Biotite grains, when present, are mainly aligned along the foliation plane

and can measured from 0.1-0.2 mm long (sample RPM98-121) to 1.0-1.2 mm long (sample

RPM98-122). Orthopyroxene is present in sample GD06-25 as grains about 1 mm aligned

along the foliation (XY) plane, and is sample RPM98-122 as isolated grains of 0.1-0.2 mm

with no evidence of kinking and with texturally equilibrated grain boundaries.

Weakly deformed rocks

Orthopyroxene grains are rounded with a grain size of 0.5-2.0 mm. They do not present

evidence of kinking nor alteration although they are fractured. They occur as isolated

grains or as cluster of 4-5 grains generally aligned along the foliation (XY) plane. Late-

stage biotite and quartz symplectites are concentrated around orthopyroxene grains or

along their fractures. These biotite grains are not aligned along the foliation (XY) plane

as their crystallization from orthopyroxene grains occurred after the 2.4 Ga granulite

tectonic event. Plagioclase grains are bigger than the ones in strongly and moderately

deformed samples (about 1 mm). The polygonal grain boundaries, with angles around

120̊ , suggest a large degree of recrystallization. In samples RPM98-166 and RPM98-118

we clearly distinguish two generations of plagioclases: the first one is represented by the

porphyroclasts and the second one by the neoblasts. In sample RPM98-166 plagioclase

neoblasts are in textural equilibrium but some porphyroclasts present irregular grain

boundaries and bevelled twins, suggesting plastic deformation. Plagioclase porphyroclasts

from sample RPM98-118 show little evidence of plastic deformation. Lastly, sample

RPM98-120 contains only a few recrystallized grains and the plagioclase porphyroclasts

do not show plastic deformation structures.

4.5.2.2 Paleoproterozoic deformation

Strongly deformed rocks: mylonites from the MSZ

All samples are characterized by coexisting large porphyroclasts and mylonitic bands

of highly deformed minerals. Porphyroclasts are mainly K-feldspar grains (microclines)

with undulose extinction and around 1 mm in size. Some porphyroclasts are made of

plagioclase and amphibole grains and assemblages of quartz, feldspar and biotite replace

others. Fine grains (less than 0.1 mm) of biotite, amphibole, plagioclase and quartz

constitute deformation bands around the porphyroclasts and define the foliation. Quartz

forms irregular ribbons showing evidence of grain boundary migration such as lobed

edges and/or plastic deformation (undulose extinction) depending on the sample. The

microstructure of sample GD06-18 slightly differs with the foliation defined by biotite

alignment (0.3 to 1 mm long). Quartz is aggregated in areas containing porphyroclasts

(about 0.3 mm) and neoblasts (0.05 mm) formed by dynamic recrystallization (subgrain

rotation).

Moderately deformed rock: localized shear zone

The deformation is mainly localized into shear bands composed of biotite and small
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4.5. Microstructures

neoblast grains of quartz and feldspar (less than 0.2 mm). Biotite grains are mainly

aligned along the foliation (XY) plane but another direction at 45̊ is also observed (SC

structures). Bands of larger quartz and feldspar grains (0.3-0.5 mm) are characterized

by partial recrystallization with equilibrated structures (120̊ angles) for feldspar. The

recrystallization was not complete as some grain boundaries are irregular.

4.5.3 Crystallographic preferred orientations

4.5.3.1 Quartz

Quartz CPO are presented in Figure 4.4. First, we present results of quartz CPO

from samples collected in the Neoarchean granulite facies tectonic boudins. The fabric

strength of GD06-28 (Jindex = 4.9) is significantly higher than for other samples (Jindex <

3). Quartz CPO of sample GD06-28 are characterized by [11-20]-axes ([a]-axes) oriented

in a girdle in the (XZ) plane with a stronger concentration at about 25̊ to the lineation

X-axis. The [0001]-axes ([c]-axes) tend to form a girdle along a plane that passes through

Y-axis, at an angle of 30̊ to the (XZ) plane. The maximum concentration of [0001]-axes

is clearly defined close to Y. Strongly deformed samples RPM98-114 and RPM98-101

have similar quartz fabrics to sample GD06-28, with [11-20]-axes oriented in a girdle in

the (XZ) plane with the maximum concentration close to the lineation X-axis and [0001]-

axes with two point maxima, the most concentrated close to the Y-axis, and the second

one oriented at about 30̊ to the Z-axis. Moderately deformed sample RPM98-121 has

the quartz [11-20]-axes oriented close to the lineation and the c-axes oriented in a girdle

in the YZ plane. Maximum concentration of [0001]-axes in this sample is at 20̊ to the

Z-axis. Moderately deformed quartz [0001]-axes of the Neoarchean sample GD06-25 form

an incomplete and asymmetric cross girdle with an opening angle about 90̊ . Maximum

concentration of [11-20]-axes is extremely low, oriented at around 10̊ to the lineation.

Quartz fabrics from the moderately deformed samples RPM98-122 and RPM98-138 are

very weak. [0001]-axes are in a girdle around the (XY) plane with maximum concentration

at 30̊ to the X-axis, and weakly clustered around the Y-axis, respectively. The [11-20]-

axes do not have a clear orientation.

All the mylonite samples from the 1.7 Ga amphibolite event present similar quartz

CPO, except for sample GD06-18. The [0001]-axes are mainly in girdle around the (YZ)

plane with maximum concentrations ranging between 3 and 5. Maximum concentrations

are located close to the Y-axis for samples GD06-07, GD06-08 and GD06-12, and at

20 to 40̊ from the Y-axis in samples RPM98-106, GD06-10 and GD06-12. The [11-

20]-axes are in a girdle around the (XZ) plane for all these samples, with maximum

concentrations oriented at a low angle to the X-axis (from 0 to 30̊ ). In sample GD06-16,

the concentration of [11-20]-axes is extremely weak. Samples GD06-08 and GD06-10 have

[0001]-axes more concentrated around the Y-axis than the other samples. Sample GD06-

18 has a different quartz CPO, with [0001]-axes oriented parallel to the Z-axis and [11-20]-

axes parallel to the X-axis. Finally, sample 12-CJB-12D, which was moderately deformed

during the Paleoproterozoic amphibolite facies tectonic event, shows poorly concentrated

[0001]-axes (maximum density < 3) in a girdle at 30-50̊ angle to the foliation plane, with

a maximum at 30̊ to the Y-axis. The [11-20]-axes tend to be oriented in a girdle around
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Chapitre 4. Microstructural deformation of the MSZ
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4.5. Microstructures

Figure 4.5 – Plagioclase CPO for strongly,

moderately and weakly deformed samples

in both 2.4 Ga granulite-facies and 1.7 Ga

amphibolite-facies. CPO are represented

on equal area, lower hemisphere projec-

tions. Foliation is marked by a black line

when clearly observed and by a dashed

line when the plane was less clear. Lin-

eation, when determined, is marked by the

structural axis X. When foliation and lin-

eation were not identifiable, measurements

of magnetic foliation and lineation were

carried out. Square, triangle and circle

represent K1 (magnetic lineation), K2 and

K3 (pole of magnetic foliation) respectively.

The density contours are from 0.5 (dashed

line) to the maximum density at intervals

of 0.5. N is the number of measurements

and M.D the maximum density represented

by a small square.

the (XZ) plane but the maximum density is low and the fabric is weak.

4.5.3.2 Feldspar

Feldspar constitutes the main phase (from 30 to 70%) of all studied samples and

plagioclase is more abundant than K-feldspar. We present the CPO for plagioclase in

Figure 4.5. They are low, almost isotropic, with maximal density from 1.85 to 3.17.

In the Neoarchean domain, all strongly and moderately deformed granulite facies

samples display quasi-isotropic feldspar fabrics (Figure 4.5). Maximum concentration

(M.D.) of [100]-axes, (010)-poles and (001)-poles range from 2.1 to 2.5 with no clear

relation to the structural framework. Samples with the clearest feldspar CPO in relation

to the structural framework are RPM98-118 and RPM98-166 from the weakly deformed

group. In both samples, poles of (010) are parallel to the magnetic foliation pole and
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Chapitre 4. Microstructural deformation of the MSZ

[100]-axes are parallel to the magnetic lineation. The (001)-poles are not clearly oriented

in relation to the structural framework.

In samples deformed at 1.7 Ga under amphibolite facies conditions, feldspar CPO

are also extremely low and show no clear relation to the tectonic foliation. GD06-16

is the sample with the most clearly defined feldspar CPO. It presents an alignment of

(010)-poles parallel to the foliation plane and [100]-axes parallel to the lineation.

4.5.3.3 Biotite and amphibole

CPO for biotite and amphibole are displayed in Figure 4.6. Biotite crystals CPO were

measured in the Neoarchean domain for the moderately deformed samples RPM98-122

and RPM98-138 and for the weakly deformed samples RPM98-166 and RPM98-120. In

the amphibolite facies samples from Paleoproterozoic shear zones, strongly deformed sam-

ples GD06-07 and GD06-16 as well as moderately deformed sample 12-CJB-12D are all

biotite-bearing. In both granulite and amphibolite facies domains, strongly and moder-

ately deformed samples present clear biotite fabrics, with [001]-axes ([c]-axes) clustering

more strongly than the other crystallographic axes and oriented perpendicular to the

foliation. Axes [100] and [110] tend to be oriented in a girdle in the foliation plane. Bi-

otite CPO from weakly deformed samples present different patterns. Sample RPM98-166

shows biotite [001]-axes concentrated in a two point maxima oriented at a high angle

to the foliation and lineation. Sample RPM98-120 shows biotite [100]-axes close to the

magnetic lineation, [110]-axes oriented at 30̊ to the magnetic foliation and [001]-axes that

tend to be close to the magnetic K2 (Y-axis), i.e. perpendicular to magnetic lineation

and within the magnetic foliation plane.

Amphibole is only present in the Paleoproterozoic amphibolitic mylonites. We mea-

sured amphibole CPO in strongly deformed samples GD06-07, GD06-08, GD06-12 and

GD06-16. For all samples, the [001]-axes are parallel to the stretching lineation. In

sample GD06-07, both (100) and (010) tend to be oriented parallel to the foliation. In

sample GD06-08, amphibole (100) is oriented parallel to the foliation. In samples GD06-

12 and GD06-16, both (100) and (010) for amphibole present two maxima close to Y

and Z. However, in all four samples, maximum densities are higher for (100)- than for

(010)-poles.

4.5.3.4 Orthopyroxene

Orthopyroxene is a main phase in granulite rocks but is not present in amphibolites

from the 1.7 Ga shear zones. CPO for orthopyroxene are displayed in Figure 4.7. Strongly

deformed Neoarchean samples GD06-28 and RPM98-114 show preferred orthopyroxene

orientation characterized by (100) oriented parallel to the foliation plane, [001] parallel to

the stretching lineation and clustering of [010] near to the Y structural direction. Others

samples have different fabrics. Moderately deformed sample GD06-25 shows preferred

orientation of orthopyroxene with (010) oriented parallel to the foliation plane, [100]-axes

parallel to the stretching lineation and [001]-axes oriented in the foliation plane with two

density maxima close to the Y-axis. Orthopyroxene CPO for the moderately deformed

sample RPM98-122 are very interesting: [001] is clearly parallel to the stretching lineation,
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4.5. Microstructures

Figure 4.6 – Biotite and amphibolite CPO for strongly, moderately and weakly deformed

samples in both 2.4 Ga granulite-facies and 1.7 Ga amphibolite-facies. CPO are repre-

sented on equal area, lower hemisphere projections. Foliation is marked by a black line

when clearly observed and by a dashed line when the plane was less clear. Lineation,

when determined, is marked by the structural axis X. When foliation and lineation were

not identifiable, measurements of magnetic foliation and lineation were done. Square, tri-

angle and circle represent K1 (magnetic lineation), K2 and K3 (pole of magnetic foliation)

respectively. The density contours are from 1 (dashed line) to the maximum density at in-

tervals of 1. N is the number of measurements and M.D the maximum density represented

by a small square.
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Chapitre 4. Microstructural deformation of the MSZ

Figure 4.7 – Orthopyroxene CPO for strongly, moderately and weakly deformed samples

in 2.4 Ga granulite-facies. CPO are represented on equal area, lower hemisphere projec-

tions. Foliation is marked by a black line when clearly observed and by a dashed line

when the plane was less clear. Lineation, when determined, is marked by the structural

axis X. When foliation and lineation were not identifiable, measurements of magnetic

foliation and lineation were done. Square, triangle and circle represent K1 (magnetic

lineation), K2 and K3 (pole of magnetic foliation) respectively. The density contours are

from 1 (dashed line) to the maximum density at intervals of 0.5. N is the number of

measurements and M.D the maximum density represented by a small square.
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4.6. Seismic properties of the crust affected by the MSZ

but both (100)- and (010)-poles have concentrations perpendicular to the foliation plane.

Weakly deformed RPM98-166 and RPM98-120 samples show a clear preferred orthopy-

roxene orientation with (010) oriented parallel to the foliation plane, [001]-axes parallel

to the stretching lineation and clustering of [100]-axes near to the Y structural direction.

The last weakly deformed sample RPM98-118 has orthopyroxene (010) oriented parallel

to the foliation, as in the other weakly deformed samples. However, [001]-axes are ori-

ented in a girdle in the foliation plane with a maximum density close to the K2 magnetic

axis (Y-axis). Orthopyroxene [100]-axes do not show any orientation with respect to the

magnetic framework.

4.6 Seismic properties of the crust affected by the

MSZ

4.6.1 Methods of modelling

In order to evaluate the impact of the crystallographic preferred orientation of de-

formed minerals on seismic anisotropy in the deep continental crust, we computed seismic

properties of amphibolite and granulite facies rocks from the TAC. Computations were

performed using the single crystal elastic stiffness matrix, the CPO of the main minerals

and density using the Mainprice (1990) software through the Voigt-Reuss-Hill averaging

system. Input parameters are as follows:

(1) Mineral proportions and compositions of amphibolite and granulite facies rocks of the

TAC were estimated from thin sections using automatic EBSD mapping, image analysis,

and calculations from microprobe data on minerals and based on whole-rock chemistry.

Modal abundance was estimated from the 18 studied samples, with corroboration from

previous estimations from field, microstructural and geochemical studies (Pelletier, 2001).

Mineral proportions are detailed in supplementary material (Appendix A).

(2) EBSD-measured CPO of representative minerals from strongly and moderately de-

formed samples. CPO for feldspar is from sample RPM98-120, for quartz is from RPM98-

114, for amphibole from GD06-16, for biotite CPO from RPM98-122 and for orthopy-

roxene from GD06-28, based on the commonly found (100)[001] fabric. Spinel, garnet,

clinopyroxene, sillimanite and cordierite were considered as being isotropic.

(3) Single crystal elastic constants and density data for hypersthene were calculated from

data in Bass and Weidner (1984); Weidner et al. (1978). Others crystal elastic

constants are taken from Aleksandrov et al. (1974) for plagioclase, McSkimin et al.

(1965) for quartz, Aleksandrov and Ryzhova (1961) for amphibole and biotite, Li

et al. (1995) for oxide (spinel), Babuska et al. (1978) for garnet, Collins and Brown

(1998) for clinopyroxene, Vaughan and Weidner (1978) for sillimanite and Haussühl

et al. (2011) for cordierite.

4.6.2 Results

P-wave velocities, P- and S-wave anisotropy and the orientation of the fast S-wave po-

larisation plane are presented in Figure 4.8. Firstly we show results for various aggregates
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composed of 100 % plagioclase, 100 % quartz, 100 % amphibole, 100 % biotite and 100 %

orthopyroxene and then for the amphibolite and granulite facies, taking into account the

rocks types and modal contents described in complementary materials (Appendix A).

For the plagioclase aggregate, P-wave anisotropy is low (2.9 %). The maximum of

P-wave velocity is close to the perpendicular to the foliation (Vpmax = 6.7 km.s-1) and

the minimum of P-wave velocity is parallel to the lineation (Vpmin = 6.5 km.s-1). The

maximum S-wave anisotropy is also very low (1.6 %) and close to 0 in the case of an S-wave

propagating parallel to Y. For the quartz aggregate, P-wave anisotropy is relatively strong

(6.3 %) and the slowest (5.9 km.s-1) direction of propagation is close to the structural axe

Y. The maximum S-wave anisotropy is 6.6 % and close to 3.0 % close to the structural axe

Y. For S-waves propagating parrallel to the structural axe Y, the Vs1 polarization planes

describe an angle of about 20̊ to the foliation. The amphibole aggregate shows strong

P-wave anisotropy (11.4 %), with the lowest velocity of about 6.5 km.s-1 perpendicular

to the foliation and the highest velocity of about 7.3 km.s-1 parallel to lineation. The

maximum S-wave anisotropy is very high (6.9 %) and greater than 5.0 % for an S-wave

propagating parallel to the Y-axis. The polarization planes of the speed velocity waves

(Vs1) are oriented parallel to the foliation. For the biotite aggregate, P-wave anisotropy

is remarkably strong, about 21 % with a velocity of 5.4 km.s-1 for a P-wave propagating

parallel to Y. The maximum S-wave anisotropy is also the strongest one (21.1 %) and it

is maximal for an S-wave propagating parallel to Y. The orientation of the fast S-wave

polarization plane shows a low angle to the foliation plane. Finally, the orthopyroxene

aggregate shows a low P-wave anisotropy (1.4 %) with a velocity of 7.3 km.s-1 for a P-wave

propagating parallel to Y. The maximum S-wave anisotropy is also low (1.5 %) and close

to 0 for an S-wave propagating parallel to Y.

We also modeled a representative granulite and amphibolite facies crust for the Terre

Adélie craton (Figure 4.8) from modal proportions estimated (see complementary mate-

rials appendix A for details). It appears that P-wave anisotropy (1.3 % for granulite and

1.5 % for amphibolite) and maximum S-wave anisotropy (1.1 % for granulite and 2.6 %

for amphibolite) are low. The anisotropy of the granulite domain is less than 1 % and the

anisotropy of the amphibolite terrain is about 1.5 % for S-waves propagating parrallel to

Y (i.e. propagating vertically in the displayed projection considering a foliation with a

vertical dip).

Figure 4.8 (facing page) – Representative patterns of calculated seismic properties of the

TAC crust affected by the MSZ. Equal area, lower hemisphere projections in X, Y, Z

framework. Solid red line: foliation (XY plane) is vertical and lineation (X) is horizontal

in the foliation plane. The seismic properties are: P-wave velocity (Vp, km.s-1), S-

wave anisotropy (AVs %) defined for a specific direction as 100*(Vs1-Vs2)/[(Vs1+Vs2)/2]

where Vs1 and Vs2 are the fast and slow S-wave velocities, respectively, and the direction

of the Vs1 polarization planes.
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4.7 Discussion

4.7.1 Deformation mechanisms from microstructure observa-

tion and CPO analyzes

4.7.1.1 Quartz

From microstructure observation and CPO analyzes, we can distinguish four main

quartz fabric patterns related to the intensity and the pressure-temperature conditions of

deformation: (1) the Neoarchean granulite-facies mylonites, (2) the moderately deformed

Neoarchean granulite rocks, (3) the Paleoproterozoic amphibolite facies mylonites, and,

(4) the moderately deformed Paleoproterozoic rocks.

Quartz microstructures from the Neoarchean granulite facies mylonites (samples

GD06-28, RPM98-114 and RPM98-101) are characterized by undulose extinction and

irregular and lobed grain boundaries related to subgrain rotation recrystallization (SGR)

and grain boundary migration (GBM) plastic deformation processes. Passchier and

Trouw (1996) defined the subgrain rotation recrystallization as the increase in angle be-

tween the crystal lattice on either side of the subgrain boundary until the subgrain forms

a new grain. The authors defined the GBM high temperature process as the ”increase

in grain boundary mobility to an extent that grain boundaries can sweep through en-

tire crystals to remove dislocations and possibly subgrain boundary”. In the Neoarchean

granulite mylonites, the [0001] and [11-20]-axes patterns in these three samples are typ-

ical of quartz CPO resulting from the dominant activation of prismatic <a> and basal

<a> slip systems, with a contribution of a rhomboidal <a> slip system only in samples

RPM98-101 and RPM98-114. The activation of the prismatic <a> with subordinate

rhomboidal <a> slip systems is commonly interpreted as a medium to high temperature

deformation (Wenk et al., 1989; Wenk and Christie, 1991; Passchier and Trouw,

1996; Menegon et al., 2008; Pennacchioni et al., 2010). However, the activation of

a basal <a> slip system interpreted as lower temperature deformation (Passchier and

Trouw, 1996), and could be related to the retrogression event that occurred at about

2.42 Ga in the granulite domain (Duclaux et al., 2008). In that case, the prismactic

<a> slip system would have been preserved in quartz during retrogression. This has

been already identified by Toy et al. (2008) in the quartz fabrics from the Alpine Fault

mylonites. The authors showed that the dominant activation of the prismatic <a> slip

system during the deformation prevents easy basal <a> slip. In that case, the prismatic

<a> slip system will be largely preserved. Moreover, strongly deformed granulite-facies

sample GD06-28 shows a quartz CPO characterized by a higher concentration of [0001]-

axes close to the Y-axis than the other samples. It could indicate that the prismatic <a>

slip system has been more strongly activated in this sample than in samples RPM98-114

and RPM98-101. This quartz CPO is also related to a specific microstructure character-

ized by well-defined ribbons and more evidence of GBM processes such as lobed grain

boundaries, variable grain size, and grain boundary mobility structures. This is inter-

preted by Jessell and Lister (1990) and Stipp et al. (2002b) as being related to an

increase in deformation temperature, but could also be related to a decreasing strain rate

at constant temperature (Stipp et al., 2002a; Law, 2014).
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The quartz microstructures of moderately deformed granulite-facies samples are char-

acterized by grains showing evidence of SGR and GBM. However, in contrast to the

strongly deformed granulite-facies samples, grains ribbon formation is not complete in

moderately deformed samples. The [0001]-axes cross girdles and [11-20]-axes patterns

in the quartz are representative of the activation of prismatic <a>, rhomboidal <a>

and basal <a> slip systems (Menegon et al., 2008; Augenstein and Burg, 2011)

at medium temperature (Stipp et al., 2002b). The symmetry of the quartz [0001]-axes

cross girdles in these samples could indicate a co-axial (pure shear) deformation (Law,

1990). Moreover, the low maximum density of these quartz CPO, in particular for sample

RPM98-122, may be related to a notable recrystallization imprint during retrogression as

shown by Toy et al. (2008) for samples close to the Alpine fault.

Paleoproterozoic amphibolite-facies mylonites display SGR and GBM microstructures

associated with the [0001] and [11-20] partial girdle patterns for all samples except GD08-

18. These patterns suggest the activation of both prismatic <a> and rhomboidal <a>

slip systems. Similar fabrics were measured by Pennacchioni et al. (2010) in quartz

veins deformed at medium temperature. The stronger concentration of [0001]-axes around

the Y-axis reveals a more intense activation of the prismatic <a> slip system in samples

GD06-08 and GD06-10, related to a higher temperature Egydio-Silva et al. (2002) or

a lower strain rate deformation (Stipp et al., 2002a; Law, 2014). The asymmetry of

the [0001]-axes single girdle observed in these samples was predicted by Etchecopar

(1977) in models of two-dimensional simple shear deformation. Sample GD06-18 differs

from the other amphibolite-facies mylonites. Microstructural observations indicate that

for this sample recrystallization is dominated by SGR processes. In addition, its CPO

is typical of the activation of a (0001)[11-20] slip system, usually developed during lower

temperature deformation (Stipp et al., 2002b; Peternell et al., 2010; Law, 2014). A

low temperature deformation could be related to the very localized activation of the shear

zone that could occurred in green-schist-facies at 1.5 Ga, as shown by Di Vincenzo et al.

(2007) and Duclaux et al. (2008) from 40Ar/39Ar dating on biotite.

Finally, the moderately deformed Paleoproterozoic amphibolite-facies rocks display

recrystallization microstructures associating SGR and GBM processes and CPO char-

acterized by the [0001]-axes that form single girdle patterns suggesting the activation

of associated prismatic <a>, rhomboidal <a> and basal <a> slip systems. As for the

amphibolite-facies mylonites, the asymmetry of the [0001]-axes girdle is probably related

to dominant shear strain but the development of a basal <a> slip system suggests a lower

temperature of deformation.

Quartz fabrics are sensitive to temperature conditions during deformation but they

do not constitute a good quantitative thermometer, as they are also sensitive to water-

content (Mainprice and Paterson, 1984; Tullis and Yund, 1989; Nakashima et

al., 1995; Mancktelow and Pennacchioni, 2004), water fugacity (Kronenberg and

Tullis, 1984; Post et al., 1996; Chernak et al., 2009; Holyoke and Kronenberg,

2013), strain rate (Tullis et al., 1973) and strain regime (Schmid and Casey, 1986; Toy

et al., 2008) see also Law (2014) and references therein for a review. However, we clearly

distinghish two different tectonic events in the granulite-facies and amphibolites-facies

rocks respectively, with contrasting microstructures and CPO for the two quartz popu-
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lations. The activation of a basal <a> slip system in strongly deformed granulite-facies

samples could be related to the retrogression event. In sample GD06-28, the preserva-

tion of a quartz CPO suggesting the activation of prismatic <a> slip system despite the

recrystallization during the retrogression suggests a strong activation of this slip system

during the peak metamorphic deformation. In addition, the symmetrical patterns ob-

served for quartz CPO of moderately deformed granulite-facies samples suggest that they

have recorded co-axial deformation. The amphibolite-facies rocks at Correll Nunatak

were deformed during Paleoproterozoic times by predominantly simple shear deforma-

tion. These results suggest than the quartz CPO patterns from Neoarchean boudins were

preserved in spite of further deformation during Paleoproterozoic times.

4.7.1.2 Feldspar

Optical microstructure analysis reveals strong evidence of plastic deformation (undu-

lose extinction, fine curved planes) in porphyroclasts embedded in large areas of recrystal-

lized grains. Pervasive grain boundary migration and grain growth suggests deformation

mechanisms combining diffusion creep and dislocation creep. Such mechanisms are de-

scribed for syn- to post-kinematic deformation at high temperature conditions (Egydio-

Silva et al., 2002). However, fabrics measured in the present study display extremely

weak maximum concentration of axes (M.D. < 3). This lack of strong fabric can be inter-

preted in different ways: (1) the activation of diffusion creep in association with disloca-

tion creep due to deformation at high temperature (Lapworth et al., 2002; Rosenberg

and Stünitz, 2003), (2) grain boundary diffusion creep facilitated by significant grain

size reduction during dynamic recrystallization (Jiang et al., 2000; Mehl and Hirth,

2008; Raimbourg et al., 2008; Svahnberg and Piazolo, 2010; Ji et al., 2014), and, (3)

simultaneous activation of several slip systems facilitated under high temperature condi-

tions (Gandais and Willaime, 1984; Zhang et al., 1994). Interestingly, the samples

that show the clearest fabric are from the weakly deformed areas (RPM98-166, RPM98-

120 and RPM98-118). According to previous hypotheses, the fact that these samples

present the clearest fabric could be due to a lower temperature of deformation or to

the absence (or quasi-absence) of grain size reduction during dynamic recrystallization.

Equilibrated microstructures marked by few undulose extinctions, few or no neoblasts

and grain boundaries with angles oriented at 120̊ do not argue for a low temperature de-

formation but suggest a high degree of static recrystallization or a magmatic flow texture

overprinted by incipient high temperature plastic deformation, as suggested by previous

studies (Benn and Allard, 1989; Boiron et al., 2013; Satsukawa et al., 2013; Ji

et al., 2014). This CPO pattern with (010)-planes parallel to the foliation and [100]-axes

parallel to the lineation have been documented in naturally deformed rocks (Rosenberg

and Stünitz, 2003; Mehl and Hirth, 2008; Satsukawa et al., 2013) and in experimen-

tally deformed anorthite aggregates (Ji et al., 2000; Ji et al., 2004). This CPO pattern

is commonly attributed to dislocation glide with activation of the dominant (010)[100]

slip system or to anisotropic growth at high temperature (Ji et al., 2000; Ji et al., 2004;

Satsukawa et al., 2013). Finally, as suggested by quartz CPO, the weakly deformed

samples may also register a different strain regime (more coaxial) than moderately and

strongly deformed ones. Correlations between the type and orientation of the strain
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regime and the feldspars CPO has already been highlighted by previous studies (Kruhl,

1987; Heidelbach et al., 2000; Ildefonse and Mainprice, 2005; Satsukawa et al.,

2013).

4.7.1.3 Biotite and Amphibole

Biotite CPO (Figure 4.6) for amphibolites facies samples GD06-07, GD06-16 and 12-

CJB-12D and for granulites facies samples RPM98-122 and RPM98-138, with the [001]

axes (or c-axes) oriented perpendicular to the foliation plane, are commonly interpreted

as being typical of plastic deformation with basal glide (Barruol and Mainprice,

1993a; Ji et al., 1993; Lloyd et al., 2009; Nishizawa and Kanagawa, 2010; Valcke

et al., 2006, and references therein). From TEM analysis of experimentally deformed

biotite, Christoffersen and Kronenberg (1993) show that this CPO is related to

the activation of (001)[100] and (001)[110] slip systems. Weakly deformed granulite-facies

samples (RPM98-166 and RPM98-120) show no clear orientation or relationship with the

structural axes (X, Y, Z). However, biotite grains are rare in the later samples, thus CPO

is based on a small number of crystals. Moreover, these biotite grains are crystallized in

all directions, mainly around orthopyroxene-quartz-oxide assemblages. Microstructural

analysis argues for a secondary crystallization of these biotite grains following the gran-

ulite facies deformation stage (Pelletier, 2001) and the lack of clear CPO in these

samples reveals the absence of plastic deformation in these minerals. Observation of ran-

domly oriented secondary biotite in less deformed granulite-facies samples allows us to

conclude that (1) the retrogression of the granulite facies crust, associated with hydration

and late-crystallization of biotite (Opx => Bt + Qz + Ilm), occurred after the deforma-

tion in granulite-facies conditions, and (2) the 1.7 Ga deformation in amphibolite-facies

conditions was localized into shear zones and did not affect the granulite-facies cores.

Amphibole fabric measurements in samples from Correll Nunatak suggest dislocation

glide with activation of the dominant (100)[001] slip system (Figure 4.6). This slip system

has already been identified in amphibolite rocks from the intermediate and lower crust

(Ji et al., 1993; Ji et al., 2013; Kitamura, 2006; Tatham et al., 2008; McNamara

et al., 2012; Getsinger and Hirth, 2014). In sample GD06-16, the secondary (010)[001]

slip system is also activated. Activation of this secondary slip system has already been

reported in naturally deformed samples (Imon et al., 2004; Kitamura, 2006; D́ıaz

Aspiroz et al., 2007; Tatham et al., 2008; Llana-Fúnez and Brown, 2012). In their

experimental study, Ko and Jung (2015) did not observe the activation of the (010)[001]

slip system for temperatures ranging from 0 to 700̊ C at 1 GPa, and the presence of this

slip system could thus indicate a higher temperature of deformation.

4.7.1.4 Orthopyroxene

In granulite samples, we identify different orthopyroxene CPO patterns (Figure 4.7).

The two strongly deformed samples present similar CPO, whose patterns has already

been identified in numerous studies (Barruol and Mainprice, 1993a; Ji et al., 1993;

Egydio-Silva et al., 2002; Lund et al., 2006; Kanagawa et al., 2008; Raimbourg

et al., 2011, for crustal rock studies). This CPO is usually interpreted as evidence of
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plastic deformation by dislocation glide with activation of the dominant (100)[001] slip

system. We refer to this fabric as the ”common” CPO. In the weakly deformed sam-

ples (RPM98-118, RPM98-120 and RPM98-166) the fabric is different and less common.

These samples show (010) oriented parallel to the foliation plane, [001]-axes parallel to

the stretching lineation, and clustering of [100] close to the Y structural direction. We re-

fer to this fabric as the ”uncommon” CPO. The moderately deformed sample RPM98-122

presents a composite fabric, combining both ”common” and ”uncommon” CPO. Tem-

perature, pressure, chemical composition and water-content are known to influence the

deformation processes. Such control by intensive parameters has been well documented

for some minerals, as for example olivine (Jung and Karato, 2001; Couvy et al., 2004;

Katayama and Karato, 2006). Likewise, we discuss the influence of these factors on

CPO development in naturally deformed orthopyroxene from the deep continental crust.

Measurements of activation of secondary (010)[100] slip systems in naturally deformed

Mg-rich orthopyroxene were performed by Steuten and Van Roermund (1989) on

Alpine-type peridotite using TEM observations. More recently, Manthilake et al.

(2013) highlighted the effects of aluminium and water-content on activated slip systems

in experimentally deformed orthopyroxene. Nazé et al. (1987) and Ross and Nielsen

(1978) conducted TEM investigations on natural and experimental orthopyroxenes and

experimental deformation on wet polycrystalline enstatite, respectively. They both con-

cluded that activation of (010)[001] needs higher temperature and strain rate conditions

than for (100)[001]. These observations are in agreement with those of Ji and Salisbury

(1993) and Egydio-Silva et al. (2002) that the observed orthopyroxene CPO could be

developed by the activation of the dominant (100)[001] and secondary (010)[001] slip

systems in high-grade amphibolite to granulite-facies samples. ”Uncommon” orthopyrox-

ene CPO were also observed in granulite rocks by Lund et al. (2006). These authors

attribute the orthopyroxene CPO variations to the spatial distribution of orthopyroxene

grains. The uncommon CPO is observed in the isolated grains in a quartz-feldspathic

matrix, which suffered higher differential stresses than clustered grains.

In our samples, the chemical composition of the orthopyroxene does not seem to play a

significant role, as the orthopyroxene in all the samples is similar in composition. Thus we

cannot directly link Al203 or Fe0 or Mg0-contents to the variation in orthopyroxene CPO

patterns. On the hand, as observed by Lund et al. (2006) in samples from granulites in

the Napier Complex, we measured an ”uncommon” CPO in isolated orthopyroxene grains

in samples RPM98-118, RPM98-120 and RPM98-166, as opposed to a ”common” CPO

observed in clustered grains in GD06-28. However, the origin of the ”uncommon” fabric

development proposed by Lund et al. (2006) is not in agreement with samples RPM98-

122 and RPM98-114 where the ”common” fabric is found in isolated grains. In our study,

the main difference between samples that display ”common” and ”uncommon” CPO is

their microstructure. Thus, RPM98-166, RPM98-120 and RPM98-118 show evidence of

annealing, marked by polycrystalline feldspar mosaics with angles close to 120̊ and no

evidence of intra-grain plastic deformation. Samples RPM98-114 and GD06-28 are my-

lonitic with a lineation marked by pyroxene alignment and quartz ribbon elongation. Both

samples also show clear evidence of dynamic recrystallization, containing orthopyroxene

neoblasts, kink bands and disorientation of porphyroclasts. Sample RPM98-122 contains
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evidence of contrasting deformation intensity, with deformation bands containing quartz

with light undulose extinction and static recrystallized bands containing feldspar with

characteristic angles of 120̊ . Therefore, ”uncommon” fabrics could be associated with

annealing processes, but further studies are needed to test this hypothesis. In particular,

water content measurements and experimental deformation and static recrystallization

could be useful to gain insight into how the ”uncommon” orthopyroxene fabric may de-

velop and under what conditions. Moreover, it could be interesting to carry out a TEM

investigation in order to observe the activation of the (010)[001] slip system during the

development of the ”uncommon” fabric. We would also like to be clear that this study

focusses on crustal deformation whereas the ”uncommon” fabric can also affect mantle de-

formation as it has been observed in peridotite studies (Christensen and Lundquist,

1982; Vauchez and Garrido, 2001; Tommasi et al., 2008; Jung et al., 2010; Baptiste

et al., 2012). It is thus very important to improve our understanding of the processes

associated with the orthopyroxene CPO variations.

4.7.2 Deformation in the MSZ

4.7.2.1 Spatial and temporal variations of the deformation

Macroscopic and microscopic observations of samples allow us to distinguish two stages

of deformation. The older one is observed in tectonic boudins preserved intact during the

later tectonic event. This first stage took place under granulite-facies conditions during

the Neoarchean regional tectonic and metamorphic event, at about 2.5 to 2.4 Ga. This

high-temperature deformation led to weakly, moderately and strongly deformed rocks. In

the granulite facies samples, both microstructures and CPO analysis argue for a change

in deformation mechanisms from weakly deformed rocks with no evidence of plastic defor-

mation or clear static recrystallization, to strongly deformed rocks (mylonites) forming

shear bands several metres in width which show evidence of plastic deformation. The

evolution of active deformation mechanisms is particularly visible in quartz microstruc-

tures from moderately to strongly deformed rocks as they present variable microstruc-

tures characteristic of subgrain rotation (SGR) and grain boundary migration (GBM)

that reflect an increase in diffusion creep processes. In addition, moderately and strongly

deformed granulite-facies samples display contrasted quartz CPO suggesting changes in

strain regimes. Feldspar in granulite facies samples show also a microstructural with un-

dulose extinction and indented boundaries more common in the most strongly deformed

samples. However, there was a phase of major feldspar recrystallization in some samples,

which partially erased evidence of plastic deformation. Biotite alignment and the fabric

resulting from basal glide is also due to the Neoarchean deformation for moderately to

strongly deformed granulite facies samples. On the contrary, weakly deformed rocks (or

those with intense annealing) contain randomly oriented post-granulitic biotite crystals.

Finally, orthopyroxene is present in granulites facies samples as large rounded grains in

weakly deformed sample, and as porphyroclasts and neoblasts in mylonites. These re-

sults confirm terrain-scale observations about granulite facies deformation variations as

described at Aurora, Stillwell and Cape Gray (see Figures 4.2 and 4.3).

The last stage of deformation is represented by the 1.7 Ga amphibolite-facies samples.
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It is characterized by a penetrative deformation at Correll Nunatak located in the core of

the MSZ, and by narrow shear bands elsewhere in the Neoarchean granulite facies domain.

The Paleoproterozoic deformation is marked by well-defined boundaries between shear

bands and cores of preserved rocks that did not undergo the Paleoproterzoic deformation.

This localized deformation appears through many shear zones in the world (Ramsay,

1980; Platt and Behrmann, 1986; Mohanty and Ramsay, 1994; Tommasi et al.,

1994; Tommasi et al., 1995; Neves and Vauchez, 1995; Brown and Solar, 1998;

Zhou et al., 2002; Oliot et al., 2014) and could thus be a feature of the intermediate

crustal deformation.

4.7.2.2 Deformation conditions and cinematic

The preserved deformation microstructures in granulite-facies samples from the

Neoarchean domain allow us to study the deformation conditions of the 2.4 Ga orogenic

event. In particular, a study of the quartz CPO reveals that these recorded deforma-

tion events occurred in similar or higher temperature conditions than during the 1.7 Ga

event. Pelletier (2001) estimated the pressure-temperature for sample RPM98-114

to be 800̊ C, 8.9 Kbar and 715̊ C, 5 Kbar at peak metamorphism and during retrogres-

sion, respectively. The symmetric quartz [0001]-axes cross-girdles of the moderately de-

formed samples indicate a predominantly pure shear deformation. Finally, RPM98-166

and RPM98-120 constitute the less deformed granulites of the TAC. They show evidence

of plastic deformation with a high degree of recrystallization in feldspar microstructures.

The ”uncommon” fabric of the orthopyroxene in these samples could also be related to

an intense annealing stage.

Amphibolite facies samples RPM98-106, GD06-07, GD06-08, GD06-10, GD06-12,

GD06-16 and GD06-18 (from Correll Nunatak) and 12-CJB-12D (Stillwell Island) are

representative of localized shear zones probably related to the 1.7 Ga deformation event

(Figures 4.2 and 4.3). They show evidence of strong plastic deformation. Moreover, in

the amphibolite rocks from the MSZ, some samples show a clear asymmetry of [11-20] and

[0001]-axes. These fabrics argue for a strong simple shear component (Bouchez et al.,

1983; Simpson and Schmid, 1983). This result is concordant with microstructural and

terrain-scale observations where most textural indicators reveal simple shear activation

with a dextral sense (Talarico and Kleinschmidt, 2003a; Ménot et al., 2005).

4.7.3 Crustal seismic anisotropy generated by the MSZ

4.7.3.1 Seismic model of the deformed lower crust

The seismic anisotropy computation of monomineral aggregates shows that the biotite

and amphibole contents are the main contributors to seismic anisotropy, as they represent

the two most anisotropic phases of the continental crust. This result is in agreement with

many previous studies (Siegesmund et al., 1989; Ji and Salisbury, 1993; Ji et al.,

1993; Barruol and Kern, 1996; Weiss et al., 1999; Godfrey et al., 2000; Tatham

et al., 2008; Lloyd et al., 2009; Nishizawa and Kanagawa, 2010; Ward et al., 2012;

Ji et al., 2015).
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The P- and S- wave velocity models created from modal compositions, measured CPO

and elastic constants of the different phases allow us to conclude that the deformed crust

of the TAC can be considered as being seismically isotropic (less than 1 % anisotropy

for both amphibolite and granulite facies crustal sections). A similar conclusion was

reached by Barruol and Mainprice (1993b); Ji et al. (1993); Weiss et al. (1999)

for mafic rocks and rocks low in amphibole and biotite. Moreover, the studies of Ji

et al. (1993); Ward et al. (2012) show that the assemblage with different phases has a

reduced magnitude of seismic anisotropy, for example interactions between feldspar and

quartz or pyroxene, or between micas and quartz respectively. In our case, the crust

appears to be isotropic, in particular for S (or SKS) wave propagation, because of the

low amphibole and biotite contents observed in the various rock formations of the TAC

and because of interactions between the CPO of the different phases. The calculated

model is different from whose of Almqvist et al. (2013) and Ferré et al. (2014), who

also modelled the seismic properties of a crustal shear zone and a late Archean crust,

respectively. Differences between the seismic models reflect the mineralogical contrasts

between the studied samples and thus highlight the importance of representative samples

used to perform lithospheric seismic studies in a specific region.

4.7.3.2 Contribution to the interpretation of SKS data in the TAC

A seismological study of the Terre Adélie and George V Land region was done by

Lamarque et al. (2015), who used SKS anisotropy to interpret mantle structures beneath

the TAC and the MSZ. The SKS waves are propagating vertically from the core-mantle

boundary to the Earth’s surface. Thus, they sample the entire mantle and the crust.

If they cross an anisotropic layer, they are split into two perpendicular polarized shear

waves propagating at different velocities. In the mantle, because of the CPO pattern of

olivine, the orientation of the polarization plane of the fast split shear waves is directly

related to the orientation of the foliation and the lineation. Results of Lamarque et al.

(2015) show similar orientation of the polarization plane of the fast split shear waves

across the TAC. To interpret these results, the authors assumed no crustal contribution

and they conclude that the TAC is characterized by constant mantle structures. In this

study, we performed a seismic crustal model to evaluate the contribution of the crust

to the anisotropy of SKS waves. In the case of the MSZ, which is oriented north-south

with a vertical foliation and a sub-horizontal lineation, the SKS waves will cross the crust

parallel to Y-axis.

As the crustal section affected by the MSZ displays isotropic seismic features, we

propose: (i) that all the anisotropy registered by the SKS-wave study of Lamarque

et al. (2015) is due to mantle deformation, and (ii) that the MSZ crustal deformation

has not impacted on the consistency of the SKS results between stations situated above

the craton and above the MSZ (see Figure 4.9). These results suggest that the mantle

preferred orientation is homogenous throughout the TAC and that the MSZ does not

extend into the mantle. However, these new results do not permit us to eliminate the

possibility that a former extension of the MSZ into the lithospheric mantle has been

erased by a more recent tectonic event (for example rifting associated with opening of

the Southern Ocean).
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Figure 4.9 – Synthetic 3D-diagram including observed crustal structures and interpreted

mantle structures from the seismological data (SKS anisotropy measurements) from

Lamarque et al. (2015) and the seismic model of the crust from this study.
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4.8 Conclusions

The study of amphibolite-to-greenschists-facies rocks sampled along the Paleopro-

teroizoic Mertz shear zone, as well as the tectonic boudins of the Neoarchean granulite-

facies domain in the Terre Adélie Craton allow us to look in detail at the deformation

processes from a crystal to lithospheric scale. We have found the following:

(1) The Paleoproterozoic amphibolite-facies deformation is penetrative in the core of

the MSZ (at Correll Nunatak). Elsewhere in the TAC, this deformation is more localized,

forming narrow shear bands constituted of moderately to strongly deformed rocks. The

transition between shear bands and tectonic boudins is sharp. The deformation in the

MSZ predominantly occurred under simple shear strain regime.

(2) The Neoarchean granulite-facies deformation is preserved in tectonic boudins (un-

affected by the MSZ deformation). This pervasive deformation is characterized by a

gradient from weakly to strongly deformed samples, and a retrogression event charac-

terized by marked stages of dynamic and static recrystallization. Pure shear is a strong

component of the granulite-facies deformation, especially for moderately deformed sam-

ples.

(3) Both events involved plastic deformation processes. Mylonites forming the MSZ

recorded dominant SGR with subordinate GBM processes at medium temperatures dur-

ing simple shear. The granulite-facies boudins record predominant GBM with subordinate

SGR at higher temperatures; followed by predominant SGR processes during retrogressive

recrystallization.

(4) These processes led to the development of various CPO patterns of minerals:

- Quartz CPO related to the MSZ rocks are characterized by a single asymmetric girdle

of [0001]-axes interpreted as resulting of the prismatic <a> and rhomboidal <a> slip

systems activation in mylonite samples and prismatic <a>, rhomboidal <a> and basal

<a> slip systems activation in moderately deformed rocks. In the granulite rocks, my-

lonites are characterized by the activation of a prismatic <a> (and rhomboidal <a> for

some samples) slip system with subsidiary activation of basal <a> slip, probably related

to retrogression. Moderately deformed samples have quartz CPO with a symmetric cross

girdle form indicating activation of prismatic <a>, rhomboidal <a> and basal <a> slip

systems.

- Maxima densities of feldspar CPO are weak. This lack of strong crystallographic fabrics

can be interpreted in terms of high temperature deformation. The clearest fabrics were

observed in granulite-facies samples with evidence of a marked static recrystallization

stage.

- Biotite show a well-marked CPO related to basal glide except for biotites that recrys-

tallized during the retrogression of weakly deformed granulite-facies samples.

- Amphibole fabric measurements in samples from the MSZ suggest dislocation glide with

activation of the dominant (100)[001] slip system.

- Orthopyroxene CPO are characterized by a ”common” fabric related to the activation

of the (100)[001] slip system in strongly deformed samples. In weakly deformed sam-

ples, affected by annealing processes, we observed an ”uncommon” fabric characterized

by (010) oriented parallel to the foliation plane and [001]-axes parallel to the lineation.

Moderately deformed samples display a ”composite” fabric that combines patterns from
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the ”common” and ”uncommon” fabrics.

(5) Based on the seismic properties model, we highlight that the crust affected by the

MSZ could be isotropic, in particular for the teleseismic S (or SKS) wave propagation.

Consequently, all the seismic properties registered by the SKS-wave study of Lamarque

et al. (2015) in various sites of the TAC are due to mantle deformation. There is no

evidence of the MSZ extending downwards into the mantle as the mantle preferred

orientation is homogenous beneath the entire TAC.
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4.9 Les fabriques ”non-communes” des orthopy-

roxènes du domaine granulitique : déformations

et implications pour l’anisotropie sismique de la

croûte inférieure

4.9.1 Introduction

Au cours de notre étude des microstructures de déformation des mylonites de la MSZ

et des granulites du TAC, nous avons mis en évidence des fabriques cristallographiques

”non-communes” dans les orthopyroxènes. Etant donné que ces minéraux constituent une

phase silicatée majeure de la croûte profonde et du manteau de la Terre, il est nécessaire

de comprendre leurs mécanismes intra-cristallins de déformation. En effet, l’analyse des

mécanismes de déformation des minéraux majoritaires est une étape importante dans

l’étude de la rhéologie de la lithosphère. Or, malgré leur abondance, les mécanismes de

déformations des orthopyroxènes dans la croûte et dans le manteau restent très mal

contraints. Le microscope électronique à transmission (MET) est le seul outil qui permet,

à l’heure actuelle, d’identifier directement les systèmes de glissement activés dans des mi-

néraux déformés naturellement ou expérimentalement (Kohlstedt et Vander Sande,

1973 ; Nazé et al., 1987 ; Manthilake et al., 2013, pour l’orthopyroxène). Ces études

montrent que lors de la déformation par fluage-dislocation, l’activation du système de

glissement (100)[001] est très largement dominante, et peut-être associée à l’activation

d’un ou plusieurs systèmes de glissement secondaire de type (010)[001], (100)[010] et/ou

210[001]. Cependant, la mise en œuvre des analyses menées au MET est relativement

lourde, et ces études restent, de ce fait, assez rares.
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La mesure des orientations préférentielles de réseaux (OPR), grâce à l’analyse des

images de diffraction des électrons rétrodiffusés (EBSD), apporte des informations com-

plémentaires indirectes sur la déformation des matériaux étudiés. Les OPR des minéraux

peuvent provenir de plusieurs processus physiques tels que la déformation plastique, la

recristallisation dynamique ou statique (Nicolas et Poirier, 1976). Mainprice et Ni-

colas (1989) ont montré qu’il existe un lien fort entre les OPR mesurés et l’activation des

systèmes de glissement au cours de la déformation plastique. Ils ont étudié le lien entre

les microstructures caractéristiques des mécanismes de fluage dislocation et les fabriques

(ou OPR) des axes cristallographiques qui présentent de forts maxima de concentration.

Ils en ont conclu que les fortes concentrations des axes cristallographiques cöıncident avec

des plans (ou des pôles de plans) de glissements dominants et qu’il y a donc un lien direct

entre les OPR et le(s) système(s) de glissement(s) activé(s). Cependant, dans certains

cas les OPR peuvent être dus à d’autres processus comme par exemple la diffusion ou la

recristallisation statique (Augenstein et Burg, 2011). Dans la littérature, les mesures

d’OPR sont largement dédiées aux phases les plus abondantes telles que l’olivine dans

les péridotites (par exemple Zhang et Karato, 1995 ; Tommasi et al., 1999 ; Jung et

Karato, 2001). Dans les roches mantelliques, la plupart des études (e.g. Falus et al.,

2008 ; Soustelle et al., 2010 ; Satsukawa et al., 2011 ; Baptiste et al., 2012) montrent

des OPR d’orthopyroxènes caractérisées par l’axe [100] perpendiculaire à la foliation et

l’axe [001] parallèle à la linéation, ce qui suggère l’activation du système de glissement

(100)[001] au cours de la déformation. L’activation de ce système de glissement est en

accord avec les mesures au MET lors de travaux précédemment citées. Ponctuellement,

des OPR d’orthopyroxènes différentes ont été mises en évidence dans des roches de la

croûte (Barruol et Mainprice, 1993a ; Ji et Salisbury, 1993 ; Egydio-Silva et al.,

2002 ; Lund et al., 2006 ; Raimbourg et al., 2008), des péridotites (Christensen et

Lundquist, 1982 ; Vauchez et Garrido, 2001 ; Tommasi et al., 2008 ; Jung et al.,

2010 ; Bascou et al., 2011 ; Baptiste et al., 2012 ; Frets et al., 2012) ainsi que dans

des minéraux déformés de manière expérimentale (Ross et Nielsen, 1978 ; Manthi-

lake et al., 2013). Les raisons de ces variations d’OPR ne sont pas bien comprises et

les modèles de déformation des orthopyroxènes restent mal contraints. Pour déformer un

agrégat cristallin de façon homogène et cohérente, il est nécessaire que chaque cristal

dispose de cinq systèmes de glissements indépendants (critères de Von Misès). Lorsque

un minéral possède moins de cinq systèmes de glissement, la déformation sera complétée

par d’autres mécanismes comme le ”kinking” (Nicolas, 1989). De nos jours seulement

quatre systèmes de glissements ont été identifiés grâce au MET dans des orthopyroxènes

(Nazé et al., 1987 ; Manthilake et al., 2013). Il est donc indispensable de poursuivre

l’étude des modes de déformation des orthopyroxènes grâce aux mesures d’OPR ainsi

qu’aux analyses au MET lorsque cela est possible.

Dans cette partie est présentée une étude de la déformation des orthopyroxènes conte-

nus dans des roches du faciès granulite de la croûte néo-archéenne du craton de Terre Adé-

lie (TAC). Toutes les analyses EBSD (sauf deux) montrent clairement l’existence d’une

fabrique ”non-commune”. Notre étude montre donc, pour la première fois, que cette fa-

brique est la principale développée dans des roches naturellement déformées. Pour d’autres

minéraux tels que le quartz (Jessell et Lister, 1990 ; Kruhl et Peternell, 2002 ;
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Law, 2014) ou l’olivine (Jung et Karato, 2001 ; Couvy et al., 2004 ; Katayama et

Karato, 2006 ; Yang et al., 2010), certains facteurs tels que la pression, la température,

le taux de déformation, les concentrations en éléments chimiques (Al2O3, et terres rares

par exemple), la teneur en eau et les microstructures (agrégat ou dispersion des grains

par exemple) sont déjà connus pour influencer le développement de fabriques. Nous avons

essayé d’identifier des liens potentiels entre certains de ces facteurs et la présence de la

fabrique d’orthopyroxène ”non-commune”au sein des roches étudiées. En d’autres termes,

nous avons cherché à savoir si des variations de température, de composition chimique,

de teneur en eau et/ou de microstructures pouvaient être la cause du développement de

ces fabriques ”non-communes”.

Enfin, nous avons modélisé les propriétés sismiques anisotropes d’une croûte conti-

nentale dont tous les orthopyroxènes seraient affectés par une fabrique non-commune

afin d’évaluer l’impact de cette fabrique sur la propagation ou l’anisotropie des ondes

sismiques. Les trois paragraphes suivants (Contexte géologique, Méthodes d’analyses et

Résultats) ont été développés en détails dans le chapitre précédent. Nous rappelons ici de

manière concise les éléments nécessaires à la compréhension de l’étude menée spécifique-

ment sur la déformation des orthopyroxènes.

4.9.2 Contexte géologique

Les échantillons étudiés proviennent du domaine néoarchéen du TAC constitué de

roches métamorphisées dans le faciès granulite et qui affleure dans le secteur de East

Commonwealth Bay. Ce domaine qui est limité à l’est par la zone de cisaillement du Mertz

(146̊ E) présente à l’ouest une continuité tectonique avec les roches du faciès amphibolite

du même âge à l’ouest. Il est principalement composé de paragneiss qui sont intrudés par

des orthogneiss felsiques à mafiques. L’ensemble des gneiss est daté à 2.55-2.44 Ga (Oli-

ver et Fanning, 2002 ; Duclaux et al., 2008). Les conditions du pic métamorphique

ont été estimées par Pelletier (2001) à 800̊ C et 9 KBar sur la base d’analyses ponc-

tuelles des équilibres chimiques entre les minéraux constituants les paragneiss (échantillon

RPM98-144 notamment) grâce au logiciel THERMOCALC et à la base de données de

Holland et Powell (1998). Au cours de cette étude, l’auteur a mis en évidence deux

stades majeurs de déformation au sein du domaine granulitique : (i) un pic métamorphique

en faciès granulite entre 2.55 et 2.44 Ga, et (ii) une rétromorphose de ces roches en faciès

amphibolite lors de leur remontée à 2.42 Ga (Duclaux et al., 2008). Le second stade est

plus ou moins marqué selon les échantillons. Par la suite, l’activation synchrone à 1.7 Ga

(Di Vincenzo et al., 2007 ; Duclaux et al., 2008) de la MSZ, de la zone de cisaillement

de la Zélée, et d’un réseau anastomosé de zones de cisaillement pluri-centimétriques a

affecté le domaine granulitique. Cependant, ces zones de cisaillement représentent des

domaines très localisés et les boudins granulitiques n’ont pas été affectés et ont préservé

les assemblages relatifs aux épisodes néoarchéens.

Notre étude de la déformation des orthopyroxènes est basée sur l’analyse de six échan-

tillons du domaine granulitique. Cinq de ces échantillons proviennent du Nunatak Aurora

à l’Est du domaine granulitique (RPM98-114, RPM98-118, RPM98-120, RPM98-122 et

GD06-28) et le sixième (RPM98-166) provient de Cape Gray.
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4.9.3 Méthodes analytiques

4.9.3.1 Détermination du repère structural

Dans certains échantillons, la déformation étant faible, il était difficile de déterminer

clairement le plan de foliation et la linéation par l’observation macroscopique. Cependant,

il est indispensable de pouvoir replacer les OPR dans un repère structural clairement iden-

tifié afin de relier les mesures à la déformation. Nous avons donc procédé à des mesures

d’anisotropie de susceptibilité magnétique (ASM) en complément des observations ma-

croscopiques. Les mesures d’ASM ont été faites grâce au MFK1 Kappabridge (AGICO,

Brno) installé à l’université de Saint-Etienne. Les mesures réalisées en champ faible (200

A.m-1) nous ont permis de déterminer la direction des trois axes principaux K1, K2 et K3
(avec K1 ≤ K2 ≤ K3) de l’ellipsöıde d’ASM. Les axes K1 et K3 correspondent respective-

ment à la linéation magnétique et au pôle du plan de foliation magnétique. Nous avons

effectué ces mesures dans des cubes dont l’une des faces a été coupée parallèlement à la

lame mince correspondante, sur laquelle les analyses EBSD ont été effectuées. Dans les

roches où la foliation et la linéation étaient clairement identifiables macroscopiquement,

les mesures d’ASM ont montré des résultats concordants, ce qui permet de valider le bon

accord entre foliation tectonique et foliation magnétique dans les gneiss étudiés. Ceci est

aussi en accord avec les études réalisées dans d’autres roches métamorphiques (Borra-

daile et Henry, 1997 ; Egydio-Silva et al., 2005). Nous pouvons donc replacer les OPR

de tous les échantillons dans un repère structural déterminé soit macroscopiquement, soit

de manière indirecte par les mesures d’ASM (notamment pour la linéation).

4.9.3.2 Analyses à la microsonde

Les analyses chimiques ont été effectuées pour déterminer la composition des ortho-

pyroxènes à la microsonde CAMECA SX 100 de l’université de Clermont-Ferrand. Les

huit éléments majeurs Si, Al, Mg, Fe, Ti, Mn, Ca, Na ont été analysés. Des standards

naturels et synthétiques ont été utilisés pour calibrer les mesures : une forstérite pour les

éléments Si et Mg, une fayalite pour Fe, un Al203 pour Al, une wallastonite pour le Ca,

une albite pour Na, et une pyrophanite (MnTiO3) pour les éléments Mn et Ti. Toutes

les mesures sur les orthopyroxènes ont été faites de manière ponctuelle avec un faisceau

d’environ 1µm (15 kV et 15 nA). Pour chaque grain, nous avons effectué entre deux et

cinq mesures réparties entre les cœurs et les bordures. Les compositions moyennes ont

été calculées avec au moins 10 mesures par échantillon.

4.9.3.3 Mesures EBSD

Les mesures d’OPR ont été effectuées grâce à un microscope électronique à balayage

(MEB) par l’analyse de la diffraction des électrons rétrodiffusés (Electron BackScatter

Diffraction, EBSD). Les instruments utilisés sont des MEB de type JEOL JSM 5600 à

l’université de Montpellier et JEOL JSM 6500F à l’école des Mines de Saint-Etienne.

Les lames minces coupées perpendiculairement au plan de foliation et parallèlement à

la linéation lorsque celle-ci était visible. Les conditions de travail caractéristiques sont :

une tension à 17 kV et une distance de travail (WD) de 25 mm. L’indexation des images
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d’électrons rétrodiffusés via le logiciel Channel 5 (HKL Technology, Danemark) a été

réalisée en mode manuel (validation après chaque mesure de la solution proposée par le

logiciel résultant de la comparaison entre l’image EBSD théorique et celle mesurée) ou

automatiquement avec un pas de 10µm généralement). De plus, l’indexation a été faite

sur la base de 5 à 7 bandes de Kikuchi correspondantes à l’image EBSD (ou pattern)

théorique. Les orientations cristallographiques sont mesurées avec une précision minimale

de ± 1̊ .

Enfin, les OPR sont représentées par des figures de pôles projetées dans l’hémisphère

inférieur (projection équiaire) dans la Figure 4.10. Lorsque le repère structural est claire-

ment identifiable macroscopiquement, la linéation est représentée par l’axe X, la foliation

par le plan (XY) représenté en trait plein, et le pôle du plan de foliation correspond à l’axe

Z. Lorsque le repère structural a été déterminé par la mesure de l’ellipsöıde magnétique,

la linéation est représentée par l’axe K1 (carré), la foliation par le plan (K1K2) représenté

en pointillés, et le pôle du plan de foliation correspond à l’axe K3, représenté par un cercle

(Cf Figure 4.10).

4.9.4 Pétrologie des échantillons

Les six échantillons présentés ici se différencient par leur taux de déformation. Nous

distinguons les échantillons très déformés GD06-28 et RPM98-114, l’échantillon moyen-

nement déformé RPM98-122 et les trois échantillons peu déformés RPM98-118, RPM98-

120 et RPM98-166. Tous les échantillons proviennent du Nunatak Aurora à l’exception

de RPM98-166 qui provient de Cape Gray. Les compositions modales indiquées ont été

estimées grâce à l’acquisition automatique à l’EBSD ainsi que via l’analyse d’images à

partir de photographies de lames minces.

L’échantillon GD06-28 contient du quartz (43 %), des feldspaths plagioclases (40 %),

des feldspaths potassiques (4 %), de l’orthopyroxène (12 %) ainsi que des oxydes de type

magnétite et ilménite (1 %) et des phases accessoires telles que les sulfures, les zircons et

quelques petites biotites associées aux orthopyroxènes. Cet échantillon est caractérisé par

une déformation marquée et une alternance entre des niveaux riches en feldspaths et des

rubans de quartz. Le quartz présent sous forme de rubans montre une extinction ondulante

et des grains de taille variable entre 0,05 et 0,5 mm. Les rubans contiennent quelques grains

individualisés qui présentent des contours irréguliers et lobés. Les feldspaths plagioclases

et potassiques sont recristallisés et ont des formes équilibrées avec des angles à 120̊ .

Leur taille est comprise entre 0,1 et 0,3 mm. L’orthopyroxène est présent dans toute la

lame ; entre les rubans de quartz, dans les niveaux à feldspaths ou entre le quartz et

les feldspaths. Il forme des alignements de grains recristallisés (environ 0,05 mm) dans

le plan de foliation. Certains agrégats préservent la forme du porphyroclaste dont ils

sont issus. Nous pouvons encore observer quelques porphyroclastes mais ceux-ci ont été

largement altérés et présentent des exsolutions de clinopyroxènes, une amphibolitisation

et même une chloritisation pour certains. Les oxydes de type magnétite et ilménite sont

étirés, alignés dans le plan de foliation et souvent associés aux orthopyroxènes. Une veine

tardive de quartz et calcite recoupe l’ensemble de l’assemblage décrit.

L’échantillon RPM98-114 est très déformé. Il est composé d’un assemblage à feld-

spaths plagioclases (45 %), feldspaths potassiques (5 %), quartz (39 %), orthopyroxène
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(5 %), oxydes de type magnétite et ilménite (5 %), biotite (< 1 %) et grenat (< 1 %).

Nous observons également des phases accessoires telles que des sulfures et des zircons.

L’orthopyroxène se présente sous la forme de porphyroclastes mesurant 0,1 à 0,2 mm par-

fois associés à quelques néoblastes. Ils ne semblent pas déformés plastiquement car ils ne

présentent pas de ”kink bands” mais les grains ont été partiellement amphibolitisés de

manière tardive le long des plans de clivage et des fractures. La biotite (0,1 à 0,2 mm

de long) constitue également une phase tardive qui a cristallisé lors de la déstabilisation

de l’orthopyroxène. Les cristaux de grenat sont regroupés en amas. Ils ont des tailles

importantes et sont étirés dans le plan de foliation. Le quartz se présente en grains indivi-

dualisés avec des contours très irréguliers et lobés dont la taille varie entre 0,1 et 0,3 mm.

Seuls quelques cristaux montrent une déformation plastique légère marquée par une faible

extinction ondulante. Enfin, les feldspaths ont des tailles similaires au quartz et les plus

gros présentent des macles polysynthétiques biseautées.

L’échantillon RPM98-122 est caractérisé par un taux de déformation plus modéré. Il

est composé de quartz (51 %), de plagioclases (26 %) de feldspaths potassiques (3 %), de

grenat (14 %), de biotite (3 %), d’orthopyroxène (2 %) et d’oxydes de Fe et Ti (magnétite

et ilménite, < 1 %). L’orthopyroxène apparait en grains isolés de taille constante (0,1 à

0,2mm) avec des bordures équilibrées qui ne semblent pas être affectés par une déforma-

tion plastique (pas de ”kink bands”). On distingue quelques rares grains recristallisés. Les

grains ont subi une légère amphibolitisation tardive le long de fractures. Deux généra-

tions de biotites sont observables dans cet échantillon : l’une constituée par des cristaux

d’environ 0,2 mm de long alignés dans le plan de foliation, et l’autre constituée par de

plus gros cristaux (environ 1 mm de long) non orientés qui sont associés au grenat et/ou

à l’orthopyroxène. Le grenat est présent sous forme de porphyroclastes d’environ 0,5 à

1 mm. Les grains de quartz ont des contours lobés et une légère extinction ondulante. Ils

sont agrégés et tendent à former des rubans. Les feldspaths sont tous regroupés en amas

recristallisés caractérisés par des contours équilibrés avec des angles à 120̊ .

Les échantillons RPM98-166 (Cape Gray), RPM98-120 et RPM98-118 (Aurora) ont

des compositions modales semblables et contiennent des feldspaths plagioclases (66-71 %)

et potassiques (3-13 %), de l’orthopyroxène (15-16 %), des oxydes de type magnétite et

ilménite (3-5 %) et de la biotite (1-5 %). On distingue également du quartz, du clino-

pyroxène et de l’amphibole en très faible quantité (< 1 %). Les phases accessoires sont

principalement représentées par des sulfures, du zircon, de l’apatite et du spinelle. Les

grains d’orthopyroxène sont arrondis et de taille variable entre 0,5 et 2 mm. Ils sont isolés

ou regroupés en amas de 4-5 individus, généralement alignés dans le plan de foliation.

Ils ne semblent pas être déformés de manière plastique (pas de ”kink bands”) et ne sont

pas altérés mais sont fracturés à certains endroits. Des symplectites de biotite et quartz

sont cristallisées tardivement à proximité des amas de cristaux d’orthopyroxène et dans

leurs fractures. Les cristaux de biotite ne sont pas orientés et ont recristallisé tardivement

avec le quartz et les oxydes à partir de la déstabilisation de l’orthopyroxène après le pic

métamorphique. Les grains de plagioclase sont plus gros dans ces échantillons que dans

ceux qui sont déformés. Ils mesurent près de 1 mm. La forme équilibrée des bordures de

feldspaths avec des joints de grains montrant des angles à 120̊ suggère une importante

recristallisation à haute température. Dans les échantillons RPM98-166 et RPM98-118,
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on distingue très clairement deux générations de plagioclase avec des porphyroclastes et

des néoblastes. Dans l’échantillon RPM98-166 les néoblastes sont équilibrés mais quelques

porphyroclastes possèdent des bordures dentelées et des macles biseautées, ce qui suggère

une déformation plastique par fluage dislocation. Les porphyroclastes de l’échantillon

RPM98-118 ne montrent que très peu de signes de déformation par fluage-dislocation

et les néoblastes sont très bien équilibrés. Enfin, l’échantillon RPM98-120 ne contient

que très peu de néoblastes et aucun porphyroclaste ne montre de signe de déformation

plastique.

4.9.5 Orientation préférentielles de réseau

Les OPR d’orthopyroxène sont présentées dans la Figure 4.10. Les deux échantillons

très déformés GD06-28 et RPM98-114 ont une orientation préférentielle caractérisée par

l’axe [100] orienté perpendiculairement au plan de foliation, l’axe [001] dirigé parallè-

lement à la linéation et l’axe [010] concentré autour de l’axe structural Y. L’OPR de

l’échantillon modérément déformé RPM98-122 montre que les axes [001] sont nettement

parallèles à la linéation, comme dans les échantillons précédents, mais les deux plans (100)

et (010) tendent à s’orienter parallèlement au plan de foliation. Les échantillons faible-

ment déformés RPM98-166 et RPM98-120 ont une fabrique différente avec le plan (010)

orienté parallèlement au plan de foliation magnétique, l’axe [001] dirigé parallèlement à

la linéation magnétique et l’axe [100] concentré autour de K2. Dans le dernier échantillon

faiblement déformé RPM98-118, les plans (010) sont parallèles à la foliation comme dans

les deux échantillons précédents. Cependant, les axes [001] sont orientés en guirlande dans

le plan de foliation avec une concentration maximale proche de l’axe magnétique K2. Les

axes [100] ne semblent pas être orientés dans une direction en lien avec les structures

magnétiques.

4.9.6 Discussion

Nous avons identifié trois OPR d’orthopyroxène différentes. Les deux échantillons très

déformés ont des OPR similaires qui ont déjà été décrites dans de précédentes études pour

des roches de la croûte (Barruol et Mainprice, 1993a ; Ji et al., 1993 ; Egydio-Silva

et al., 2002 ; Lund et al., 2006 ; Kanagawa et al., 2008 ; Raimbourg et al., 2011).

Cette fabrique est généralement interprétée comme résultant de processus de déforma-

tion plastique par fluage dislocation avec l’activation du système de glissement dominant

(100)[001]. Dans la suite, nous désignerons cette OPR en tant que fabrique ”classique”.

Dans les échantillons peu déformés, la fabrique observée est différente et très peu réfé-

rencée. Ces échantillons sont caractérisés par des plans (010) orientés parallèlement à

la foliation, des axes [001] parallèles à la linéation et des axes [100] parallèles à l’axe

Y. Nous désignerons par la suite cette OPR en tant que fabrique ”non-commune”. En-

fin, l’échantillon modérément déformé RPM98-122 a une fabrique que nous qualifierons

de ”composite” car elle semble résulter de l’association des fabriques ”classiques” et ”non-

communes”. L’objectif des paragraphes suivants est de déterminer dans quelles conditions

la fabrique non-commune peut se développer. En effet, certains paramètres comme la tem-

pérature, la pression, la composition chimique, la teneur en eau ou l’agencement spatial
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Figure 4.10 – OPR des cristaux d’orthopyroxène pour les échantillons très déformés,

modérément déformés et peu déformés. Les OPR sont représentés dans l’hémisphère in-

férieur en projection équiaire. La foliation est marquée par une ligne noire quand elle

est observée distinctement et par des pointillés lorsqu’elle est moins évidente. La linéa-

tion, lorsqu’elle est visible, est représentée par l’axe X. Quand la foliation et la linéation

n’étaient pas identifiables, des mesures de foliation et de linéation magnétiques ont été

effectuées. Dans ce cas, le carré, le triangle et le cercle représentent respectivement les

axes K1 (linéation magnétique), K2 et K3 (pôle du plan de foliation magnétique). Les

contours de densité sont dessinés entre 1 (pointillés) et le maximum de densité par pas

de 0,5. N est le nombre d’analyses effectuées et M.D. le maximum de densité représenté

par un petit carré.
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Taux de Nom de SiO2 Al2O3 MgO FeO MnO TiO2 CaO Total

déformation l’échantillon

Trés déformé RPM98-114 49,57 4,14 17,65 27,9 0,35 0,07 0,08 99,76

Modérément RPM98-122 50,36 4,72 20,05 24,96 0,23 0,07 0,08 100,45

défromé

RPM98-118 50,99 1,71 17,46 28,88 0,49 0,08 0,33 99,94

Peu déformé RPM98-120 51,10 1,33 17,10 29,50 0,6 0,09 0,55 100,27

RPM98-166 51,51 1,06 18,8 27,36 0,5 0,12 0,61 99,96

Table 4.2 – compositions chimiques en poids d’oxyde d’éléments majeurs des orthopy-

roxènes étudiés

des grains sont connus pour influencer les OPR d’autres phases telles que l’olivine par

exemple (Jung et Karato, 2001 ; Couvy et al., 2004 ; Katayama et Karato, 2006).

Nous testerons ici les variations de composition chimique, de température et d’agencement

spatial des grains au sein de nos échantillons. Afin d’étoffer notre discussion, nous avons

reporté dans la Figure 4.11 les données bibliographiques concernant la déformation des

orthopyroxènes au sein de la croûte, qui implique les trois types de fabriques identifiées

au sein de nos échantillons.

4.9.6.1 Composition chimique

L’une des premières études qui a mis en évidence l’existence d’une fabrique d’ortho-

pyroxène ”non-commune” similaire à celle observée dans les échantillons peu déformés du

TAC, a été menée par Steuten et Van Roermund (1989) dans des péridotites alpines.

Grâce à des mesures à la platine universelle associées à des observations au MET, les

auteurs ont montré que le système de glissement (010)[001] peut être activé en tant que

système secondaire, en association avec le système dominant (100)[001]. Les auteurs ont

décrit les minéraux étudiés comme des orthopyroxènes riches en magnésium mais n’ont

pas établi de lien direct entre leur composition chimique et l’activation du système de

glissement secondaire responsable de la fabrique non-commune. Plus récemment, Man-

thilake et al. (2013) ont mis en évidence les effets de variations de teneur en aluminium

et en eau sur l’activation des systèmes de glissements au sein de cristaux d’orthopy-

roxène déformés expérimentalement. Ils ont montré, pour des conditions de laboratoire

(P=1,5 GPa et T=1100̊ C), que la fabrique ”non-commune” se développe lorsque la te-

neur en aluminium augmente (entre 3 et 11 %) dans des enstatites anhydres. A contrario,

les enstatites pures (totalement dépourvue d’aluminium) ainsi que celles riches en alumi-

nium et en eau développent une fabrique ”classique” associée à l’activation dominante du

système de glissement (100)[001] observé par ailleurs au MET par les auteurs.

Nous avons analysé les compositions chimiques de l’orthopyroxène dans nos différents

échantillons. Les résultats sont présentés dans le Tableau 4.2. La variation chimique la

plus frappante concerne la teneur en aluminium. En effet, les échantillons qui contiennent

le plus d’aluminium (> 4 %) sont ceux qui présentent des fabriques ”classiques”et ”compo-

sites” alors que les échantillons caractérisés par une fabrique ”non-commune” contiennent

moins d’aluminium (< 2 %). Ceci ne semble pas correspondre aux résultats de Manthi-
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é

m
es

u
ré

es
à
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Chapitre 4. Microstructural deformation of the MSZ

Références : 
* Egydio-Silva et al., 2002 : 
RB546, RB559 and RB607
* Lund et al., 2006 : 
DN33, DN38
* Kanagawa et al., 2008 : 
GbM, GbUM
* This study : 
RPM98-114, RPM98-118, RPM98-120, 
RPM98-122-2, RPM98-166
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Figure 4.12 – Compilation de compositions chimiques mesurées dans l’orthopyroxène

d’échantillons de diverses provenances. Représentation dans un diagramme ternaire

Al2O3-FeO-MgO. Les symboles correspondent aux fabriques mesurées dans ces minéraux.

lake et al. (2013) mais il est difficile de conclure avec les seules données de teneur en Al

car l’hypothèse de ces auteurs repose sur des variations conjointes de teneurs en aluminium

et en eau. Nous avons donc essayé de mesurer la quantité d’eau dans les orthopyroxènes.

Cependant, toutes nos tentatives de mesures par spectroscopie infrarouge (FTIR) ont été

veines jusqu’ici car les échantillons avec une fabrique ”classique” présentent des grains de

petites tailles, et les orthopyroxènes avec une fabrique ”non-commune” contiennent beau-

coup d’inclusions. Il est donc très difficile d’obtenir une fenêtre ”propre” afin de mesurer

uniquement l’eau des minéraux étudiés (et non celle des inclusions ou des autres phases).

Nous espérons pouvoir effectuer des mesures par spectrométrie Raman prochainement.

Afin de mieux tester l’influence du magnésium et de l’aluminium dans la déformation

des orthopyroxènes de la croûte continentale inférieure, nous avons également synthétisé

l’ensemble des données disponibles dans la littérature. La Figure 4.12 présente la com-

position des orthopyroxènes répertoriés dans un diagramme ternaire Al2O3- FeO- MgO.

Il n’est pas possible de mettre en évidence un lien direct entre composition chimique et

les variations des fabriques cristallographiques d’orthopyroxène grâce à cette figure. Il est

donc nécessaire de poursuivre les investigations et de coupler de manière plus systéma-

tique des analyses chimiques aux mesures EBSD.

4.9.6.2 Conditions de température

Les études menées au MET par Nazé et al. (1987) sur des orthopyroxènes naturels

et artificiels ainsi que par Ross et Nielsen (1978) sur des enstatites poly-cristallines
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4.9. Les fabriques ”non-communes” des orthopyroxènes

hydratées et expérimentalement déformées ont permis de conclure que l’activation du

système de glissement (010)[001] se fait à plus haute température et avec des taux de

déformation plus importants que pour le système de glissement (100)[001]. Cependant, les

données de la littérature montrent que ces systèmes peuvent être tous deux activés dans un

large champ de conditions de pressions et de températures. Par ailleurs, lorsque la fabrique

”non-commune”est observée elle est généralement associée à la fabrique ”classique”et peut

donc se développer dans les mêmes conditions. La Figure 4.11 référence l’ensemble des

études concernant la déformation des orthopyroxènes dans la croûte. Les deux fabriques

ont été mesurées dans des roches déformées à environ 850̊ C par Ji et al. (1993), à environ

730̊ C et 5 Kbar par Egydio-Silva et al. (2002), à environ 1000̊ C et 8 à 10 Kbar par

Lund et al. (2006) et à environ 950̊ C et 8 Kbar dans cette étude. Le fait que le deux types

de fabriques aient été mesurées dans des échantillons provenant du même site, et dans

une large gamme de conditions de déformation, nous permet d’exclure la température en

tant que facteur principal pour expliquer les variations de fabriques.

4.9.6.3 Microstructures

Lors de leur étude microstructurale, Lund et al. (2006) ont observé que la fabrique

”non-commune” se développait préférentiellement dans des grains d’orthopyroxène isolés

dans une matrice quartzo-feldspathique tandis que la fabrique ”classique” était mesurée au

sein d’agrégats d’orthopyroxène. Les auteurs ont interprété les fabriques comme révélant

l’activation de systèmes de glissements différents, à savoir, (100)[001] pour la fabrique

classique et (010)[001] pour la fabrique ”non-commune”. D’après leur étude, le système de

glissement peu commun est activé lorsque les contraintes appliquées aux limites des grains

d’orthopyroxène sont élevées, notamment dans le cas où ces grains sont isolés dans une

matrice quartzo-feldspathique. Il est cependant à noter qu’il n’y a pas eu d’observation au

MET dans cette étude pour confirmer l’activation du système de glissement (010)[001].

Dans nos échantillons, nous avons mesuré la fabrique ”non-commune” dans les échan-

tillons RPM98-118, RPM98-120 et RPM98-166 qui contiennent effectivement des grains

isolés ou regroupés en petits amas. Par ailleurs, l’échantillon GD06-28 qui contient des

bandes de porphyroclastes et de néoblastes est caractérisé par une fabrique classique. Ces

deux observations correspondent à celles effectuées par Lund et al. (2006). L’hypothèse

de ces auteurs pourrait expliquer la variation des fabriques observées dans ces quatre

échantillons. Cependant, les échantillons RPM98-114 et RPM98-122 ne suivent pas cette

logique car ils contiennent tous les deux des grains isolés d’orthopyroxène présentant des

fabriques ”classiques” et ”composites”. Dans la littérature, certaines études ont mis en

évidence d’autres résultats en contradiction avec l’hypothèse du différentiel de contrainte

aux limites. Par exemple, Ji et al. (1993) ont mesuré des fabriques ”non-communes” dans

des bandes composées d’ortho- et de clinopyroxène, entourées par des niveaux à pla-

gioclases. De même, Raimbourg et al. (2011) ont mis en évidence que, dans un gabbro

mylonitique, des grains isolés d’orthopyroxène dans une matrice de plagioclases pouvaient

présenter une fabrique ”classique”.

Dans nos échantillons, la principale différence entre ceux qui ont une fabrique

”classique” et une fabrique ”non-commune” concerne les microstructures. En effet, les

échantillons RPM98-118, RPM98-120 et RPM98-166 au sein desquels la fabrique ”non-
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commune” a été mise en évidence présentent des microstructures qui amènent à penser

qu’ils ont subi une étape importante de recristallisation statique. Ils sont caractérisés par

des minéraux sans (ou avec très peu) signes de déformation plastique et parfaitement ré-

équilibrés (joints de grain agencés avec des angles à 120̊ dans les feldspaths). A contrario,

les échantillons RPM98-114 et GD06-28 (avec une fabrique classique) ont des textures

mylonitiques où la foliation et la linéation sont très bien marquées et où les minéraux

montrent des signes évidents de déformation plastique importante et de recristallisation

dynamique, parfois accompagnées par de la diffusion. L’échantillon RPM98-122, caracté-

risé par une fabrique composite, est plus difficile à interpréter. Il est, en effet, caractérisé

par une texture de déformation importante mais non mylonitique. La plupart des miné-

raux sont déformés par fluage dislocation mais certaines zones riches en plagioclase et

contenant quelques grains d’orthopyroxène ne présentent pas de signes de déformation

plastique. Ces zones ont soit atteint un stade extrême de rééquilibration par déformation

plastique, soit subi une recristallisation statique importante. Il semble donc, a priori, que

la fabrique ”non-commune” pourrait être liée aux processus de recristallisation statique,

mais une plus large investigation est nécessaire avant de pouvoir réellement appuyer cette

hypothèse comme par exemple des mesures au MET.

4.9.7 Conséquences pour les propriétés sismiques

4.9.7.1 Méthodes de modélisation

Lorsqu’une onde sismique traverse un cristal, la contrainte exercée σij engendre une

déformation élastique et donc réversible εkl d’après la loi de Hooke (1678) :

σij = Cijkl ∗ εkl

avec : Cijkl, le tenseur des constantes de rigidité élastique. Les entiers i, j, k et l peuvent

prendre les valeur 1, 2 ou 3. Ainsi, les coefficients de rigidité élastique sont donc au nombre

de 34 = 81. Cependant, du fait de propriétés de symétrie entre le tenseur des contraintes

et des déformations (Cijkl = Cjikl = Cjlik = Cijlk), les coefficients de rigidité élastique

peuvent donc être représenté sur une matrice 6x6 de la forme :



C11 C12 C13 C14 C15 C16
C21 C22 C23 C24 C25 C26
C31 C32 C33 C34 C35 C36
C41 C42 C43 C44 C45 C46
C51 C52 C53 C54 C55 C56
C61 C62 C63 C64 C65 C66


En fonction des symétries que comporte le réseau cristallin de la phase étudiée, il

existe un certain nombre de relations entre les coefficients et de simplifications. Nye

(1972) récapitule l’ensemble des propriétés des tenseurs élastiques pour les différents de-

grès de symétrie du milieu. Par exemple, un minéral orthorombique tel que l’orthopy-

roxène n’est caractérisé que par 9 coefficients indépendants de rigidité élastique. Chacune

de ces constantes d’élasticité est dépendant des conditions de pression et de température.
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La matrice moyenne des coefficients de rigidité élastique de la roche est ensuite calculée

de la manière suivante :

Cijmoy =
S∑
i

FS

NS∑
i

Cij

NS

avec :

S le nombre de phases

NS le nombre de cristaux par phase

FS la fraction volumique de la phase S

Cij la matrice des coefficients de rigidité élastique du N ième grain de la famille S, en

fonction de l’orientation du grain dans le repère structural.

Les différentes vitesses de propagation des ondes élastiques à travers une roche sont

ensuite obtenues grâce à l’équation de Christoffel :

Det|CijklXiXj˘δihρV
2| = 0

avec :

ρ, la densité du milieu V la vitesse de l’onde traversant le milieu dans une direction don-

née δ, le Delta de Kronecker XiXj Les cosinus directeurs de la direction de propagation

de l’onde.

Ainsi, pour modéliser l’anisotropie sismique d’une roche, ils convient de connâıtre pour

chaque phase la matrice des coefficients de rigidité élastique ainsi que l’OPR déterminée

grâce aux mesures à l’EBSD. Cela permet d’évaluer l’anisotropie sismiquede chaque ag-

grégat monocristallin. En déterminant ensuite la fraction volumique de chaque phase, il

est possible de modéliser l’anisotropie sismique globale de la roche, comme présenté dans

la Figure 4.13.

4.9.7.2 Application à l’étude de l’impact des fabriques d’orthopyroxène sur

les propriétés sismiques de la croûte inférieure.

Afin d’évaluer l’impact des variations de fabriques d’orthopyroxène sur l’anisotropie

sismique de la croûte continentale inférieure, nous avons modélisé les propriétés sismiques

de différentes roches métamorphisées dans les conditions du faciès granulite. Les modéli-

sations ont été effectuées à partir de plusieurs compositions modales, des OPR mesurées

et des constantes élastiques et des densités des cristaux en utilisant le logiciel développé

par Mainprice (1990). Les paramètres d’entrée sont les suivants :

(1) les compositions modales de 4 types de granulites représentatives définies par Weiss

et al. (1999) et références incluses (Tableau 4.3). Ces granulites ont des compositions fel-

siques, intermédiaires, mafiques sans grenat et mafiques avec grenat, ce qui nous a permis

de tester l’influence des variations de fabriques d’orthopyroxène pour une large gamme

de compositions chimiques dans la croûte inférieure.

(2) les mesures d’OPR effectuées à l’EBSD qui sont les plus couramment référencées dans

la littérature. Nous avons choisi les OPR de l’échantillon RPM98-122 pour la biotite,

de l’échantillon RPM98-114 pour le quartz, de l’échantillon RPM98-120 pour les feld-

spaths (plagioclases et K-feldspaths) et la fabrique ”non-commune” d’orthopyroxène et

de l’échantillon GD06-28 pour la fabrique ”classique” d’orthopyroxène. Pour les minéraux
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Figure 4.13 – Schéma de la modélisation de l’anisotropie sismique à partir des propriétés

intrinsèques des monocristaux et des orientations cristallographiques préférentielles des

aggrégats monophasés, et en prenant en compte les proportions modales de la roche.

Exemple d’un gabbro composé à 70 % de plagioclase et à 30 % d’orthopyroxène

qui ne sont pas présent dans les granulites de Terre Adélie que nous avons étudiées, nous

avons choisi d’autres échantillons dont les OPR sont classiquement référencés dans la

littérature. L’OPR d’amphibole provient de l’échantillon GD06-12 (Correll, Terre Adélie

Craton) et l’OPR de clinopyroxène est celui de l’échantillon G4129 (Mont Viso, Bascou

et al. (2011)). Les oxydes et grenats sont considérés comme isotropes. Afin de comparer

l’impact des fabriques d’orthopyroxènes, les OPR ”classiques” et ”non-communes” ont été

choisies avec un Jindex similaire.

(3) les constantes élastiques des monocristaux et leur densité qui proviennent des études de

Aleksandrov et al. (1974) pour les plagioclases, de Aleksandrov et Ryzhova (1962)

pour les K-feldspaths, Collins et Brown (1998) pour le clinopyroxène, Aleksandrov

et Ryzhova (1961) pour l’amphibole et la biotite, Li et al. (1995) pour les oxydes (de

type spinelle) et Babuska et al. (1978) pour le grenat. Enfin, pour l’orthopyroxène qui

est ici un hyperstène (Tableau 4.2), nous avons calculé la moyenne des constantes élas-

tiques de l’orthoferrosillite (Bass et Weidner, 1984) et de l’orthoenstatite (Weidner

et al., 1978).

4.9.7.3 Résultats

Les calculs des propriétés sismiques réalisés pour les granulites de type felsique, inter-

médiaire et mafique sans grenat ne font pas ressortir de réelles différences d’anisotropie

liées à la fabrique de l’orthopyroxène. Par contre, dans les granulites mafiques contenant

du grenat, la fabrique de l’orthopyroxène influence la propagation des ondes sismiques

(Figure 4.14). Cette variation est visible lorsque l’on considère que 100 % des pyroxènes

sont de l’orthopyroxène (55 % d’orthopyroxène dans la roche) et lorsque l’on considère
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Granulite Granulite Granulite Granulite

felsique intermédiaire mafique mafique

(sans grenat) (avec grenat)

Quartz 25 4

Biotite 2

Amphibole 7 4 53

Orthopyroxène 6 3

Clinopyroxène 2.5 3 11 55

K-feldspaths 48

Plagioclases 47 28 34 30

Oxides 0.5 6 8

Grenats 10 4 2 7

Table 4.3 – Compositions minéralogiques de 4 types de granulites définis par Weiss

et al. (1999).

que les pyroxènes sont à 50 % de l’orthopyroxène et à 50 % du clinopyroxène (27,5 %

d’orthopyroxène dans la roche). Dans les deux cas, la vitesse maximale de propagation

des ondes P (Vpmax) et l’anisotropie maximale des ondes S (AVsmax) sont orientées dans

une direction proche de celle de l’axe Z lorsque le calcul prend en compte la fabrique

”classique” d’orthopyroxène. Les deux paramètres Vpmax et AVsmax tendent à s’orienter

proche de l’axe Y lorsque la fabrique ”non-commune” se développe. Cependant, l’effet des

variations des fabriques d’orthopyroxene est limité car l’anisotropie sismique des ondes P

et S reste faible (entre 1,5 et 2 %). De manière plus générale, les fabriques de l’orthopy-

roxène n’ont donc que très peu d’influence sur la propagation des ondes sismiques dans

la croûte continentale car leur effet ne se fait ressentir que dans un seul type de roche

granulitique pour lequel l’anisotropie sismique engendrée est faible.

4.9.8 Conclusion et perspectives

La déformation des cristaux d’orthopyroxène au sein de la croûte continentale infé-

rieure a été investiguée dans cette partie. Des fabriques ”non-communes” ont été mesurées

au sein d’échantillons largement recristallisés et présentant très peu (ou pas) de signes

de déformation plastique. Ces fabriques ”non-communes” ne se retrouvent pas dans les

échantillons mylonitiques qui présentent des fabriques classiques plus largement référen-

cées. La présence de ces fabriques ”non-communes” n’a pas pu être directement reliée à

des variations de compositions chimiques des phases déformées ou de température de dé-

formation. Il semble a priori que la présence des fabriques ”non-communes” soit liée à une

microstructure particulière suggérant des processus de recristallisation statique à haute

température. Des études complémentaires sont nécessaires pour étayer cette conclusion.

Nous proposons ici quelques pistes de recherche afin de poursuivre cette étude :

(1) au sein de nos échantillons, la mesure des concentrations d’eau dans l’orthopy-

roxène permettrait de tester l’influence des variations conjointes de Al2O3 et H2O proposée

par Manthilake et al. (2013). Ces mesures devront être faites par spectroscopie Raman

afin de nous affranchir des difficultés d’analyse au FTIR engendrées par les nombreuses
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Figure 4.14 – Propriétés sismiques modélisées pour une roche de type granulite mafique

avec grenat (cf Tableau 4.3). Projection équiaire dans l’hémisphère inférieur. La ligne

noire représente la foliation (plan (XY)) et la linéation (X) est considérée horizontale. De

droite à gauche, les propriétés sismiques représentées sont : VP, les vitesses des ondes P

en km.s-1 ; AVs, l’anisotropie des ondes S (en %) et la direction du plan de polarisation de

l’onde rapide S1. L’anisotropie des ondes S (AVs) est définie pour une direction spécifique

comme égale à 100*(Vs1-Vs2)/[(Vs1+Vs2)/2] où Vs1 et Vs2 sont les vitesses des ondes

rapides (S1) et lentes (S2). Les propriétés sismiques sont calculées pour des granulites dont

l’ensemble des pyroxènes sont de l’orthopyroxène (pyr = 100 % opx) ayant une fabrique

”classique”, pour des granulites dont l’ensemble des pyroxènes sont de l’orthopyroxène avec

une fabrique ”non-commune”, pour des granulites contenant les deux types de pyroxènes

(pyr = 50 % opx, 50 % cpx) et dont l’orthopyroxène a une fabrique classique, et enfin

pour des granulites contenant les deux types de pyroxènes (pyr = 50 % opx, 50 % cpx) et

dont l’orthopyroxène a une fabrique ”non-commune”.
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inclusions dans les orthopyroxènes.

(2) des analyses au MET dans les échantillons où la fabrique ”non-commune” a été

mesurée nous permettrait de savoir si celle-ci correspond à l’activation d’un ou plusieurs

système(s) de glissement, et si oui lesquels.

(3) une analyse plus systématique des compositions chimiques et des conditions de

déformation (température et pression) pourra être menée lors de prochaines études sur

la déformation des cristaux d’orthopyroxène dans d’autres échantillons.

(4) des études expérimentales pourront être menées pour tester l’influence de la com-

position chimique et de la température ainsi que de la recristallisation statique. Cette

étude a été menée dans des granulites continentales mais la fabrique ”non-commune” a

également été identifiée dans des péridotites mantelliques en tant que fabrique secondaire

(Christensen et Lundquist, 1982 ; Vauchez et Garrido, 2001 ; Tommasi et al.,

2008 ; Jung et al., 2010 ; Bascou et al., 2011 ; Baptiste et al., 2012 ; Frets et al.,

2012). Il sera donc nécessaire dans le futur d’élargir cette réflexion sur la déformation des

cristaux d’orthopyxoxène afin de mieux contraindre la rhéologie du manteau.
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Crustal and mantle structure

beneath the Terre Adélie Craton,

East Antarctica : insights from

receiver function and seismic

anisotropy
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Ce chapitre présente l’étude des structures crustale lithosphérique du craton de Terre

Adélie et de la zone de cisaillement du Mertz grâce à une approche géophysique. Le cha-

pitre est composé d’un résumé en français et d’un article publié dans la revue Geophysical

Journal International en février 2015. L’article intitulé ”Crustal and mantle structure be-

neath the Terre Adélie Cration, East Antarctica : insights from receiver function and

seismic anisotropy” a fait l’objet d’un collaboration avec Guilhem Barruol, Fabrice Fon-

taine, Jérôme Bascou et René-Pierre Ménot.

5.1 Résumé

A la faveur du programme IPEV-Arlita et de l’INSU, un réseau temporaire de quatre

stations sismologiques larges-bandes a été déployé entre octobre 2009 et octobre 2011 afin

d’imager les différentes unités tectoniques qui composent la lithosphère de Terre Adélie

et de l’est de George V Land. Cette étude a eu pour but d’étudier :

— la structure crustale et la profondeur de la discontinuité de Mohorovičić au dessous

de chaque station sismologique, ainsi que les variations d’épaisseurs crustales entre

les différents blocs tectoniques qui composent le craton de Terre Adélie et le domaine

d’âge Paléozöıque situé à l’Est de la zone de cisaillement du Mertz ;

— l’anisotropie sismique du manteau supérieur qui peut être corrélée à de grands

épisodes de déformation, à savoir les orogénèses successives d’âge Néoarchéen et

Paléoprotérozöıque, le rifting de l’océan Austral datant du Crétacé, ou le flux as-

thénosphérique actuel lié au déplacement des plaques tectoniques ;

— la profondeur d’enracinement de la zone de cisaillement du Mertz ;
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— les connexions des structures profondes entre l’Australie et l’Antarctique qui ont

été séparées au cours de l’ouverture de l’Océan Austral.

Une approche couplant l’étude des fonctions récepteur et l’analyse de l’anisotropie

des ondes SKS a été menée dans cette optique. L’étude des fonctions récepteurs permet

d’estimer la profondeur du Moho sous les stations. Les résultats ont montré que la croûte

cratonique de Terre Adélie est épaisse de 40 à 44 km, et s’amincit à 36 km à l’aplomb de la

zone de cisaillement du Mertz. La croûte Paléozöıque à l’Est de la zone de cisaillement du

Mertz est plus fine (environ 28 km). La zone de cisaillement du Mertz constitue ainsi une

limite majeure entre deux blocs crustaux dont la différence d’épaisseur est de l’ordre de

12 km. De plus, les épaisseurs de croûte estimées au sein du craton de Terre Adélie, se sont

révélées similaires à celles du craton de Gawler en Australie du Sud (Fontaine et al.,

2013b). Ces résultats constituent donc un argument supplémentaire pour la connexion

entre ces deux cratons avant l’ouverture de l’Océan Austral. La croûte du domaine Pa-

léozöıque formée au cours de l’orogénèse de Ross semble quand à elle plus fine que celle

de l’orogénèse de Delamerian en Australie du Sud. Ainsi, ces deux domaines auraient pu

être formés au cours de deux épisodes orogéniques successifs mais très rapprochés dans

le temps, ou bien au cours d’un même évènement présentant une variabilité structurale

entre le nord et le sud.

Par ailleurs, l’analyse de l’anisotropie des ondes SKS permet d’imager l’orientation

des fabriques mantelliques (foliation, linéation). Au niveau du craton de Terre Adélie, la

direction de polarisation des ondes rapides (Φ) est globalement E-O avec des différences

de temps d’arrivée (δt) entre l’onde rapide et l’onde lente de l’ordre de 0,8 à 1,6 s. La

direction E-O des structures mantelliques est, au premier ordre, parallèle à la direction

de la marge continentale, ce qui laisse à penser que cette structuration pourrait être

héritée de l’ouverture de l’Océan Austral, dernier évènement tectonique de la région. Ces

résultats sont concordants avec ceux observés à la station permanente Dumont d’Urville

du réseau GEOSCOPE (DRV : Φ = 95̊ N, δt = 1.1 s), qui se situe dans le domaine

Paléoprotérozöıque du craton de Terre Adélie. Au niveau de la zone de cisaillement du

Mertz, le faible nombre de données de bonne qualité ne nous permet pas de conclure

quand à l’enracinement de cette structure au sein du manteau. La station du domaine

Paléozöıque à l’Est enregistre une direction de polarisation de l’onde rapide N60̊ E, ce qui

est significativement différent des données collectées au sein du craton de Terre Adélie.

Ces résultats suggèrent que la structuration du manteau sous le craton est différente de

celle sous le domaine Paléozöıque et que la zone de cisaillement du Mertz constitue la

frontière entre ces deux lithosphères distinctes.

5.2 Article

Cf page suivante
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S U M M A R Y
The Terre Adélie and George V Land (East Antarctica) represent key areas for understand-
ing tectonic relationships between terranes forming the Neoarchean-Palaeoproterozoic Terre
Adélie Craton (TAC) and the neighbouring lithospheric blocks, together with the nature of its
boundary. This region that represents the eastern border of the TAC is limited on its eastern
side by the Mertz shear zone (MSZ) separating more recent Palaeozoic units from the craton.
The MSZ, that recorded dextral strike-slip movement at 1.7 and 1.5 Ga, is likely correlated
with the Kalinjala or Coorong shear zone in South Australia, east of the Gawler Craton and
may therefore represent a frozen lithospheric-scale structure. In order to investigate the litho-
spheric structure of the TAC and the MSZ, we deployed from 2009 October to 2011 October
four temporary seismic stations, which sampled the various lithospheric units of the TAC
and of the neighbouring Palaeozoic block, together with the MSZ. We used receiver function
method to deduce Moho depths and seismic anisotropy technique to infer the upper mantle
deformation. Results from receiver functions analysis reveal Moho at 40–44 km depth beneath
the TAC, at 36 km under the MSZ and at 28 km beneath the eastern Palaeozoic domain. The
MSZ therefore delimits two crustal blocks of different thicknesses with a vertical offset of the
Moho of 12 km. Seismic anisotropy deduced from SKS splitting at stations on the TAC shows
fast polarisation directions (�) trending E–W, that is, parallel to the continental margin, and
delay times (δt) ranging from 0.8 to 1.6 s. These results are similar to the splitting parameters
observed at the permanent GEOSCOPE Dumont D’Urville station (DRV: � 95◦N, δt 1.1 s)
located in the Palaeoproterozoic domain of TAC. On the MSZ, the small number of good qual-
ity measurements limits the investigation of the deep signature of the shear zone. However,
the station in the Palaeozoic domain shows � trending N60◦E, which is significantly different
to the � trending measurements from stations on the TAC, suggesting that the MSZ may also
represent a major frontier between the Neoarchean-Palaeoproterozoic and Palaeozoic terranes.

Key words: Seismic anisotropy; Cratons; Continental tectonics: strike-slip and transform;
Crustal structure; Antarctica.

1 I N T RO D U C T I O N

Constraining the seismic structure of cratons is fundamental for
understanding the formation and the evolution of the continen-
tal lithosphere. A large part of the Antarctica continent, located
east of the Trans-Antarctic Mountains, is cratonic and has been
characterized from large-scale surface wave tomography by a thick
lithosphere (Roult & Rouland 1994; Roult et al. 1994; Ritzwoller
et al. 2001; Morelli & Danesi 2004; Debayle et al. 2005; Hansen
et al. 2014). Geological studies show that East Antarctica consists

of a homogeneous lithosphere, but likely derives from the accre-
tion of numerous cratonic blocks (Mikhal’sky 2008; Boger 2011;
Veevers 2012; Harley et al. 2013). In contrast, West Antarctica is
characterized by thinner and younger lithosphere. The Terre Adélie
Craton (TAC; 66.5–67.5◦S and 135–146◦E) is situated at the edge of
East Antarctica shield (Fig. 1A). It covers the Terre Adélie and the
western part of George V Land and extends from Rocher X (longi-
tude: 136◦40′E) in the west to the Mertz shear zone (MSZ; longitude:
146◦E) in the east (Peucat et al. 1999; Ménot et al. 2007; Duclaux
et al. 2008). Recent geophysical data (Aitken et al. 2014) suggest

C© The Authors 2014. Published by Oxford University Press on behalf of The Royal Astronomical Society. 809
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810 G. Lamarque et al.

Figure 1. (A) Location of Terre Adélie and George V Land in the Antarctic continent. (B) Links between south Australia and Antarctica. TAC, Terre Adélie
Craton; GC, Gawler Craton; MSZ, Mertz shear zone; KSZ, Kalinjala shear zone; CSZ, Coorong shear zone. (C) Synthetic geological map of the Terre Adélie
Craton (after Ménot et al. 2007). Purple areas are Palaeoproterozoic terranes and correspond to the Dumont D’Urville and Cape Hunter Basins; green and
brown areas are Archean terranes, green area referring to the intermediate to upper amphibolitic crust and brown to the granulitic crust. Orange area represents
the Palaeozoic crust, mainly composed of granitoids. Darkest colours correspond to outcrops. MSZ denotes the Mertz shear zone and ZSZ denotes the Zélée
shear zone. Directions of structures measured at surface are drawn in black. Seismic stations are represented by yellow triangles with a red contour for the DRV
permanent station from GEOSCOPE network, and with a black contour for PORMA, PIDGE, CORRE and PINGU temporary stations used in the ArLiTA
program.

that the TAC may extend westward to the Frost Fault (127◦E). Gran-
itoid rocks dating from the Ross orogeny (500 Ma) outcrop to the
east of the MSZ and are generally related to the geological evolu-
tion of the West Antarctica domain (Di Vincenzo et al. 2007). The
MSZ thus appears to be a major boundary between the Neoarchean-
Palaeoproterozoic TAC and the Early Palaeozoic units, that is, be-
tween the East Antarctica shield and the West Antarctica orogenic
belts. Based on the scarce rocky outcrops in the TAC, which is
mostly covered by the ice cap, the MSZ is inferred to trend roughly
NS (Talarico & Kleinschmidt 2003) and could be traced to the
Kalinjala or the Coorong shear zone of south Australia (Fig. 1B)
before the opening of the Southern Ocean (Kleinschmidt & Ta-
larico 2000; Gibson et al. 2013). The TAC likely represents the
southern extension of the Gawler Craton in south Australia (Oliver
& Fanning 1997; Peucat et al. 1999; Fanning et al. 2002; Di Vin-
cenzo et al. 2007).

The precise geometry of the blocks constituting the TAC, and
their relationship to Palaeozoic domains are key questions that are
difficult to answer. Since the Neoarchean and Palaeoproterozoic
terranes underwent complex metamorphic and tectonic evolution,
the present-day 3-D geometry of blocks boundaries is difficult to
decipher by geological surface analysis alone. The ArLiTA exper-
iment (Architecture de la Lithosphère de Terre Adélie) developed
with the French polar institute (IPEV) aims at combining geological
and seismological observations for improving our understanding of
the deep structure of the TAC and the relationships between the
different blocks that form the cratonic lithosphere. More specifi-
cally, this paper focuses on the followings.

(1) The crustal structure and in particular the depth of the Mo-
horovičić discontinuity (Moho depth) beneath each seismic station,
and the variations in crustal thickness from block to block and across
the craton boundary.

(2) The upper mantle seismic anisotropy signature (fast po-
larisation direction and delay time), that could be associated to
large-deformation events: that is, to the Neoarchean to Palaeopro-
terozoic pervasive deformation, related to orogenic cycles, or to
the Cretaceous lithospheric deformation linked to the rifting and
opening of the Southern Ocean, or finally, to the present-day as-
thenospheric flow induced by plate motion relative to the deeper
mantle.

(3) The crustal or lithospheric nature of a major shear zone such
as the MSZ.

(4) The connection of deep structures between Antarctica and
Australia which were separated during the opening of the Southern
Ocean.

After a description of the geological framework of this area,
we present two complementary methods which allow inference of
getting information on both the crustal structure and the lithospheric
deformation from respectively the receiver function technique and
shear wave splitting measurements. The obtained results allow to
discuss the following points: (i) the lateral variation of the crustal
structure across the craton boundary, (ii) the connections between
the Antarctica–Australia lithospheric structures, (iii) the possible
sublithospheric origin of the mantle seismic anisotropy and (iv) the
age of the upper mantle deformation beneath this area.

2 G E O L O G I C A L S E T T I N G

A general description of the region was made by Stillwell (1918),
and more recently by Ménot et al. (2007). The TAC is divided
into two domains: the Palaeoproterozoic metasedimentary basins
and the Neoarchean basement (Fig. 1C). The Palaeoproterozoic
metasedimentary basin extends west from the Zélée shear zone
(141◦E) and corresponds to the highly strained and metamorphosed
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Table 1. Recording time of the four seismic stations of the temporary network of the ArLiTA program (PORMA, PIDGE, CORRE and
PINGU) and of the permanent DRV seismic station from the GEOSCOPE network.

Name Location Latitude (N) Longitude (E) Elevation (m) Running dates

DRV Station Dumont D’Urville −66.665 140.002 40 1986 to present
PORMA Port-Martin −66.818 141.390 27 2009/11–2010/03 and 2011/01–2012/01
PIDGE Cape Pigeon −66.982 143.893 50 2009/11–2011/01
CORRE Nunatak Correl −67.583 144.275 80 2009/11–2010/09
PINGU Pinguin Point −67.596 146.077 50 2009/11–2010/07

Palaeoproterozoic Dumont d’Urville basin. It consists of metapelitic
migmatitic gneisses with metagraywackes, silicic metavolcanic
rocks and mafic intrusions. The Neoarchean basement extends from
the Zélée shear zone (141◦E) to the MSZ (146◦E) and is predomi-
nantly composed of felsic to mafic orthogneisses and granodiorites
intruding metasedimentary rocks, which include marbles and calc-
silicates. This 2.55–2.44 Ga continental crust segment (Oliver &
Fanning 2002; Duclaux et al. 2008) exposes two distinct tectonic
units that equilibrated under granulite and amphibolite facies con-
ditions, which represent deep and intermediate crustal sections,
respectively (Ménot et al. 2005). A thermal and tectonic event oc-
curred at 1.7 Ga, as proposed by Di Vincenzo et al. (2007) on the
base of Ar/Ar dating. According to Duclaux et al. (2008), the 1.7 Ga
event is likely to be restricted to narrow fluid-bearing anastomosed
shear zones, concentrated on the edges of the Neoarchean domain
(Mertz and Zélée shear zones).

The easternmost part of the TAC is bounded by the MSZ (146◦E),
which juxtaposed the 2.4-Ga-old granulite and amphibolite ter-
rains to the west with a 0.5-Ga-old intrusive complex to the east,
related to the Ross Orogeny (Fanning et al. 2002; Di Vincenzo
et al. 2007). The lateral extension and length of the MSZ are poorly
constrained due to the scarcity of the outcrops usually ice-covered.
It is well identified at the Correll and Aurora Nunataks (67◦35′S
144◦16′E and 67◦23′S 144◦14′E, respectively; Fig. 1C) and could
have been contiguous with the Kalinjala or Coorong shear zone
(Gawler Craton, south Australia) before the Cretaceous opening
of the Southern Ocean (Talarico & Kleinschmidt 2003). The MSZ
has several kilometres wide steeply dipping pervasive mylonitic
foliation and subhorizontal to 20◦ north-plunging lineation with
a predominantly dextral motion (Kleinschmidt & Talarico 2000).
This suggests that the MSZ might represent a mid-crustal strike-slip
fault that could have accommodated large horizontal displacements.
Microstructural and thermobarometric studies (Talarico & Klein-
schmidt 2003) show that the MSZ deformation likely resulted in
successive shear structures occurring under different metamorphic
conditions as granulite, medium pressure amphibolite and green-
schist facies up to 1.5 Ga (Talarico & Kleinschmidt 2003; Duclaux
et al. 2008). However, Ménot et al. (2005) highlighted that a younger
age (maybe post-Ordovician) cannot be formally ruled out because
Palaeozoic rocks are found to the East of Mertz Glacier.

3 S E I S M I C DATA

Within the framework of the ArLiTA project, we deployed 4 three-
component broad-band seismic stations in Terre Adélie and George
V Land from 2009 October to 2012 October along a 300-km-long
profile from Port Martin to Penguin Point Eastward. The interstation
spacing ranged from 60 to 100 km, allowing the various lithospheric
blocks that form the TAC to be sampled (Fig. 1C). We also included
data from the GEOSCOPE permanent three-component broad-band
seismic station DRV installed at the French Dumont D’Urville polar
base. Temporary stations were installed on rocky outcrops to record

teleseismic events optimally. They were powered by two 80 watts
solar panels connected to batteries of 500 AH to survive the polar
nights between May and August. Continuous seismic signals were
acquired by Guralp CMG-40 60s, three component sensors and
digitized at 40 Hz by Taurus Nanometrics acquisition systems. The
GEOSCOPE station DRV provided continuous data digitized at 20
Hz since 1986, first from an STS-1 sensor that was subsequently
replaced by an STS-2 sensor on 2010 February 6. The temporary
deployment provided 8–18 months of continuous data that we use in
this study (Table 1). This group of stations have also recently been
used to monitor the local and regional cryoseismic activity (Barruol
et al. 2013).

3.1 Teleseismic analysis methods

3.1.1 Receiver function method

In order to estimate the depth of the main horizontal seismic bound-
aries in each crustal block, and particularly the Moho depth be-
neath each station, we used the receiver function technique. This
approach aims to retrieve the P-to-S converted phases within the
coda of teleseismic P waves (Langston 1977, 1979) and, there-
fore, the depth of the crustal discontinuities beneath a recording
site, where impedance contrasts are present. The converted phases
are detected by deconvolving the radial by the vertical component
(Ammon 1991). This operation removes the effects of the source,
the near source, the propagation path and the instrumental response.
The first-order information retrieved from the receiver function is
the crustal thickness. The Moho discontinuity represents one of the
most significant seismic interfaces in terms of variations in elastic
properties. Receiver functions are sensitive to shear velocity con-
trasts of interfaces located beneath the seismic station, but are only
weakly sensitive to the absolute velocities (Julià et al. 2000; Tkalčić
et al. 2006). Because of the increasing seismic velocity with depth,
the incoming energy is refracted and the rays arrive with steeply
dipping incidence at the station. For instance, for a 40-km-thick
crust, the Fresnel zone width at the base of the crust (a measure of
the distance from the seismic station sampled by the Pms phase) is
about 10 km.

To perform such receiver function analysis, we selected events
with magnitude (Mb) greater than 5.5 and occurring at epicentral dis-
tances between 30◦ and 90◦ (see location Fig. 2). We kept teleseismic
events with signal-to-noise ratios greater than 2. We prepared and
selected data from each station following the procedure described
by Fontaine et al. (2013a): (1) we cut the waveforms 5 s prior to and
30 s after the initial P-wave arrival to isolate the seismic phases, (2)
we rotated data into the radial-transverse reference frame and we
applied a Gaussian low pass filter centred around 1.2 Hz in order
to eliminate the influence of small-scale crustal heterogeneities. (3)
We deconvolved the radial by the vertical component in the time
domain (Ligorria & Ammon 1999). (4) In order to reduce the
possible effects of crustal anisotropy and of dipping seismic
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Figure 2. Location of earthquakes used for seismological analysis. Blue
diamonds: events used for receiver function analysis, occurring at epicentral
distances between 30◦ and 90◦, with a backazimuth between NS and N90◦E
and with magnitude Mb ≥ 5.5. Light blue diamonds: events selected at
PINGU station (see Fig. 3). Selected events used for SKS splitting analysis
(i.e. at epicentral distances between 85◦ and 120◦ and magnitudes >5.5)
are represented by red (null-measurements) and green circles (non-null-
measurements). Yellow triangles represent the seismic stations.

discontinuities, we selected earthquakes with backazimuths be-
tween N0◦ and N90◦, that is, the quadrant with the highest number
of data, and with a narrow range of ray-parameters (median of the
ray parameters of all seismic events of the quadrant ±0.006 and
±0.004 s km−1 at the permanent station). At DRV, we also rejected
deep events (depths > 100 km) mainly from the Tonga-Fidji re-
gion in order to select events with similar incidence angles. (5) We
used the approach of Tkalčić et al. (2011) and kept only events with
cross-correlation coefficients higher or equal to 0.70 (except at DRV
station: 0.85) with at least 10 per cent of other RFs. The resulting
radial receiver functions were then stacked. Fig. 3 shows an exam-
ple of observed and stacked receiver functions at station PINGU.
Shear wave velocity contrasts of interfaces and relative traveltimes
of the converted waves refracted at these interfaces are constrained
by individual receiver functions along the ray path. Stacking sev-
eral individual receiver functions that sample similar Fresnel zones
allows the strong impedance variations to be identified more easily
and reduces the effects from local heterogeneities by increasing the
signal-to-noise ratio.

3.1.2 Inversion for 1-D seismic structure with six layers

In southeastern Australia and beneath the Gawler Craton, Fontaine
et al. (2013a,b) used the neighbourhood algorithm (NA; Sambridge
1999a,b) to retrieve the Moho depths and the 1-D crustal structure
beneath each seismic station. Because of the non-uniqueness of the
RF solution (Ammon et al. 1990), the NA method combines a Monte
Carlo search technique and the properties of the Voronoi geometry
in parameter space to find an ensemble of the best-fitting models
and performs a global optimization. Fontaine et al. (2013b) showed
good agreement between Moho depths and results from seismic
reflection profiles. Here, we applied the same non-linear inversion

Figure 3. Observed radial RFs from the 10 selected individual events and
the resulting stack at the PINGU station.

method to match the observed radial RFs. Due to the limited back-
azimuthal coverage obtained at the temporary ArLiTA stations, we
assumed horizontal seismic discontinuities and an isotropic crust.
We represented the crust and uppermost mantle structures by a
six-layers, 1-D seismic velocity model (Table 2). Parameters of
this model were proposed by Shibutani et al. (1996) and used by
Fontaine et al. (2013b) for the Gawler Craton in southern Australia.
We tested four-layers, five-layers and a different six-layers model
but we obtained more realistic S-wave velocities with the Australian
six-layers model, as shown in Fig. S1. During the NA inversion, the
synthetic radial RF for each six-layers model was calculated using
Thomson–Haskell matrix methods (Thomson 1950; Haskell 1953).

3.1.3 Shear wave splitting data and method

We processed seismic data recorded along the coasts of Terre Adélie
and George V Land to detect and characterize anisotropy from tele-
seismic shear wave splitting. When SKS waves propagating from
the core-mantle boundary to the Earth’s surface cross an anisotropic
layer, they are split into two perpendicularly polarized shear waves
propagating at different velocities. By using three component seis-
mic records, one can retrieve the shear wave splitting parameters �

and δt, which are the two quantitative observables of the anisotropic
structure crossed by the seismic shear wave (Silver & Chan 1991).
The orientation � of the polarization plane of the fast split shear
wave is directly related to the orientation of the pervasive fabric
(foliation and lineation) of the anisotropic medium and the de-
lay time δt between the fast and slow split shear waves is related
to the magnitude and thickness of the anisotropic layer. It is now
broadly accepted from seismological and petrophysical investiga-
tions that most of the SKS splitting is acquired within the upper man-
tle, at lithospheric and/or asthenospheric levels. Seismic anisotropy
is considered to be a good proxy for upper mantle deformation
(Silver 1996), providing insight into the frozen or active mantle
flow that develops preferred orientations of the minerals—in par-
ticular of the predominant olivine phase—in response to tectonic
strain (Nicolas & Christensen 1987; Mainprice et al. 2000). Despite
the intrinsic limitation in the vertical resolution of anisotropy, the
SKS waves provide reasonably good lateral resolution of few tens
of kilometres, well suited to investigating lithospheric structures,
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Crustal and mantle structure beneath the TAC 813

Table 2. Model parameter space bounds used in the NA receiver function inversion
to model the crust and the uppermost mantle. Vsupper denotes the S-wave velocity at
the top of a layer and Vslower that at the bottom of a layer (km s−1), Vp/Vs denotes the
velocity ratio within a layer.

Layer Thickness (km) Vsupper (km s−1) Vslower (km s−1) Vp/Vs

Sediment 0–2 1.0–3.0 1.0–3.0 2.0–3.0
Basement 0–3 1.5–3.5 1.5–3.5 1.65–2.0
Upper crust 1–15 2.6–3.6 2.8–4.0 1.65–1.8
Middle crust 5–20 3.2–4.5 3.2–4.5 1.65–1.8
Lower crust 5–20 3.2–4.5 3.2–4.5 1.65–1.8
Mantle 5–30 2.8–5.0 2.8–5.0 1.7–1.9

since their Fresnel zones have radii of about 50 km at a depth of
100 km for a dominant period of 10 s (Margheriti et al. 2003).

From the continuous data recorded at the temporary ArLiTA
stations and at the permanent GEOSCOPE station DRV, we ex-
tracted and analysed seismic events located at epicentral distances
between 85◦ and 120◦ and with magnitudes (Mb or Mw) higher than
6.0 at DRV and higher than 5.5 at temporary stations (events are
shown in Fig. 2). We applied the shear wave splitting analysis by
first selecting records with a sufficiently good signal-to-noise ratio
and then by selecting the adequate time-window including the SKS
phase, but avoiding any other direct S or ScS phases that might
carry more complex anisotropic information, not located beneath
the sensor. We performed the measurements using the SplitLab soft-
ware (Wüstefeld et al. 2008) and the minimum eigenvalue method
(Silver & Chan 1991). This method performs a grid search over �

and δt that best linearizes the particle motion, that is that best cor-
rects the anisotropy within the selected measurement window. We
determined the quality of each individual measurement by applying
both manual and automatic approaches, as presented by Barruol
& Fontaine (2013). A manual evaluation of the quality of each
individual splitting measurement is defined as good, fair or poor
according to a set of criteria such as the signal-to-noise ratio of the
initial waveform, the correlation between the fast and slow shear
waves, the linearity of the particle motion in the horizontal plane
after correction, and of the size of the 95 per cent confidence area
(Barruol et al. 1997). Some examples of good measurements ob-
tained at the DRV, PORMA and PINGU stations are shown in Fig. 4.
The automatic quality factor (Auto_Q) is calculated using SplitLab
(Wüstefeld et al. 2008, 2010) from the difference observed between
results obtained from rotation-correlation (Bowman & Ando 1987)
and by minimizing the energy on the transverse component (Silver
& Chan 1991) methods. This factor varies between −1.0 (char-
acterizing a perfect null measurement) and 1.0 (a perfect splitting
measurement providing identical results from the two techniques).
Interestingly, the manual and automatic qualities show good sta-
tistical agreement overall, as shown in a previous study (Barruol
et al. 2011).

We observed numerous unsplit SKS waves, known as ‘null’ mea-
surements, and characterized by the absence of energy on the trans-
verse component. These null measurements may initially be in-
terpreted as the real absence of anisotropy along the path of the
seismic ray coming up to the surface at a near vertical incidence.
However, this scenario requires a large number of nulls over a wide
range of backazimuths, together with a real absence of non-null
measurements, which is a relatively rare situation. An alternative
explanation for the null measurements is that the initial polarization
of the incoming wave is parallel or perpendicular to the orientation
of the polarization plane in the anisotropic medium. This case is the
most frequently observed (Wustefeld & Bokelmann 2007) and can

co-exist—and has to be consistent—with split SKS phases. Thirdly,
the presence of two anisotropic layers beneath the station with per-
pendicular polarization directions and similar δt in each layer may
explain an apparent ‘isotropic’ pattern at some stations, as proposed
for the CAN station in Australia (Barruol & Hoffmann 1999). In
this very specific case, the upper anisotropic layer would physically
remove the splitting acquired within the lower layer. Fourthly, the
presence of olivine with vertically orientated a-axes in the upper
mantle may also explain null measurements since this crystallo-
graphic direction is almost isotropic to shear waves.

3.2 Crustal and lithospheric structures from teleseismic
analysis

3.2.1 Receiver function results: Moho depths and crustal structure
in the TAC

We present results from the non-linear inversions from west to east.
Details of crustal thicknesses are summarized in Table 3 and vertical
1-D profiles, stacks and modelled RFs are represented in Fig. 5.

DRV. At DRV station (Dumont d’Urville base), 34 radial RFs were
stacked. The observed receiver functions show two peaks at 3.0
s and between 4.5 and 5.5 s after the P-wave arrival time. These
two phases have similar amplitude. To determine which one may
corresponds to the Pms phase (P wave converted at the Moho dis-
continuity into a S wave), we made a systematic detailed inspection
of individual receiver functions (RFs). We conclude that the wave
arriving between 4.5 and 5.5 s after the direct P arrival is most likely
to be the Pms because of its clear presence in all individual RFs,
which is not the case for the first peak at 3.0 s. We observe however,
some variations in the arrival times for each event (between 4.5 and
5.5 s) that may explain a smooth double peak as we stack all the
individual RFs. This explains why the Pms arrival is less visible in
the stacked RFs than in individual RFs (Fig. S2). The best model
(with the smallest misfit) retrieves well the presence and the am-
plitude of the phases. However, the two firsts peaks are modelled
slightly too early at 2.5 and 4.5 s. Discontinuities are thus estimated
too shallow with the best model in the plot showing the ensemble of
crustal models. If the mean model does not evidence strong varia-
tion in S-wave velocity at the Moho, the plot showing the ensemble
of the best 1000 models at DRV station shows an ensemble of 1-D
models which is well constrained from the surface to around 43 km
depth. We also analysed RF from events with backazimuths ranging
from 270◦ to 360◦ (fourth quadrant) in order to evaluate azimuthal
variations. Results in Moho depth were very similar to results from
first quadrant and thus suggest no strong lateral structure variations
beneath DRV. The estimated Moho depth also corresponds to a small
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814 G. Lamarque et al.

Figure 4. Examples of good measurements of SKS splitting recorded at DRV, PORMA and PINGU stations on 2011 November 22, 2011 November 8 and
2010 May 31. For the minimum eigenvalues methods, we show from left to right the seismogram of the radial (dashed line) and transverse components (solid
line), the fast (dashed line) and slow components of the SKS phase, the particle motion in the horizontal plane before (dashed line) and after the anisotropy
correction, the map of the eigenvalues for the various � and δt values.

Table 3. Results of the RF modelling with the NA inversion. H is the crustal
thickness and N is the number of individual RFs used for the stacking at each
station. Nature represents the character of the crust–mantle transition thickness
from the shear wave velocity model obtained at each station: sharp ≤2 km,
intermediate 2–10 km and broad ≥10 km (Clitheroe et al. 2000).

Station DRV PORMA PIDGE CORRE PINGU

N 34 26 18 12 10
H 43 44 40 36 26
Nature Broad Intermediate Broad Intermediate Intermediate

change between a layer with a S-wave velocity slightly increasing
and a layer with a constant S-wave velocity. At this depth, some of
the best 1000 models reach S-wave velocities at around 4.4 km s−1,
which is a characteristic velocity for upper mantle. We can thus
consider that the Moho is located at this boundary between well
and poorly constrained models and at this small change in rela-
tive S-wave velocity, that is, at around 43 km depth. Interestingly,
this value is close to the 42 km depth determined at the same sta-
tion by Reading (2004) using receiver function analysis, and within
the intrinsic accuracy of the RF method, which can be estimated

at ±2 km at the frequencies considered (Reading 2004; Fontaine
et al. 2013a). It can also be noted that the author also identified a
complex signature for the Pms phase, with a larger peak at 5.7 s
preceded by a dip in the signal at 4.0 s and another smaller peak at
4.5 s. She interpreted this signal as being caused by reverberations.
This study shows that the Moho discontinuity is not clearly defined
in the S-wave velocity model and suggests a progressive transi-
tion between 32 and 48 km. This crust-mantle transition can thus
be characterized as being ‘broad’ according to the classification
initially proposed by Shibutani et al. (1996) and modified by
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Crustal and mantle structure beneath the TAC 815

Figure 5. (a), (c), (e), (g) and (i) Comparison between the observed (black) and the predicted (blue) radial RFs from the best result (smaller misfit) of
Neighbourhood Algorithm inversion at each station. Arrows indicate Pms arrival. (b), (d), (f), (h) and (j) The 1-D shear wave velocity models obtained by the
inversion of teleseismic RFs at each station. All the models tested are represented in grey; the best 1000 models are shown in yellow and green, with the colour
being logarithmically proportional to the model number. The colour scale shows the increase in data fit from yellow to green. For indication, the solid blue and
red lines represent, respectively, the best and the mean model. Moho depths are shown in red and the red rectangle corresponds to the minimum size of the
crust–mantle transition at each station.

Clitheroe et al. (2000), for which Moho thicknesses are defined
as sharp ≤2 km, intermediate 2–10 km or broad ≥10 km. This clas-
sification was also used for the Gawler Craton by (Fontaine et al.
2013a). The plot showing the ensemble of crustal models also sug-
gests a crustal structure with seismic discontinuities at 20 and 32
km deep beneath the DRV station.

PORMA. PORMA station (at Port Martin) presents a stacked RF
(from 26 individual RFs) that clearly shows three peaks with time
arrivals at 2.5, 5.0 and 8.5 s. All of them are well modelled from
the best 100 models and the Moho is estimated to be 44 km deep,
where the S-wave velocity reaches 4.4 km s−1. The thickness of
the Moho transition determined from the inversion is found to be
intermediate, between 5 and 10 km thick. Three layers with internal

discontinuities at depths of 16 and 34 km characterize the crust
beneath PORMA station.

PIDGE. PIDGE station, located at Cape Pidgeon in the granulite
core of the TAC, recorded a clear Pms peak at 5 s after the P-
wave arrival, well visible in the 18 stacked RFs. Another peak is
visible at 2.5 s. The best model explains well the arrival time of
the Pms but the first peak (at 2.5 s) is not so well modelled. The
plot showing the ensemble of the 1000 best crustal models indicates
that the inversion results (Fig. 5f) is well constrained in the crust,
and the Moho is marked by three changes: (1) the confidence area
given by the plot showing the ensemble of crustal models around the
mean model increases and thus the model is less constrained below
40 km. (2) The S-wave velocity increases slightly from 12 to 40 km
and is constant beyond 40 km depth. (3) At 40 km, S-wave velocities
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816 G. Lamarque et al.

Figure 6. Map of SKS splitting measurements observed at Terre Adélie and George V Land stations. Purple circle: GEOSCOPE DRV station. Orange circles:
ArLiTA temporary stations. The good, fair and poor individual measurements are shown as black, blue and yellow segments, respectively. The length of the
segment represents the amplitude of the delay time, and its direction the azimuth of the fast split shear wave (see Table S1 for individual measurement details).
Mean measurements at each station are shown by the bold red segment (see Table 4 for mean values). The floating ice tongue of the Mertz Glacier broke in
2010 February. The dashed line indicates the location of the fracture.

in faster models reach 4.4 km s−1, which is characteristic of upper
mantle velocity. These three features show a broad crust to mantle
transition at 40 km depth. Based on the plot showing the ensemble
of crustal models, the crustal structure is dominated by two layers,
with an internal crustal discontinuity at 12 km.

CORRE. The RF at CORRE station on Correll Nunatak is com-
posed of the stack of 12 individual RFs. This stack reveals a clear
Pms arriving 5 s after the P wave. This peak is well constrained
by the best fitting model and corresponds in the plot showing the
ensemble of crustal models (Fig. 5h) to a Moho depth of 36 km.
The waveform of the stacked RFs suggests that the crust contains
at least one internal discontinuity but the peak at 2.5 s is not well
constrain by the models. The Moho transition is intermediate. We
also analysed the RFs of the few events with backazimuths between
270◦ and 360◦ (fourth quadrant) that sample the Fresnel zone in the
TAC. Results suggest a Moho around 40 km on the western side,
deeper than the Moho depth on the eastern side (36 km) estimated
for events within the northeast quadrant, suggesting that the NS-
trending MSZ could be associated to some abrupt change in crustal
thickness.

PINGU. We determined the structure of the Palaeozoic crust be-
neath PINGU station (at Penguin Point) from 10 RFs stacked to-
gether. A large peak is clearly visible at 3.2 s in the observed RF
and corresponds to the arrival time of the Pms. This peak links
well to the discontinuity modelled in the plot showing the overall
crustal models at around 28 km depth. The Moho here has an in-
termediate thickness. Therefore, the RF analysis at PINGU station
has different characteristics in comparison to the stations further
west: a much reduced crustal thickness (28 km), no strong internal
S-wave velocity discontinuities within the crust, and a thinner crust
to mantle transition. These characteristics suggest a clearly different

crust beneath PINGU station compared to that beneath the stations
installed on the TAC.

3.2.2 SKS-wave splitting results: anisotropy beneath the ArLiTA
network and the DRV station

Two decades of data recorded by DRV station provided numerous
clearly split SKS phases of high quality (91 individual split measure-
ments, 44 of which are of good quality) representing an average of
about two good measurements per year. In contrast, the temporary
deployment of the ArLiTA stations in this harsh environment pro-
vided only 8–18 months of continuous data (see Table 1), which is
too short to obtain many good split events. This reason explain why
we only detected a small number of split SKS phases at the ArLiTA
stations: seven at PORMA, three at PIDGE, one at CORRE and
three at PINGU, and even fewer good quality split measurements
(three at PORMA and two at PINGU).

A further geometrical limitation results from the event epicentral
distances that may be used for SKS splitting measurements, ranging
between 85◦ and 120◦. The events located at these distances and
recorded by our seismic network (Fig. 2) are predominantly char-
acterized by backazimuths close to NS, resulting mainly in unsplit
waves, that is in null results. This is the case for the numerous events
originating from the Japan, Kurile, Izu-Bonin and Ryukyu trenches.
Most of the non-null measurements are obtained from events oc-
curring in South America and the India–Asia collision (Fig. 2). The
few split measurements of variable quality observed at the tempo-
rary ArLiTA stations suggest that the mantle beneath this area is
not isotropic, and that fast polarization direction is likely oriented
close to E–W, as clearly seen at DRV.

All non-null splitting measurements are presented in Table S1
and projected for the five studied stations (Fig. 6) together with
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Crustal and mantle structure beneath the TAC 817

Table 4. Mean values of SKS anisotropy measurements are given. Azimuth (�) is in degrees from the North
and δt is in seconds. Standard deviation (σ ) is also indicated. Mean values are weighted with the measurement
quality.

Station Lat (◦N) Long (◦E) Mean � (◦) σ � (◦) Mean δt (s) σ δt (s) Number of events

DRV −66.665 140.010 95 9 1.1 0.2 91
PORMA −66.817 141.390 118 7 1.3 0.2 7
PIDGE −66.982 143.893 96 17 0.8 0.4 3
CORRE −66.982 143.893 120 20 1.6 0.4 1
PINGU −67.596 146.077 59 15 0.6 0.2 3

the weighted mean splitting values calculated at each station and
reported in Table 4.

At DRV, seismic anisotropy is clearly defined by good quality
measurements, and shows consistent fast directions of anisotropy
oriented close to EW. The average values of � of N95 ± 9◦E and δt
of 1.1 ± 0.2 s are fully consistent with results previously presented
for this station by Barruol & Hoffmann (1999) (N088◦E, 1.16 s,
from 31 measurements), and Müller (2001) (N100◦E, 0.92 s from
four measurements).

At the ArLiTA temporary stations, despite the sparsity of high
quality splitting measurements, the fast directions of anisotropy also
trend close to E–W on average for stations on the craton: from west
to east, we found mean splitting parameters of N118 ± 7◦E and
1.3 ± 0.2 s at PORMA, N096 ± 17◦E and 0.8 ± 0.4 s at PIDGE
and at station CORRE located on the craton boundary itself, N120
± 20◦E and 1.6 ± 0.4 s. Such observations, together with the ab-
sence of any correlation of � with the pervasive lithospheric struc-
tures seen in outcrops, lead us to conclude that Palaeoproterozoic
(or Palaeozoic) anisotropy is probably not dominant in the upper
mantle beneath this area. This may suggest that anisotropy is re-
lated to a post-Palaeoproterozoic lithospheric thinning that may
have erased the pervasive deformation. As discussed below, the
thinning of the lithosphere at the continental margin during the
Gondwana breakup and the subsequent ocean opening may corre-
spond to such scenario. At the PINGU station, located off-craton,
the anisotropy trends N59 ± 15◦E with a lower δt (0.6 ± 0.2 s),
which can be considered as being statistically different from the sta-
tions located on the TAC that show mean splitting results trending
E–W to N120◦E. Interestingly, the NE–SW trend at PINGU is sim-
ilar to the trend measured using SKS splitting studies by Pondrelli
et al. (2006), Barklage et al. (2009), Salimbeni et al. (2010) in the
Victoria Land region, which is part of the same Ross orogeny as at
the PINGU station. However, in Victoria Land, SKS measurements
were made farther from the Southern Ocean margin. The delay
measured at Victoria Land is about 1 to up to 2 s, which is larger
than our estimations. The small δt recorded at PINGU station could
be due to a destructive interference between the NE–SW signature
from the Ross orogeny, which is completely recorded at Victoria
Land, and the E–W Southern Ocean signature recorded all along
the coast. The small number of good quality measurements obtained
at PIDGE and CORRE stations does not allow to confidently argue
in favour of strong variation in the splitting parameters across the
craton boundary nor for clearly different anisotropy at the station
CORRE installed on the MSZ itself. More seismic recordings would
be necessary to precise the anisotropy pattern beneath these sites.

Analysing continuous seismic records from 1991 to 2012 at the
DRV station allowed us to obtain 44 individual splitting measure-
ments of high quality and about 50 events of fair quality. This high
number of splitting measurements allows us to investigate the po-
tential presence of several layers of anisotropy. It could explain the
slight scattering of the splitting parameters observed at this site. It
could also provide insights into the presence of several frozen and/or

Figure 7. Map of SKS splitting observed at DRV (purple circle) and
PORMA (orange circle) projected to 100 km depth. The good, fair and
poor individual measurements are shown as black, blue and yellow seg-
ments, respectively. The length of the segment represents the amplitude of
the delay time, and its direction the azimuth of the fast split shear wave
for non-null measurements. Red lines represent null measurements (good
ones). Their direction shows the backazimuth of the corresponding event.

active pervasive structures beneath this region. Fig. 7 presents the
SKS splitting observed at DRV and PORMA projected at 100 km
depth, showing that most of the null measurements arrive from the
north and that the non-null measurements arrive either from the NW
or from the SE. We tested the presence of two anisotropic layers
beneath DRV using the approach described by Walker et al. (2005)
and by Fontaine et al. (2007). We calculated the apparent backaz-
imuthal � and δt variations for two anisotropic layers by varying
� in each layer by increments of 2◦ (from 0 to 180◦) and δt by
increments of 0.2 s (from 0.2 to 2.6 s). Each of the 1.3 million mod-
els tested has been compared with the splitting observations and
sorted as a function of their misfit. We quantified the fit by using the
coefficient of determination R2

adjusted as detailed by Fontaine et al.
(2007). This coefficient varies between −∞ and 1, and is positive
when the two-layer model better explains the observations than a
single layer model. At DRV, the best model we found is character-
ized by �upp N162◦E, δtupp 0.2 s and �low N84◦E, δtlow 1.2 s and has
a R2

adjusted of 0.17. By analysing the 200 best models within the 95
per cent confidence interval, we found that the R2

adjusted range be-
tween 0.07 and 0.17, suggesting that they all slightly better explain
the observations than the single layer. From these 200 models, we
evidenced two dominant families of structures. The first group, to
which the best model belongs, is characterized by perpendicularly
oriented � in each layer and by δt which may subtract from each
other to result in the 1.0 s of total δt. This group can be represented
by an EW-trending � in the lower layer and a fairly high δt, and by
a nearly NS-trending � in the upper layer associated with a small
δt. In this geometry, the upper layer δt is physically removed from
the lower layer δt, resulting in an apparent δt of about 1.0 s. Inter-
estingly, it can be noted that the direction N160◦E corresponds to
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the large-scale outcropping crustal structures (Ménot et al. 2007;
Bascou et al. 2013). The second group of models, to which belongs
a majority of models, indicates fast directions close to EW in both
the lower and upper layer and delay times in each layer that could
add together to provide a total δt close to 1.0 s. The fact that the
fast polarization orientations in the two layers could be very close
to each other (within 15◦) is consistent with the positive but small
values of R2

adjusted that suggest that the two layers explain slightly
better the observations than a single layer.

4 D I S C U S S I O N

4.1 Lateral variation of the crustal thickness

RF analysis shows a clear lateral variation in the crustal thickness
along the Terre Adélie and George V Land coasts, as presented
in Fig. 8. Each station samples a different block of the TAC and
the Palaeozoic domain. The DRV station, in the Palaeoproterozoic
domain, reveals a crustal thickness of about 43 km with possible
reverberation at the Moho. This phenomenon can be explained by
magmatic underplating that could have generated a thick mafic layer
at the base of the crust, which is consistent with the observation of
mafic magmatism synchronous with the 1.7 Ga metamorphic event
(Monnier et al. 1996; Gapais et al. 2008). The depth of the Moho at
DRV (43 km) is close to the 44 km depth in the amphibolite terrane
where the PORMA station is installed. At the PIDGE station, in
the granulite facies area of the TAC, the crust is estimated to be 40
km thick, slightly thinner than the amphibolite terrane. The simi-
lar crustal thicknesses at DRV, PORMA and PIDGE suggest that
these three blocks are part of the same craton. Data recorded at the
CORRE station, on the MSZ outcrop, indicate a crustal thickness of
36 km. This is 8 km thinner than at the PORMA station, in the same
amphibolite block, suggesting that this station could correspond to
the craton border. RF analysis of the few events with backazimuths
between 270◦ and 360◦ that sample the Fresnel zone into the TAC
suggest a Moho at around 40 km, which is deeper than the Moho
depth (36 km) estimated from events in the northeast quadrant. This
difference reinforces the hypothesis that the CORRE station in the
MSZ is likely located at the edge of the TAC. Finally, to the east
of the MSZ, the Palaeozoic block appears to be only 28 km thick,
which is a common thickness for a non-cratonic continental crust,
and has no strong intermediate-depth crustal boundary. Thus our
seismic experiment provides arguments that the MSZ could corre-
spond to a transition between the thick TAC (44–40 km at DRV,
PORMA and PIDGE) and the much thinner Palaeozoic domain (28
km at PINGU). The crustal or lithospheric nature of the MSZ cannot
be distinguished from RF alone, and is discussed in a subsequent
section entitled ‘Deep structure of the MSZ’. The Moho therefore
appears to be affected by a 12 km offset between the Palaeozoic
crust (PINGU) and the cratonic core (PIDGE). This crustal thick-
ness change occurs over a distance of less than 100 km but is likely
to be rather abrupt in view of the east and west Moho depths de-
duced from CORRE RFs. Satellite magnetic, gravity and subglacial
topography data presented by Goodge & Finn (2010), Aitken et al.
(2014) and references therein also highlight that the TAC and the
early Palaeozoic terranes constitute two different blocks and that
their common boundary is situated at the MSZ. Our observations
are obviously limited by the distance between seismic stations, so
it is not possible to determine whether this variation corresponds
to a gradual thinning or to a step-like transition. In the latter case,
the MSZ may represent a palaeosuture along which the thinner

Palaeozoic lithosphere could have been accreted. This would indi-
cate a transcurrent event that tectonically accreted two previously
separated lithospheric blocks. However, the marked Moho offset
observed at the MSZ does not allow us to conclude that its last
activation (at 1.5 Ga or during the Palaeozoic) was limited to a
strike-slip component alone.

Our estimations of crustal thickness in the TAC and the Palaeo-
zoic domain are larger than those summarized by Baranov & Morelli
(2013) for East Antarctica and by Chaput et al. (2014) for West
Antarctica, respectively. However, the only seismic data used by
Baranov & Morelli (2013) from Terre Adélie and George V Land
are from DRV (permanent station). Moho estimations in this region
are thus extrapolations between widely spaced stations. Our study
provides new constraints for Moho depth estimations in this area,
which can be used in future models. Furthermore, our RF results
are in agreement with the RF study of Lawrence et al. (2006) in the
Transantarctic Mountains and surroundings, where they estimate
that crustal thickness increases from 20 ± 2 km in the Ross Sea
(West Antarctica) to a maximum of 40 ± 2 km beneath the crest
of the Transantarctic Mountains, which form the boundary between
East and West Antarctica.

4.2 Antarctica–Australia lithospheric connection?

These new results, particularly issued from RF analyses, provide the
opportunity to compare the Moho depths observed in Terre Adélie
and George V Land with those observed in south east Australia.
This is of interest for matching large-scale structures between these
two continents that were initially connected before the Gondwana
breakup 150 Ma ago, and the opening of the Southern Ocean. The
TAC is inferred to have been connected to the Gawler Craton (Oliver
& Fanning 1997; Peucat et al. 1999; Fanning et al. 2002; Di Vin-
cenzo et al. 2007). The Moho depth was estimated in the Gawler
Craton at about 40 km by Collins (1991), Clitheroe et al. (2000)
and between 40 and 45 km by Fontaine et al. (2013b). Moreover,
all the authors highlight evidences of magmatic underplating be-
neath the Gawler Craton. Both the crustal thickness and the possible
presence of underplating are therefore compatible with our results
from the TAC. They provide new evidence for the connection be-
tween these two cratons, which is consistent with plate reconstruc-
tions from Williams et al. (2011). In this scenario, the Palaeozoic
granitoid areas from George V Land would be associated with the
Ross orogeny, which can be correlated to the Delamerian orogeny in
south Australia (Flöttmann et al. 1993; Ireland et al. 1998). Works
by Collins (1991), Shibutani et al. (1996) and Kennett et al. (2011)
point out a Moho depth at 31 and 35 km, respectively, in the De-
lamerian orogeny, that is, a crust which is between 5 and 10 km
thinner relative to the Gawler Craton. These results are slightly dif-
ferent from our crustal estimation at PINGU, which argue for a
more marked crustal thinning (of 12 km) but interestingly, Vérard
& Stampfli (2013) suggest that the Delamerian and the Ross oroge-
nies are slightly separated in time (about 20 Ma) and do not consist
of the same terranes. These results therefore suggest that the step
in the crustal thickness between Palaeoproterozoic and Palaeozoic
domains is smaller in Australia than in Antarctica.

4.3 Sublithospheric shearing associated to plate motion

Seismic anisotropy beneath the studied area may result from sub-
lithospheric mantle shearing induced by the displacement of the
Antarctic plate relative to the deeper mantle. This process should
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Figure 8. Synthetic cross-sections with 1-D shear wave velocity models derived from RF inversion from teleseismic earthquakes at the ArLiTA and DRV
stations. Red lines are the average models of the best 1000 models derived from each station (see Fig. 4). Black lines represent the Moho and thin black lines
represent internal structures in the crust. The thick dashed line at the CORRE station symbolize the depths of the Moho (40 km) estimated from RFs with
backazimuths between 270◦ and 360◦ (fourth quadrant). See Fig. 1 for legend of the geological map. The potential depth extension of the shear zones are
represented by broad dashed lines. The broad full line for the MSZ underlines the transition between the thick TAC crust (44–40 km at PIDGE) and the thin
Palaeozoic terrains.

align the olivine’s a-axes, and therefore the polarization direction
of the fast split shear waves along directions resulting from the
plate motion vector and the underlying unknown ‘convection vec-
tor’, corresponding to the regional flow induced by deep convection.
For plates moving at velocities notably higher than that of the deep

convection, � is expected to be close to the absolute plate motion,
as observed, for instance, on the South Pacific Plate (e.g. Fontaine
et al. 2007). When the plate is slow, which is clearly the case for the
Antarctic Plate (<2 cm yr−1), one can expect notable differences
between � and the plate motion vector. For instance, Barruol &
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Fontaine (2013) and Behn et al. (2004) report olivine a-axes ori-
ented at a high angle to the plate motion vector from SKS splitting
measurements in the Indian Ocean and Debayle & Ricard (2013)
found no clear relationship between the directions of the surface
wave anisotropy and the plate motion. Despite the fact that models
of Antarctic Plate motion are poorly constrained and show a strong
variability (see Fig. S3 for details about models of the Antarctic
Plate motion), none of these models provides a good correlation
with the E–W trend of the observed fast split directions. This sug-
gests that, if the anisotropy is concentrated at asthenospheric depths,
it results mainly from the shearing induced by the sublithospheric
mantle convection and not by the only plate motion vector.

The surface wave anisotropic tomography (Debayle & Ri-
card 2012, 2013) provides complementary large-scale informa-
tion on the upper mantle structure and anisotropy in our studied
area. Seismic velocities at 100 and 150 km depth indicate strong
lateral velocity variations around 150◦ longitude, which clearly
mark the craton boundary. Strong anisotropies are also visible at
100 and 150 km depth, slightly decreasing at 200 km and vanishing
at 300 km depth. The Rayleigh wave azimuthal anisotropy pattern
in our study area exhibits fast directions oriented normal to the Aus-
tralian and Antarctic continental margins and parallel to the oceanic
expansion direction. This suggests that the anisotropy at astheno-
spheric depth is dominated at long wavelengths by the opening of
the ocean basin and by the asthenospheric drag of the plate. In this
tomography model, surface wave anisotropies clearly highlight the
craton thickness and its eastern boundary, but do not show any clear
margin-parallel fast anisotropic directions as observed from SKS
splitting. This suggests that SKS waves sample a much more local
structure than Rayleigh waves, which are sensitive to much larger
scale structures of wavelengths of several hundreds of kilometres.

In summary, we propose that the observed anisotropy along the
continental margin of Antarctica in Terre Adélie and George V
Land is likely dominated by the local imprint of the rifting episode
within the deep lithosphere. Anisotropy further south, within the
continent, might reveal the frozen Archean and Palaeoproterozoic
lithospheric structure, and anisotropy further north, in the subo-
ceanic upper mantle, might be dominated by large-scale mantle
convection processes and by the plate drag.

4.4 Mantle flow: Archean–Palaeoproterozoic versus
Cretaceous

SKS splitting observed at the stations located on the TAC show that
the fast split shear waves are mostly oriented parallel to the con-
tinental margin, and at a fairly high angle to the regional crustal
structures that trend roughly NW–SE to N–S. This anisotropy pat-
tern is similar to that previously found by Reading & Heintz (2008)
at seismological stations in East Antarctica. Interestingly, these au-
thors found different anisotropy signatures at stations located close
to the continental margin compared to those located farther south
within the continent. They explained the margin-parallel anisotropy
as possibly reflecting trans-tensional deformation associated with
the initial stages of the continental break-up of Gondwana, with the
rifting episode thinning the mantle part of the lithosphere and subse-
quently erasing the pre-existing, frozen-in anisotropy. This hypoth-
esis is in agreement with the model of Vauchez et al. (2000) which
proposes that asthenospheric flow is dominating within the rift axis,
generating a fast axis of anisotropy oriented parallel to the rift in
the case of transtensional lithospheric rupture. Mantle anisotropy
parallel to a rift margin is also observed in Papua New Guinea

(Eilon et al. 2014) and along the East African Rift (Hammond
et al. 2014). Reading & Heintz (2008) also proposed that this rift-
ing could have been controlled by pre-existing regional lithospheric
structures through the anisotropic mechanical behaviour of the plate
(Vauchez et al. 1997; Tommasi & Vauchez 2001). However, there
is no evidence of E–W lithospheric pervasive structures predating
the southern ocean rifting in our studied region. However, Ménot
et al. (2007) and Bascou et al. (2013) measured NS to N160◦E
penetrative structures. In the model from Reading & Heintz (2008),
anisotropy close to the continent margin could therefore reflect the
Cretaceous rifting tectonics and the lithosphere thinning, and the
anisotropy signature visible at a larger distance to the continental
shelf could be related to pre-existing Archean-Palaeoproterozoic
pervasive structures frozen in the lithosphere. This observation is
also in agreement with data compiled by Barklage et al. (2009) at
various seismic stations of East Antarctica.

It must be noted however, that our results might also be com-
patible with the presence of two anisotropic layers comprising a
dominant lower layer characterized by an E–W trending � and a
high δt, related to the Cretaceous early-rifting stage, and an upper
layer with a NW–SE to NS-trending � and a low δt, that could re-
flect the frozen pervasive Archean–Palaeoproterozoic deformation
of the lithosphere. A similar model with two distinct layers reflecting
a recent asthenospheric flow underlying an old pervasive deforma-
tion in the upper mantle was proposed by Usui et al. (2007) to
interpret SKS splitting data in the Lützow-Holm Bay region in East
Antarctica. A scenario such as this, with fast directions with per-
pendicular orientations and a dominant lower δt may correctly ex-
plain our measurements and reconcile the simultaneous presence of
Archean–Palaeoproterozoic and Cretaceous deformation. However,
a model like this would fail to explain the fact that the early stage
of the rifting could have been controlled by pre-existing regional
lithospheric structures and by pervasive mechanical anisotropy of
the lithosphere, as proposed by Vauchez et al. (1997) and recently
modelled by Knoll et al. (2009).

4.5 Deep signature of the MSZ

Following the previous discussion, the fact that the MSZ is ori-
ented at a large angle to the continental margin may conceal its
intrinsic anisotropic signature by seemingly revealing only one
single anisotropic structure instead of two perpendicularly ori-
ented anisotropies. However, there is no strong difference in SKS
anisotropy azimuth or delay time between stations on either side of
and above the MSZ, according to the small number or good events
recorded by the temporary network. Therefore, our observation does
not argue for strong pervasive mantle deformation associated with
the shear zone activity. However, Moho depth differences between
the craton and the Palaeozoic domain on each side of the MSZ
reveal a tectonic collage at this location that might have occurred
during a transcurrent event. This apparent contradiction may be ex-
plained by two hypotheses: (1) the structure of the MSZ root in the
mantle (Vauchez et al. 2012) has been erased during the rifting of
the southern ocean, or (2) the MSZ is flattening at depth, as pro-
posed by Coward & Daly (1984) for major shear zones situated at
boundaries of African cratons, for example in Botswana.

5 C O N C LU S I O N S

Analysis of RFs and shear wave splitting at temporary ArLiTA
stations and the permanent DRV GEOSCOPE station allows us to

 by guest on D
ecem

ber 15, 2014
http://gji.oxfordjournals.org/

D
ow

nloaded from
 



Crustal and mantle structure beneath the TAC 821

better constrain the crustal structures and mantle anisotropy of the
Terre Adélie and George V Land regions. Our study has shown the
following.

(1) The MSZ corresponds to a transition between the thick TAC
crust (44–40 km at DRV, PORMA and PIDGE), likely affected by
magmatic underplating, and the much thinner Palaeozoic crust (28
km at PINGU). The Moho therefore appears to accommodate a 12
km offset between the Palaeozoic crust (PINGU) and the cratonic
core (PIDGE).

(2) Moho depths in the TAC are similar to estimations of crustal
thicknesses in the Gawler Craton. However, the Moho at the PINGU
station, in the Ross orogeny, appears to be shallower than in the De-
lamerian orogeny in south Australia. This suggests NS variability of
the structures along the belt and/or two different orogenic episodes
between Ross and Delamerian events, albeit very close in time.

(3) SKS anisotropy shows dominant fast directions parallel to the
coastline along the Antarctic continental margin of Terre Adélie
and George V Land. This suggests that the rifting episode may have
erased part of the frozen-in pervasive lithospheric structure and may
have left a dominant rift-parallel imprint beneath the margin of the
Antarctic continent.
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Knoll, M., Tommasi, A., Logé, R.E. & Signorelli, J.W., 2009. A multiscale
approach to model the anisotropic deformation of lithospheric plates
Geochem. Geophys. Geosyst., 10(8), doi:10.1029/2009GC002423.

Kreemer, C., 2009. Absolute plate motions constrained by shear wave split-
ting orientations with implications for hot spot motions and mantle flow,
J. geophys. Res., 114, B10405, doi:10.1029/2009JB006416.

Kreemer, C., Holt, W.E. & Haines, A.J., 2003. An integrated global model
of present-day plate motions and plate boundary deformation, Geophys.
J. Int., 154(1), 8–34.

Langston, C.A., 1977. Corvallis, Oregon, Crustal and upper mantle receiver
structure from teleseismic P and S waves, Bull. seism. Soc. Am., 67(3),
713–724.

Langston, C.A., 1979. Structure under Mount Rainier, Washington, Inferred
from teleseismic body waves, J. geophys. Res., 84(9), 4749–4762.

Lawrence, J.F., Wiens, D.A., Nyblade, A.A., Anandakrishnan, S., Shore, P.J.
& Voigt, D., 2006. Crust and upper mantle structure of the Transantarc-
tic Mountains and surrounding regions from receiver functions, surface
waves, and gravity: implications for uplift models, Geochem. Geophys.
Geosyst., 7(10), doi:10.1029/2006GC001282.

Ligorria, P. & Ammon, C.J., 1999. Iterative deconvolution and receiver-
function estimation, Bull. seism. Soc. Am., 89(5), 1395–1400.

Mainprice, D. & Barruol, G. &Ben Ismaı̈l, W., 2000. The seismic anisotropy
of the Earth’s mantle: from single crystal to polycrystal, in Earth’s Deep
Interior: Mineral Physics and Tomography From the Atomic to the Global
Scale, eds Karato, S.-I., Forte, A., Liebermann, R., Masters, G. & Stixrude,
L., American Geophysical Union, doi:10.1029/GM117p0237.

Margheriti, L., Lucente, F.P. & Pondrelli, S., 2003. SKS splitting measure-
ments in the Apenninic-Tyrrhenian domain (Italy) and their relation with
lithospheric subduction and mantle convection, J. geophys. Res., 108(B4),
2218, doi:10.1029/2002JB001793.
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Sci. Paris, T322, 55–62.

Morelli, A. & Danesi, S., 2004. Seismological imaging of the Antarc-
tic continental lithosphere: a review, Glob. planet. Change, 42(1–4),
155–165.

Morgan, W.J. & Morgan, J.P., 2007. Plate velocities in the hotspot reference
frame, Geol. Soc. Am. Bull., 2430(04), 65–78.

Müller, C., 2001. Upper mantle seismic anisotropy beneath Antarctica and
the Scotia Sea region, Geophys. J. Int., 147, 105–122.

Müller, R.D., Royer, J. & Lawver, L.A., 1993. Revised plate motions relative
to the hotspots from combined Atlantic and Indian Ocean hotspot tracks,
Geology, 21, 275–278.

Nicolas, A. & Christensen, N.I., 1987. Formation of anisotropy in upper
mantle peridotites: A review, in Composition, Structure and Dynamics of
the Lithosphere, pp. 111–123, eds Froidevaux, K. & Fuchs, C., Astheno-
sphere System.

Oliver, R. & Fanning, C., 1997. Australia and Antarctica: precise correla-
tion of Paleoproterozoic terrains, in The Antarctic Region: Geological
Evolution and Processes, pp. 163–172, ed. Ricci, C.A., Terra Antarctic
Publication.

Oliver, R. & Fanning, C., 2002. Proterozoic geology east and southeast of
Commonwealth Bay, George V Land, Antarctica, and its relationship to
that of adjacent Gondwana terranes, in Antarctica at the Close of the
Millenium, pp. 51–58, The Royal Society of New Zealand.
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Evidence of Precambrian basement
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Ce chapitre présente une étude géochronologique menée sur les enclaves de paragneiss

qui affleurent à Penguin Point à l’Est de la MSZ dans le but de mieux contraindre l’évo-

lution géodynamique de la région. Le chapitre est composé d’un résumé en français et

d’un article soumis à la revue Lithos en septembre 2015. L’article intitulé ”Evidence

of Precambrian basement in eastern George V Land (Antarctica) from U-Pb dating of

paragneiss xenoliths. Implications for South Australia-East Antarctica connexion.” a fait

l’objet d’une collaboration avec Jérôme Bascou, René-Pierre Ménot, Jean-Louis Paquette,

Yann Rolland et Jean-Yves Cottin.
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6.1 Résumé

Le secteur de George V Land constitue une zone clé pour l’étude de l’assemblage,

de l’évolution et du morcellement des supercontinents Rodinia et Gondwana. En ef-

fet, les terrains à l’affleurement montrent une discontinuité significative entre le craton

néoarchéen-paléoprotérozöıque (le TAC) à l’Ouest et les granites paléozöıques à l’Est. Ces

deux domaines distincts sont séparés par la zone de cisaillement de la MSZ dont l’âge de

fonctionnement au cours de l’orogénèse de Kimban a été estimé à 1.7-1.5 Ga (Di Vin-

cenzo et al., 2007 ; Duclaux et al., 2008). De nombreuses études géochronologiques ont

été menées de part et d’autre de l’orogénèse de Kimban au Sud de l’Australie (Ireland

et al., 1998 ; Fraser et al., 2010 ; Reid et Hand, 2012) ou ailleurs en Antarctique comme

par exemple le long de la châıne Transantarctique (Rowell et al., 2001 ; Goodge et al.,

2002 ; Goodge et al., 2004) ou à Victoria Land (Wysoczanski et Allibone, 2004).

Cependant, le long de la côte de George V Land, les falaises abruptes entourées d’une

banquise épaisse entre les glaciers du Mertz et de Ninnis rendent l’accès aux affleurements

difficile. Pour autant, l’évolution géodynamique de ce secteur entre 1.5 Ga (dernière âge

d’activation de la MSZ) et 500 Ma (âge des granites affleurants à l’Est) est une question

essentielle pour les reconstructions géodynamiques. L’objectif de ce travail est donc de

dater le socle situé sous les granites paléozöıques à l’Est de la MSZ afin d’établir une

éventuelle continuité avec le TAC et, dans le cas contraire, comprendre la juxtaposition

de ces deux terrains.

Dans cette optique, une étude géochronologique U-Pb sur zircons et monazites a été

menée sur des échantillons du socle en enclave dans le granite paléozöıque à Penguin

Point (premier affleurement à l’Est de la MSZ).

Les résultats permettent de mettre en évidence que :

(i) les âges archéens et paléoprotérozöıques des zircons hérités ne montrent pas de

correspondance avec ceux du TAC, mais plutôt avec ceux des terrains situés à l’Est

de la zone de cisaillement de Kalinjala au Sud de l’Australie. Ces éléments doivent

être pris en compte pour la corrélation des terrains entre le Sud de l’Australie et

l’Antarctique. De plus, ces données apportent de nouveaux arguments en faveur

de la continuité de la MSZ et de la zone de cisaillement de Kalinjala au cours de

l’orogénèse de Kimban à 1.7 Ga, qui ont permis de juxtaposer le Mawson continent

(dont le TAC et le Gawler Craton) à l’Ouest avec le microcontinent du Curnamona-

Beardmore à l’Est.

(ii) des zircons hérités issus de l’orogénèse de Grenville-Pinjarra ont été analysés. Les

structures liées à cet évènement tectonique affleurent actuellement à l’ouest du TAC

et se prolongent au centre de l’Antarctique, ce qui suggère que le socle étudié était

déjà accolé au TAC au cours du Mésoprotérozöıque, âge de l’évènement orogénique.

(iii) les zircons hérités ainsi que les zircons et les monazites métamorphiques d’âges pa-

léozöıques suggèrent que les paragneiss constituent des reliques d’une marge passive

anté-Gondwana. La position géographique des affleurements à l’ouest de la châıne

Transantarctique suggère que cette marge passive a été formée au sein d’un bassin

arrière arc ouvert dans la croûte continentale juste avant la collision de Ross datée

à ∼514-505 Ma.
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(iv) le domaine à l’Est de la MSZ a subit une histoire géodynamique très différentes de

celle du TAC depuis l’archéen jusqu’au Paléozöıque, ce qui implique que la MSZ est

une suture tectonique majeure.

6.2 Abstract

Despite the crucial location of George V Land terrains for geodynamical reconstruc-

tions of the Rodinia and Gondwana supercontinents, geochronological data are still very

scarce when compared to that published for South Australia. In particular, a key question

concerns the juxtaposition of the two distinct domains that outcrop on the either side of

the ductile Mertz shear zone (MSZ, 145̊ E). The 2.4-1.7 Ga Terre Adélie craton basement

(TAC), to the west, and the 500 Ma intrusive granitoid complex from the Penguin-Bage-

Webb block (PBW), to the east, differ from each other in age, lithology, structure and

crustal thickness. The goal of this paper is mainly to constrain the age of the basement

beneath the Palaeozoic granitoids, east of the MSZ in order to determine if it could corre-

spond to the eastward extension of the TAC, and if not, when was it juxtaposed against

the TAC. We carried out U-Pb dating of three paragneiss xenolith samples hosted by

the Palaeozoic granitoids of Penguin Point, as they represent the underlying crystalline

basement of this domain. Results show firstly, a strong correlation (similar ages) between

terrains located east of the MSZ and terrains located east of the Kalinjala shear zone,

and thus reinforce the continuity between these terrains and between the Mertz and the

Kalinjala shear zones during the Kimban orogeny. Secondly, that studied paragneisses

are relics of a pre-Gondwana passive margin related to a Late Neoproterozoic to Early

Paleozoic back-arc basin, which opened behind the continental magmatic arc and was

metamorphosed during the early Paleozoic Ross collision.

6.3 Introduction

Terrains from George V Land and Terre Adélie in East Antarctica are considered

to be southern extensions of the South Australia Precambrian basement (Flöttmann

et al., 1993; Borg and DePaolo, 1994; Oliver and Fanning, 1997; Peucat et al.,

1999a; Peucat et al., 2002; Talarico and Kleinschmidt, 2003a; Talarico and

Kleinschmidt, 2003b; Reading, 2004; Vérard and Stampfli, 2013; Di Vincenzo

et al., 2014), Figures 6.1 and 6.2. George V Land plays a key role in our understanding

of the assembly, evolution and separation of the Rodinia and Gondwana supercontinents.

However, geochronological data from George V Land rocks are still very scarce when

compared to that published for South Australia (Ireland et al., 1998; Fraser et al.,

2010; Reid and Hand, 2012) and in neighbouring areas of East Antarctica, for example in

the Transantarctic Mountains (e.g. Rowell et al., 2001; Goodge et al., 2002; Goodge

et al., 2004) and Victoria Land (e.g. Wysoczanski and Allibone, 2004). One reason

for this lack of dating for eastern George V Land (east of the Mertz Shear Zone area)

is the extreme difficulty of access to the coast since the very steep rock cliffs (Penguin

Point, Cape Bage, Cape Webb) are bordered by a large permanent ice shelf between the
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Mertz and Ninnis ice tongues (Figure 6.2).

George V Land consists of two continental domains that are markedly different in

age, lithology, structure and crustal thickness, and have been tectonically juxtaposed: to

the west, the 1.7-2.4 Ga Terre Adélie Craton basement (TAC), and to the east a younger

domain, the Penguin-Bage-Webb (PBW) block, composed of a 500 Ma intrusive granitoid

complex associated with the Ross Orogeny (Ménot et al., 2007). From field observa-

tions, these two domains are likely separated by a major dextral strike-slip structure: the

Mertz shear zone (MSZ, 145̊ E) (Kleinschmidt and Talarico, 2000; Talarico and

Kleinschmidt, 2003b; Talarico and Kleinschmidt, 2003a). The MSZ was activated

from 1.7 to 1.5 Ga from amphibolite to greenschist facies conditions respectively (Di Vin-

cenzo et al., 2007; Duclaux et al., 2008). The tectonic evolution of the easternmost

region (PBW block) between 1.5 Ga (last activation of the MSZ) and 500 Ma (age of the

domain bordering the craton) is a key question for geodynamic reconstructions. Several

scenarios have already been proposed to explain the TAC-PBW juxtaposition. Ménot

et al. (2005) suggested that a post-Ordovician activation of the MSZ cannot be formally

ruled out to explain Palaeozoic outcrops to the east. Post-Cambrian activation of the

MSZ was also proposed by Tessensohn and Henjes-Kunst (2005) who assumed ac-

cretion of a terrane after the 505 Ma (Fanning et al., 2002) granite intrusion. However,

the MSZ could not have been re-activated after ductile activation in the 1.5 Ga greenschist

facies event, as indicated by 40Ar/39Ar dating on biotites (Duclaux et al., 2008). In this

case, two scenarios might be assumed: (i) either the MSZ can be considered as a tectonic

structure only affecting the TAC and thus not involved in the assembly of the TAC and

PWB blocks, or (ii) the MSZ is actually responsible for juxtaposing two distinct shields

of pre-Mesoproterozoic ages. The first case would be consistent with the second scenario

proposed by Tessensohn and Henjes-Kunst (2005), and granitoids may be represen-

tative of a Neoproterozoic-Early Paleozoic subduction-related magmatic arc developed on

the eastern margin of the TAC. The second case might be supported by the assumption

of Di Vincenzo et al. (2007) that pre-1.5 Ga basement rocks should occur on both sides

of the MSZ, and that they were formed prior its activation. Therefore, the wide ice-

covered area, which separates the TAC’s closest outcrop from PBW Paleozoic granitoids,

may be different from that of the TAC. A similar interpretation is proposed by Boger

(2011), who suggests that the MSZ was active during the Nimrod-Kimban orogeny at

1.7 Ga. During this event, the Mawson continent (Figure 6.1), including the Gawler cra-

ton, the TAC, the Miller and Shacklelton ranges (Fanning et al., 1999), collided with

the Curnamona-Beardmore and Laurentia cratons. According to this assumption, the

Curnamona-Beardmore microcontinent basement may extend east of the MSZ beneath

the granitoids.

These hypotheses need to be tested in order to evaluate which geodynamical scenarios

are the most realistic. Thus, the aim of this paper is mainly to constrain the age of

the basement beneath the Palaeozoic granitoids to the east of the MSZ, and therefore

determine if it could correspond to the eastwards extension of the TAC, or if not, when

it was juxtaposed against the TAC. Up to now, only the age of cross-cutting granitoids

have been dated by U-Pb method, at 505 Ma (Fanning et al., 2002).

In this paper we carried out U-Pb dating of three paragneiss xenoliths samples hosted
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Figure 6.1 – Geodynamic reconstruction of the late Paleoproterozoic (1720 Ma), from

Boger (2011). Nimrod-Kimban collision between Mawson and contiguous North Aus-

tralian, Curnamona-Beardmore and Laurentia cratons. Grey outline of Antarctica and

Australia shows the modern, but as yet unformed extent of these continents.
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by the Palaeozoic granitoids of Penguin Point, as they represent the underlying crystalline

basement of this domain.

6.4 Geological setting

Two distinct continental domains outcrop in our study area: the Terre Adélie Craton

(TAC) to the west, and an intrusive complex related to the Ross orogeny to the east

(Figure 6.2).

The western domain (135 to 145̊ E), the TAC, formed between 2.4 and 1.7 Ga (Ménot

et al., 2005; Di Vincenzo et al., 2007; Duclaux et al., 2008). The last tectonic phases

recorded in the craton are the 1.7 and 1.5 Ga deformation events that occurred in lower

amphibolite and greenschist facies conditions, respectively. The 1.7 Ga deformation was

different in the western and eastern parts of the craton. To the west, the penetrative

deformation of the Dumont d’Urville sedimentary basin led to the development of shear

zone complexes and corresponding intense foliation in the migmatitic paragneiss, and the

coeval intrusion of anatectic and mantle-derived magmatic bodies. To the east, the 1.7 Ga

deformation occurred in the previously deformed and already cooled 2.4 Ga basement as

sparse localized shear zones. In the eastern part of the outcropping craton, along the

MSZ, the deformation is more penetrative and affects almost the entire outcrop of Correll

Nunatak (146̊ E). At 1.5 Ga, a partial resetting of 40Ar/39Ar dating in biotite grains within

the Mertz shear zone likely reflects a passive plumbing system for fluid transfers along

the eastern edge of the 2.4 Ga craton nucleus (Duclaux et al., 2008).

The eastern domain of the region (145̊ E to 148̊ E) is characterized by outcrops of

granitoids dated with U-Pb dates of 505 Ma (Fanning et al., 2002) with no Paleopro-

terozoic imprints recorded in analysed zircons. Ravich et al. (1968) proposed a detailed

petrologic and geochemical description of the Ainsworth Bay between Cape Bage and

Cape Webb (East of the MSZ, Figure 6.2). From field observations, they highlighted that

this granite complex seems to differ from plutons of other parts of the Antarctic crys-

talline basement. The authors show that three types of granitoids can be distinguished

in this complex, based on their chemical and petrological compositions. Chemical vari-

ations between the three granitoids are mainly related to changes in the proportion of

K-feldspars.

We studied three xenoliths sampled at Penguin Point (146̊ E), which constitutes the

western outcrop of the 500 Ma granitoids. Penguin Point granite is quite similar to

those from Cape Bage (located about 15 km away), which were described by Ravich

Figure 6.2 (facing page) – A, General map of Antarctica and Australia. B, Simplified

basement geology map of the Gawler Craton and juxtaposed terrains, modified from

Howard et al. (2006). C, Synthetic geological map of study area, modified from Ménot

et al. (2005). The green area represents the Terre Adélie Craton, whereas the yellow area is

related to the Ross orogeny. The red circle represents the studied outcrop (Penguin Point).

D, Pictures of the three paragneiss xenolith samples 12GL01, 12GL02 and 12GL04 from

the Penguin Point outcrop.
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et al. (1968) as homogeneous, grey, massive rocks containing mainly quartz, biotite and

plagioclase grains about 200-300µm in size. Penguin Point granite displays grey oval

and spherical xenoliths ranging in size from a few centimetres to a few decimetres (see

Figure 6.2). They display sharp boundaries with the host granitoid. Based on petrological

criteria, we distinguish three types of xenoliths that contain zircons.

Anatectic paragneisses 12GL01, 12GL02 and 12GL04 are representative samples from

these three types of xenolith. In all three samples, the zircon grains are located either

as inclusions within biotite grains, or as intergranular isolated grains. Sample 12GL01

mainly contains quartz, biotite and feldspars (mainly plagioclase). In sample 12GL02 the

matrix consists of quartz, feldspar, biotite and large (up to several mm) garnet grains.

Inclusions of biotite, oxides, feldspar and quartz are observed in the garnet grains. The

last sample, 12GL04, is composed mainly of a quartz-feldspar matrix with a few biotite

grains.

6.5 U-Pb dating

6.5.1 Analytical techniques and data processing

We used a standard technique of a jaw crusher and disc mill to crush rock samples,

creating a powder finer than 500µm. Zircon and monazite grains were separated using

heavy liquids (tetrabromoethane and diiodomethane), an isodynamic Frantz separator,

and then handpicked under a binocular microscope to obtain a representative selection

of all components present in the zircon population. Selected zircon grains were mounted

in epoxy resin and polished to an equatorial grain section. Analytical work was car-

ried out in the Laboratoire CNRS Magmas et Volcans (Clermont-Ferrand). Minerals

were imaged by cathodoluminescence using a Jeol JSM-5910 MEB to distinguish the

igneous and metamorphic crystallization textures, resorption surfaces, and overgrowths

(Vavra, 1990; Hanchar and Miller, 1993). A Laser-ICP-MS constituted by an Agi-

lent 7500ICP-MS coupled to a Resonetics M-50E 193 nm ArF Excimer laser system was

used for in situ U-Pb analyses. Ablation spot diameters of 26µm with repetition rates

of 3 Hz were used in areas that were optically clear, crack-free, and which represented

single igneous domains as observed in the cathodoluminescence images. Data were cor-

rected for U–Pb fractionation and the mass bias by standard bracketing with repeated

measurements of the GJ-1 and 91500 zircon grains. Repeated analyses of the same stan-

dards treated as unknowns were used to control the reproducibility and accuracy of the

corrections. Detailed analytical techniques are reported in Hurai et al. (2010); Paque-

tte et al. (2014). Data reduction was carried out with the GLITTER R© software (Van

Achterbergh et al., 2001). Concordia ages and diagrams were generated using Isoplot

(Ludwig, 2008). Results of SHRIMP U-Pb analyses for all samples are summarized in

table A.1 (supplementary data).
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Figure 6.3 – Cathodoluminescence pictures

of selected zircon grains from samples

12GL01, 12GL02 and 12-GL04. The circles

represent the positions of laser spots used

for age determinations, and the associated

values are the resulting ages (in Ma) and

their uncertainties (2σ). Ages were calcu-

lated from 207Pb/206Pb ratios for samples

older than 1.5 Ga and from 206Pb/238U ra-

tios for samples younger than 1.5 Ga.

6.5.2 Results

62 zircon grains were analysed in sample 12GL02, 28 in sample 12GL04 and 17 in

sample 12GL01. Cathodoluminescence pictures of representative zircon grains are pre-

sented in Figure 6.3. They are characterized by elliptical to rounded shapes (aspect ratio

ranging from 0.3 to 1 with mean value of about 0.6) with abundant fractures and holes

indicating abrasion during sedimentary transport and reworking. In some cases, only part

of the zircon grain is preserved. Most of these zircon grains are thus detrital. Internal

growth structures in the grains reveal derivation from both igneous and/or metamorphic

protoliths. Th/U ratios range from 0.01 to 5.78, which indicates a variety of origins (both

magmatic and metamorphic). Most zircon grains are light yellow, but a population of

bigger dark brown grains were found in sample 12GL02, some of which are metamicts.

Results of U-Pb dating are presented in Figure 6.4 and complete analytical data for all

grains are provided in table A.1 (supplementary data). Ages presented in the following

are calculated as the mean of discrete peaks. All the studied samples display similar

peak age distributions. A wide range of Archean source components is identifiable, with

the two main mean ages at ∼2.71 ± 0.05 Ga and ∼3.16 ± 0.05 Ga in sample 12GL02.

The ∼2.71 ± 0.05 Ga mean age also constitutes a strong component of both samples

12GL01 and 12GL04. These two samples also contain numerous Paleoproterozoic zircon

grains dated at about 2.08 ± 0.06 Ga (and also 1.87 ± 0.06 Ga in sample 12GL04),

which are not present in sample 12GL02. Numerous zircons were dated between 900

and 1150 Ma (Greenville ages) in all samples. Another mean Greenville age is present in

sample 12GL01 at ∼1050 Ma. Finally, the youngest ages constitute the main population

in sample 12GL02 and the second largest population in samples 12GL01 and 12GL04.

The mean ages of these peaks are ∼604 Ma in sample 12GL01 and ∼578 Ma in samples

12GL02 and 12GL04. The youngest zircon ages are 514 ± 18 Ma in both samples 12GL01

and 12GL02 and 569 ± 20 Ma in sample 12GL04.

In addition to zircon dating, we also analysed monazite from sample 12GL01. Results
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of the 7 dated grains are presented in Figure 6.5. The concordant age calculated is 514.6

± 5.2 Ma (MSWD = 1.07). The two youngest zircon ages of 514 Ma were obtained from

a grain in sample 12GL02 and from a rim in sample 12GL01. These zircons have similar

ages to the monazite grains and must have been formed during the same orogenic event.

In particular, the youngest zircon grain from sample 12GL02 has low Th/U ratio (about

0.03), suggesting the same metamorphic origin as the monazite grains.

6.6 Discussion

Histograms for the three xenolith samples (Figure 6.4) display relatively similar age

populations, thus we present in Figure 6.6 a relative probability graph that combines

ages from the three samples. All ages, except the youngest ones, are inherited ages from

eroded zircon grains. Thus, they are representative ages for the rocks of the sedimentary

sources present in the watershed of the paragneiss. The relative age probability in our

samples is superposed onto the relative age probability from (i) the Beardmore continent

in green (Goodge et al., 2002), ranging from Paleoproterozoic to Cambrian times, (ii)

the 1.7 Ga domain of the TAC in purple (Peucat et al., 1999a), and (iii) the 2.5 Ga

Neoarchean domain of the TAC in orange (Ménot, in press).

6.6.1 Comparison with the adjacent TAC

U/Pb ages in the TAC Paleoproterozoic domain have mainly been published by Peu-

cat et al. (1999a). They show that the Dumont d’Urville basin contains inherited zircon

with SHRIMP ages of about 1.73-1.76, 2.6 and 2.8 Ga and that a major partial melting

event, marked by newly formed zircon and monazites, occurred at around 1.69 Ga (see

purple line in Figure 6.6). Few Neoarchean ages corresponding to the major granulite

facies event in the TAC were obtained by Oliver et al. (1983); Oliver and Fanning

(2002). Ménot, in press dated a large number of samples from the Neoarchean domain

of the TAC, which are shown in orange in Figure 6.6. U/Pb zircon dating from these

three studies indicates that there was a metamorphic crystallisation at about 2.5 Ga.

In our study, we have found no contribution of ages between 1.6 and 1.8 Ga and only

4 zircons display ages between 2.4 and 2.6 Ga. These results indicate that the studied

paragneiss xenoliths cannot be part of the TAC crystalline basement. Moreover, sedi-

mentray protoliths have not been sourced from the TAC formations. Thus in terms of

geodynamic reconstruction, this implies that the MSZ is a major continental scale tec-

tonic structure that clearly separates two distinct lithospheric domains, as imaged by

seismic investigations (Lamarque et al., 2015), aeromagnetic exploration (Finn et al.,

Figure 6.4 (facing page) – A, C and E: Concordia plots (206Pb/238U vs 207Pb/235U) for

data obtained on zircon grains from samples 12GL02, 12GL04 and 12GL01, respectively.

B, D and F: Histograms of ages calculated for the corresponding samples. Ages were

calculated from 207Pb/206Pb ratios for samples older than 1.5 Ga and from 206Pb/238U

ratios for samples younger than 1.5 Ga.
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2006; Ferraccioli et al., 2009; Aitken et al., 2014) or gravity data (Jordan et al.,

2013) in this region.

6.6.2 Interpretation of age data

U/Pb age data can be separated in two main groups: (i) Archean and Paleoproterozoic

ages, and, (ii), Greenville and Ross ages.

6.6.2.1 Archean and Paleoproterozoic ages

Archean and Paleoproterozoic detritic zircon grains are characterized by three main

peaks at 3.16 Ga, 2.71 Ga and 1.87-2.08 Ga. The oldest mean peak dated at 3.16 Ma

could correspond to the Mesoarchean crust located to the east of the Kalinjala shear

zone in South Australia, which was dated at about 3.15 Ga by Fraser et al. (2010).

These authors highlighted that this age has only been identified in a relatively restricted

region in Australia, near the eastern margin of the Gawler Craton. They also show that

there are close temporal correlations between Mesoarchean rocks in the eastern Gawler

Craton in Australia and in Antarctica in the Miller Range (Goodge and Fanning, 1999;

Goodge et al., 2001) and the Prince Charles Mountains (Boger et al., 2001; Boger

et al., 2006), as well as with North America in the Central Slave Basement Complex of

northwestern Canada (Ketchum et al., 2004).

The second peak is estimated at 2.71 Ga. There is no known event dated at around

2.7 Ga in the Gawler Craton. This event is usually correlated to growth of superconti-

nents related to superplume activity (Albarède, 1998; Condie, 1998; Condie, 2000;

Condie, 2004) for example in South Africa, West Australia and North America. The

volcanic provenance of the 2.7 Ga event argues for no continuity of ages across a single

tectonic domain.

The third peak is characterized by two maxima at 1.87 Ga and 2.08 Ga. These two

ages could correspond to a major period of felsic volcanism and granite emplacement high-

lighted across the entire Australian continent by Wyborn (1988). The author shows that

this major magmatic event occurred between 1.88 and 1.84 Ga and that these products
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Chapitre 6. East MSZ basement dating

formed from a mantle-derived source that is around 2.30-2.00 Ga old. In particular, the

Donington suite, located east of the Kalinjala shear zone (Figure 6.2), has been recognized

as being part of these formations (Hoek and Schaefer, 1998; Howard et al., 2006;

Reid et al., 2008). Along the George V Land coast, Goodge and Fanning (2010) also

dated zircon grains at about 1.85 Ma, deriving from erosion of glaciomarine sediments

to the east of the MSZ. They proposed that these Paleoproterozoic zircon grains might

indicate an extension of the Donington granitoid suite (South Australia) to the eastern

MSZ area.

The discovery of both 3.16 Ga and 1.87-2.08 Ga inherited ages at Penguin Point con-

stitutes a strong argument for the correlation between the eastern part of the Gawler

Craton (east of the Kalinjala shear zone) and the studied domain located east of the

MSZ. These new data also highlight that two distinct Archean-Paleoproterozoic cratons

collided during the Kimban orogeny and were juxtaposed by the MSZ. In South Australia,

these two cratons have been distinguished on both sides of the Kalinjala shear zone on

the basis of dating (Fraser et al., 2010) and isotopic analysis (Howard et al., 2009)

of zircons. This also constitutes additional evidence for the continuity of the Mertz and

the Kalinjala shear zones during the Kimban orogeny. These results are also in agree-

ment with the geodynamical reconstruction of Boger (2011), who proposed that the

Mawson continent (including the Gawler and the Terre Adélie cratons located to the east

of the Kalinjala-Mertz shear zones) collided with the Curnamona-Beardmore microcon-

tinent (west of the Kalinjala-Mertz shear zone) during the Kimban orogeny at 1.7 Ga

(Figure 6.1), as Archean-Paleoprotroterozoic terrains were identified on both sides of the

Kimban orogeny at Miller Range, Shackelton Range and in South Australia (Goodge et

al., 2002; Fitzsimons, 2003; Howard et al., 2006).

By mapping crustal scale structures into the Southern Ocean, Gibson et al. (2013)

proposed an alternative paleogeographical reconstruction of the Australian and Antarctic

margins. The authors suggest that the MSZ continued into South Australia along the

Coorong shear zone, instead of the Kalinjala shear zone. As the Coorong shear zone

is located to the east of the Donnington suite (Figure 6.2), this reconstruction is not

compatible with the discovery of 3.16 Ga and 1.87-2.08 Ga inherited zircon grains to the

east of the MSZ.

6.6.2.2 Greenville and Ross orogeny ages

Zircon grains with Greenville ages were dated in the studied xenoliths. From the

geodynamic reconstruction of Boger (2011), these inherited zircon grains could have

been eroded from the Pinjarra-Greenville reliefs which developed during the 1080 Ma

orogeny. This orogeny occurred along the western border of the Mawson craton, which is

currently located in the central part of the East Antarctica Shield. Inherited zircon grains

of 900 to 1200 Ma were dated in Late-Mesoproterozoic and Neoproterozoic basins located

on both sides of the East Antarctic continent. On its eastern Mesoarchean boundary,

Greenville-Pinjarra ages were identified in the Kanmantoo group in southern Australia

(Ireland et al., 1998), as well as in Antarctica in southern Victoria Land and in the

Transantarctic Mountains (Rowell et al., 2001; Goodge et al., 2002; Goodge et al.,

2004; Wysoczanski and Allibone, 2004). This is consistent with the magnetic data
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interpretation of Finn et al. (2006), who suggested that Neoproterozoic to Cambrian

sedimentary basement rocks sould be present in eastern George V Land. The transport

of inherited zircon grains from the Pinjarra-Greenville orogeny to the current eastern

George V Land region is only possible if the east MSZ area was already juxtaposed

against the TAC at this time. This argues in favor of a juxtaposition of the two domains

on either side of the MSZ during late Paleoproterozoic times, as assumed by Boger

(2011)

We distinguish a small population of grains between 650 and 780 Ma, which could

correspond to extensive magmatism related to the breakup of the Rodinia supercontinent

(Harlan et al., 2003). Several samples from the study of Goodge and Fanning (2010)

also recorded ages from the beginning of this tectonic event at 780-800 Ma, in glaciomarine

sediments removed offshore from the George V Land coast.

The Ross orogeny represents the most important peak in the studied paragneisses

xenoliths. The youngest age of 514 Ma was measured in a zircon from sample 12GL02,

and in the rim of a zircon from sample 12GL01. In sample 12GL02, this zircon grain

have low Th/U ratios (about 0.03), suggesting a metamorphic origin. This hypothesis is

in agreement with the monazite dating, which argues that the last metamorphic imprint

occurred around 514.6 ± 5.2 Ma. Apart from this metamorphic ages, the Ross event

is characterized in our samples by ages ranging from 633 to 546 Ma, with a mean age

at 583 Ma. These results agree with previous 40Ar/39Ar dating (640 to 530 Ma with a

minimum age of 518±5 Ma) of white-mica detrital grains from an erratic sandstone col-

lected east of the Ninnis Glacier (Di Vincenzo et al., 2007). The authors described this

sample as petrologically similar to paragneiss xenoliths outcropping between the Mertz

and Ninnis Glaciers. An important age peak at around 570-580 Ma was also observed

by Goodge and Fanning (2010) in glaciomarine sediments, as well as in granite and

gneiss clasts, from the region between the Mertz and Ninnis Glaciers. The authors sug-

gest that these samples were likely derived from the deep crust of the Ross magmatic

arc. Elsewhere in Antarctica and Australia, the Ross orogeny imprint is visible in de-

formed and metamorphosed pre-Gondawana passive margin relics (Boger, 2011). It is

recognized in Antarctica along the Transantarctic Mountains in the Wilson Terrane, as

well as in the Skelton, Koettlitz, Beardmore, and Hannah Ridge Formations (Rowell

et al., 2001; Goodge et al., 2004; Wysoczanski and Allibone, 2004; Tessensohn

and Henjes-Kunst, 2005) and in Australia in the Adelaide Fold Belt and Kanmantoo

groups (Flöttmann et al., 1993; Ireland et al., 1998; Foden et al., 2006). Most of

these studies constrain the Ross orogeny to within a main phase of deformation at around

515-505 Ma, followed by a phase of plutonic activity at 510-480 Ma. This is illustrated in

Figure 6.6, where the ages of the Beardmore group dated by Goodge et al. (2002) are

compared to data from this study. The peaks of the Ross orogeny ages in the two regions

fit well, arguing for continuity in the tectonic event. Moreover, the granitoids that host

the studied paragneisses were dated at 505 Ma by Fanning et al. (2002), which agrees

with the main magmatic event dated elsewhere in the Ross orogenic domain. We can thus

conclude that the paragneiss xenoliths of Penguin Point contain relics of pre-Gondwana

passive margin deformed and metamorphosed during the Ross orogeny. This finding may

extend to most of the other relics of pre-Gondwanan passive margin that are located on
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the eastern side of the Transantarctic Mountains in Antarctica. The particular location of

our samples on the western side of the Ross orogenic belt can be explained using the geo-

dynamic reconstruction of Vérard and Stampfli (2013) which implies the formation of

a continental magmatic arc named ”Bowers arc” prior to collision. The authors proposed

that rifting and back-arc spreading were established along the Australia-Antarctica active

margin during a slab roll-back at ∼526 Ma. This back-arc spreading led to separation of

a continental magmatic arc (named ”Bowers Arc”) from the Australia-Antarctica conti-

nent. They further proposed that the Bowers arc migrated toward the Patagonia-Wagga

terrane, which had detached during earlier rifting from the west coast of Laurentia conti-

nent. According to Vérard and Stampfli (2013), collision between the Bowers arc and

the Patagonia-Wagga terrane occurred off-shore of Gondwana and corresponded to the

Delamerian Orogeny. In this reconstruction, the Delamerian collision was followed by the

closure of the back-arc basin and finally by a second collision (the Ross Orogeny) between

the accreted Bowers arc - Patagonia-Waga terrane and Gondwana. This hypothesis is

in agreement with airborne gravity and aeromagnetic data in the region (Ferraccioli

and Bozzo, 2003; Finn et al., 2006; Ferraccioli et al., 2009; Goodge and Fanning,

2010; Jordan et al., 2013). In particular, aeromagnetic study of Ferraccioli et al.

(2009) highlighted that the eastern George V Land region in composed by a basin, which

is structurally controlled (the Wilkes Subglacial Basin). They show also that the mag-

netic anomaly pattern over this basin is similar to those of the back-arc mobile belt of the

northern Cordillera. They thus interpreted the eastern George V Land region between

the Ross magmatic arc at east and the TAC at west as an inherited back-arc basin of

Ross age.

6.7 Conclusion

U-Pb paragneiss xenoliths dates from the eastern George V Land region outline its

geological history from Archean to Cambrian times. Results of this study reinforce the

geological correlations between South Australia and the Terre Adélie-George V Land

regions and support the established geodynamical reconstructions for the region, which

are synthetized by Boger (2011); Vérard and Stampfli (2013). In particular, we

have shown that:

(i) Inherited Archean and Paleoproterozoic zircon grains have similar ages to those

identified in terrains located to the east of the Kalinjala shear zone. This has implications

for correlations between the east Mertz Shear Zone area in East Antarctica and the eastern

terrains of the Gawler Craton in South Australia. It is also additional evidence for

continuity between the Mertz and the Kalinjala shear zones during the Kimban orogeny,

which juxtaposed the Mawson Craton (including the Gawler and Terre Adélie cratons)

against the Curnamona-Beardmore microcontinent.

(ii) Inherited zircon grains from the Pinjarra-Greenville orogeny were collected in

paragneisses from the east MSZ area arguing in favor of a juxtaposition of the Mawson

continent against Eastern George V Land before this orogeny, in agreement with previous

observations (Boger, 2011, and references therein).

(iii) Inherited zircon, metamorphic zircon and monazite grains related to Ross orogenic
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processes suggest that the paragneisses are relics of the pre-Gondwana passive margin,

which had been deformed and metamorphosed during the early Paleozoic collision. The

geographic location of these outcrops, east of the Transantarctic Mountains, argues that

the sedimentary sequence was related to a Late Neoproterozoic to Early Paleozoic back-

arc basin which opened behind the continental magmatic arc before the Mid-Cambrian

collision.

(iv) These data argue that the MSZ was a major tectonic boundary (i.e. previously

a suture zone) and not an intra-cratonic deformation zone.
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Chapitre 7

Discussion

7.1 La zone de cisaillement du Mertz : une structure

majeure ?

7.1.1 La bordure Est du craton de Terre Adélie

La MSZ est caractérisée par un ensemble de structures de déformation observables à

différentes échelles et qui se sont mises en place sur la bordure Est du craton de Terre

Adélie (TAC). Dans cette région, deux domaines continentaux différents affleurent de part

et d’autre du glacier du Mertz : le domaine néoarchéen du TAC à l’Ouest et un complexe

granitique intrusif associé à l’orogénèse de Ross à l’Est. Ce dernier, situé entre 145̊ E

et 148̊ E, est caractérisé par des granitöıdes datés à 505 Ma (Fanning et al., 2002) qui

n’ont pas été intensément déformés suite à leur mise en place. Des enclaves de paragneiss

au sein des granitöıdes contiennent des zircons hérités datés de 3.3 Ga à 550 Ma ainsi

que des zircons néoformés et des monazites datés à 514 Ma (chapitre 6). Le domaine

néoarchéen du TAC à l’Ouest, situé entre 135̊ E et 145̊ E, se forme autour de 2.4 Ga

(Peucat et al., 1999b ; Ménot, sous presse). Les déformations néoarchéennes ont été

étudiées en détails par Pelletier (2001) dans l’unité de East Commonwealth Bay (ECB)

qui est caractérisée par une paragénèse formée en faciès granulite, ainsi que dans celle de

Port Martin (PMA) ayant enregistrée une succession d’évènements tectoniques en facies

amphibolite. Ce domaine présente une structuration néoarchéenne en dôme-bassin datée

à 2.45 Ga et qui est recoupée par des zones de cisaillement verticales rétromorphosées en

faciès amphibolite et orientées principalement N-S au cours d’un évènement de tectonique

en compression daté à 2.42 Ga (Pelletier, 2001 ; Ménot et al., 2005 ; Duclaux et al.,

2008). D’après Pelletier (2001), le dôme principal se situe dans le domaine granulitique

et est centré sur un axe NO-SE avec une foliation sub-horizontale orientée NO-SE au coeur

du dôme à Cape Pigeon et jusqu’à sub-verticale en bordure (direction N-S à Aurora par

exemple). C’est au niveau de la bordure Est de ce dôme principal que se met en place la

MSZ.

7.1.2 Caractéristiques de la MSZ

La caractérisation des structures de déformation, de l’échelle du cristal à l’échelle

kilométrique, met en évidence la localisation de la déformation crustale sur la bordure

Est du TAC. La MSZ est caractérisée par un ensemble de zones de cisaillement pluri-

centimétriques à pluri-métriques localisées et fortement anastomosées. Au coeur du TAC

les zones de cisaillement associées à la MSZ sont plus rares. L’étude des microstructures

et des orientations préférentielles de réseau (OPR) développées au sein des mylonites de
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la MSZ révèle que l’ensemble des phases minérales étudiées (quartz, feldspaths, biotite

et amphibole) sont déformées de manière plastique principalement par fluage dislocation

associé à de la recristallisation dynamique par rotation de sous-grains et aussi par migra-

tion de joints de grains. Cette déformation est majoritairement non-coaxiale. Grâce à la

modélisation thermodynamique effectuée sur un échantillon mylonitique du Nunatak de

Correll, il a été estimé que la MSZ a été active dans les conditions du faciès amphibolite

(∼680 ± 50̊ C et ∼0.68 ± 0.05 GPa). De plus, la modélisation thermodynamique a permis

d’indiquer la présence de fluides de type H2O et CO2 au sein de la MSZ.

La MSZ se distingue donc très nettement du domaine néoarchéen en faciès granulite

du TAC qu’elle affecte. En effet, les boudins tectoniques à Aurora et Murchinson ainsi

que le coeur du dôme granulitique à Cape Pigeon présentent des paragénèses, des mi-

crostructures et des OPR différentes. Ces affleurements ont enregistré une déformation

à plus haute température (800-1000̊ C et 0.8-1.1 GPa), comme le montrent les études

thermo-barométriques précédentes (Pelletier, 2001) et le complément d’étude méta-

morphique développé ici. Les OPR des phases minérales (quartz, feldspaths, biotite et or-

thopyroxène) indiquent que la déformation plastique s’est effectuée par fluage dislocation

fortement couplé à de la diffusion, principalement grâce à des mécanismes de migration

de joints de grain. L’épisode de rétromorphose est marqué par une recristallisation im-

portante qui s’effectue grâce à la rotation de sous-grains. De plus, la déformation au sein

des granulites apparait comme principalement coaxiale dans les échantillons modérément

déformés et non-coaxiale au sein des mylonites. Les études géochronologiques sont en

accord avec les études microstructurales et métamorphiques et permettent de distinguer

la MSZ des évènements tectoniques plus anciens qui permettent la formation du socle

néoarchéen. Les datations 40Ar/39Ar sur amphiboles et biotites révèlent en effet que la

MSZ a été active à 1.7 Ga (Di Vincenzo et al., 2007 ; Duclaux et al., 2008) alors que

le domaine néoarchéen est daté à 2.45 et 2.42 Ga (Ménot, sous presse ; Duclaux et al.,

2008). Ainsi, même si la bordure Est du TAC est relativement complexe car elle enregistre

une succession d’évènements tectoniques, la zone de cisaillement du Mertz présente des

caractéristiques pétro-structurales qui lui sont propres et qui permettent de la distinguer

des évènements précédents.

Par ailleurs, Talarico et Kleinschmidt (2003b) suggèrent que la MSZ présentait

une continuité avec la zone de cisaillement de Kalinjala (KSZ) avant l’ouverture de l’océan

austral. La KSZ se situe en Australie du Sud au sein du craton de Gawler et est interprétée

par Howard et al. (2006) comme une limite de plaque au Paléoprotérozöıque qui sépare

le domaine néoarchéen du Sleaford Complex à l’Ouest (2.5-2.4 Ga, Swain et al., 2005),

du Donington Suite à l’Est (1.85 Ga, Hoek et Schaefer, 1998), Figures 7.1 et 7.2.

Vassallo et Wilson (2002) décrivent la KSZ comme une structure de déformation non-

coaxiale en faciès amphibolite ayant fonctionné à 1.7 Ga. Ainsi, la zone de cisaillement

de Mertz-Kalinjala apparâıt comme une structure majeure qui constitue une limite de

plaque au cours de l’orogènese de Kimban datée à 1.7 Ga.

7.1.3 Etude à grande échelle de la MSZ

L’étude à grande échelle de la MSZ a été effectuée grâce à une approche sismologique

couplant l’analyse des fonctions récepteurs et l’anisotropie des ondes SKS (chapitre 5).
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Cette étude a été menée suite au déploiement de 4 stations pendant 2 ans le long de la

côte de Terre Adélie et de George V Land. La qualité du signal des ondes télésismiques

enregistrées aux 4 stations temporaires ainsi qu’à la station permanente DRV du réseau

GEOSCOPE a permis de révéler la structure lithosphérique des différents blocs qui com-

posent le TAC, de la MSZ et des terrains paléozöıques à l’Est. Les fonctions récepteurs

permettent une cartographie de la structure de la croûte sous les stations, et notamment

l’estimation de la profondeur du Moho. L’analyse de l’anisotropie des ondes SKS est un

outil efficace pour imager les structures mantelliques. Les résultats des deux méthodes

ont montré que les épaisseurs de croûte ainsi que les structures mantelliques sont nette-

ment distinctes de part et d’autre de la MSZ. Au niveau du TAC, la croûte est épaisse

de 40 à 44 km et s’amincit à 36 km à l’aplomb de la MSZ. Le manteau présente une folia-

tion globalement orientée E-O à NO-SE. Par contre, le domaine paléozöıque présente une

croûte moins épaisse (de l’ordre de 28 km) et une foliation mantellique orientée NE-SO.

Les données significativement différentes de part et d’autre de la MSZ suggèrent que cette

structure constitue une limite majeure entre deux lithosphères distinctes.

La question de la profondeur d’enracinement d’une telle structure se pose. En effet,

l’anisotropie des ondes SKS montre que le manteau sous le TAC a une structuration

dominante E-O à SE-NO sans lien avec l’orientation N-S de la zone de cisaillement en

surface. Cette structuration a été interprétée comme l’empreinte mantellique résultant

de l’ouverture de l’océan austral entre l’Antarctique et l’Australie, dernier évènement

tectonique ayant affecté la lithosphère du TAC. L’étude des fonctions récepteurs a permis

de mettre en évidence un saut de Moho important entre le TAC et les terrains situés à

l’Est de la MSZ. Cependant, ce saut de Moho peut difficilement être imputé à la zone

de cisaillement du Mertz au cours du Paléoprotérozöıque car les indices de déformation

dans la croûte révèlent un jeu décrochant dominant. Il est possible que cette structure

majeure ait été réactivée de manière fragile au cours du Cambrien, peut-être avec un jeu

normal ce qui pourrait expliquer l’amincissement crustal observé.

Par ailleurs, les nouvelles données géochronologiques présentées dans le chapitre 6

confirment que la MSZ était prolongée par la zone de cisaillement de Kalinjala au cours

de l’orogénèse de Kimban. De plus, les données microstructurales (chapitre 4) et thermo-

barométriques (chapitre 3) indiquent que la déformation s’est produite en croute intermé-

diaire. En d’autres termes, il s’agit donc d’une zone de cisaillement dont la déformation

dans la croûte se prolongeait sur plusieurs centaines de kilomètres de long et qui consti-

tuait une suture majeure entre deux domaines cratoniques. De nombreux travaux ont

montré que les failles et zones de cisaillement de cette ampleur sont généralement enra-

cinées dans le manteau lithosphérique comme par exemple au niveau de la faille de San

Andreas (Bonnin et al., 2010), voire même dans l’asthénosphère (Vauchez et Tommasi,

2003 ; Vauchez et al., 2012). De plus, l’enracinement d’une zone de cisaillement dans le

manteau lithosphérique dépend principalement de la rhéologie du manteau supérieur qui

est notamment fonction de son état thermique. En effet, les zones de cisaillement seront

plus facilement enracinées dans le manteau au sein d’une lithosphère « froide » (man-

teau supérieur rigide) alors qu’au sein d’une lithosphère « chaude » (manteau supérieur

ductile) la déformation sera plus diffuse dans la croûte inférieure et dans le manteau. La

MSZ a été activée au sein d’une lithosphère cratonique dont le gradient géothermique
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était suffisamment « froid » pour que la déformation au Paléoprotérozöıque soit localisée

et sans production importante de magma. Ceci laisse à penser que le manteau supérieur

pouvait présenter une certaine rigidité et que la zone de cisaillement du Mertz-Kalinjala

comportait possiblement une racine mantellique. De plus, Tommasi et Vauchez (2001)

soulignent que la réactivation de structures tectoniques, en particulier au niveau des rifts,

se produit essentiellement au sein du manteau et donc le long des grandes zones de ci-

saillement profondément enracinées. Ainsi, l’hypothèse de la réactivation de la MSZ lors

de la formation du bassin arrière-arc avant l’orogénèse de Ross laisse également à pen-

ser qu’il s’agissait d’une structure d’échelle lithosphérique. Cependant, l’anisotropie des

ondes SKS au niveau de Nunatak de Correll suggère que les fabriques mantelliques liées

à la MSZ ont été détruites, au moins à proximité de la côte, lors de l’ouverture de l’océan

austral.

7.1.4 Fonctionnement de la MSZ au cours du temps

La MSZ se met en place en faciès amphibolite au cours du Paléoprotérozöıque (Di

Vincenzo et al., 2007 ; Duclaux et al., 2008) le long de la bordure Est du TAC, lui

même déjà structuré au cours d’évènements précédents néoarchéens. Les déformations

néoarchéennes du TAC consistent principalement sur la bordure Est en un dôme formé

en faciès granulite centré sur un axe NO-SE avec une foliation sub-horizontale orientée

NO-SE au coeur du dôme à Cape Pigeon et jusqu’à sub-verticale en bordures avec une

direction N-S à Aurora par exemple. Ce dôme formé à 2.45 Ga est recoupé par des zones

de cisaillement verticales développées en faciès amphibolite associées à la rétromorphe du

domaine granulitique à 2.42 Ga. La MSZ se développe au niveau de la bordure Est de

ce dôme principal. Se pose donc la question de l’influence des structures néoarchéennes

héritées sur la géométrie et la localisation géographique de la MSZ au Paléoprotéroz̈ıque.

Ménot et al. (2005) suggèrent que la non-continuité de l’orientation des structures néoar-

chéennes entre le coeur (orientation NO-SE) et la bordure du dôme granulitique (N-S à

Aurora) pourrait-être liée à une rotation passive des boudins tectoniques lors de l’activa-

tion de la MSZ à 1.7 Ga. Cependant, cette hypothèse aborde l’orientation des structures

néoarchéennes mais ne traite pas la question de leur pendage. En effet, la MSZ semble se

mettre en place dans une zone structurée verticalement, ce qui pourrait avoir une influence

sur l’extension, la géométrie et la localisation de la déformation paléoprotérozöıque.

Par ailleurs, le saut de Moho important (∼12 km) observé au niveau de la MSZ

grâce à l’étude des fonctions recepteurs soulève la question d’une réactivation fragile

post-paléoprotérozöıque de la MSZ. En effet, les indices cinématiques observés en sur-

face (ombres de recristallisation des feldspaths, géométrie asymétrique des OPR des axes

[0001] du quartz par exemple) indiquent un jeu principalement décrochant qui ne permet

pas d’expliquer un tel décalage du Moho au cours de la déformation ductile de la MSZ.

Les datations des enclaves de paragneiss qui échantillonnent le socle situé à l’Est de la

MSZ suggèrent la formation d’un bassin arrière-arc à la limite Est du craton de Terre

Adélie, rapidement suivi par sa fermeture au cours de l’orogénèse de Ross (∼514 Ma).

Ces reconstructions géodynamiques impliquent que la MSZ a successivement été réactivée

en domaine cassant avec un jeu normal puis inverse, ce qui pourrait expliquer le saut de

Moho constaté. Cette hypothèse pourrait expliquer la présence de structures cassantes
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7.2. Apports à l’étude des zones de cisaillement

tardives observées par Kleinschmidt et Talarico (2000) ; Talarico et Kleinsch-

midt (2003b) sur les sites de Correll, Aurora et Murchinson. Par ailleurs, le jeu normal

d’âge paléozöıque de la zone de cisaillement du Mertz pourrait être associé à d’autres

failles normales situées sous le glacier du Mertz entre Correll et Penguin Point.

7.2 Apports à l’étude des zones de cisaillement

7.2.1 Influence des structures héritées

De nombreuses études ont montré que les structures héritées jouent un rôle important

sur le développement et la géométrie de nouvelles déformations au sein de la lithosphère.

Vauchez et al. (1998) suggèrent que la déformation de la lithosphère continentale dépend

(i) des contraintes tectoniques appliquées aux limites de plaques tectoniques, (ii) de la

géométrie de ces plaques et, (iii) de leur hétérogénéité mécanique intrinsèque. Les auteurs

précisent qu’à l’échelle des plaques tectoniques, la déformation est essentiellement guidée

par la structure du manteau et que les zones de cisaillement d’échelle lithosphérique sont

principalement responsables de l’hétérogénéité mécanique. La réactivation de zones de ci-

saillement au sein du manteau a été montrée par l’étude pétrologique et microstructurale

d’enclaves de péridotites de la région du Hoggar (Algérie) effectuée par Kourim et al.

(2014). Cependant, l’observation directe de zones de cisaillement mantelliques est limitée

à la présence de xénolites. Ainsi, de nombreuses études font état de réactivations succes-

sives de structures ductiles au sein de la croûte comme par exemple le long de la zone de

cisaillement de Homestake (Colorado) au cours du Paléo- et Méso-protérozöıque (Shaw

et al., 2001), de celles de la région de Borborema (Brésil) au cours du Néoprotérozöıque

(de Souza et al., 2006), ou encore de celle de Lungmu Co (Tibet) au cours du Crétacé

(Leloup et al., 2012). Par ailleurs, de nombreuses structures ductiles héritées présentent

des indices de déformations tardives cassantes. Dans le région de Borborema au Nord-Est

du Brésil, Kirkpatrick et al. (2013) ont montré que les structures héritées (précédem-

ment décrites par de Souza et al. (2006)) ont guidé l’orientation et la géométrie des

failles cassantes qui se sont développées lors du rifting de l’océan Atlantique. Toujours

au Brésil, Lima Neto et al. (2013) ont montré qu’en 2007 une série de séismes a été

produite le long de la zone de cisaillement transcontinentale de Pernambuco jusqu’alors

considérée comme fossile. Sur la marge conjuguée, cette réactivation tectonique de struc-

tures ductiles au cours de l’ouverture de l’océan Atlantique a également été suggérée suite

à l’étude sismologique de la région volcanique du Cameroun par Deplaen et al. (2014).

La présence de séismes le long de zones de cisaillement héritées a également été mise en

évidence au sein des châınes de montagnes de l’Himalaya (Leloup et al., 2012) et des

Pyrénées (Dumont et al., 2015). Enfin, la zone de cisaillement transcontinentale sud Ar-

moricaine tardi-hercynienne montre encore de nos jours des évidences de sismicité active

(Mazabraud et al., 2013).

L’influence des structures héritées a particulièrement été étudiée pour comprendre la

géométrie et la cinématique de l’ouverture des rifts au sein de la croûte continentale.

Tommasi et Vauchez (2001) soulignent en effet que dans la majorité des cas, l’axe des

rifts s’oriente parallèlement aux structures mantelliques préexistantes si les contraintes ex-
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Figure 7.1 – Reconstruction géodynamique au Paléoproterozöıque (1.7 Ga), d’après Bo-

ger (2011). Collision de Nimrod-Kimban entre le Mawson continent et les cratons Nord

Australien, de Curnamona-Beardmore et du Laurentia. Les contours gris de l’Antarctique

et de l’Australie correspondent aux côtes actuelles.
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tensives sont perpendiculaires ou obliques aux structures héritées. Les auteurs présentent

notamment l’exemple de l’océan atlantique Sud pour lequel le rifting s’est propagé vers

le nord le long des sutures pan-africaines de Dom Feliciano (Brésil) et de Kaoko (Na-

mibie) il y a 130 Ma puis de Ribeira (Brésil) aux alentours de 120 Ma. Dans certains

cas particuliers, il arrive que l’axe du rift recoupe les structures héritées sans les réacti-

ver si les contraintes extensives leurs sont parallèles. Par exemple, en Europe, l’étude de

l’anisotropie des ondes SKS de Granet et al. (1998) montre que l’axe Nord-Sud du fossé

rhénan recoupe les structures mantelliques hercyniennes globalement orientées Est-Ouest.

Certaines études montrent par ailleurs que suite à la création d’un plancher océanique,

certaines structures héritées qui sont perpendiculaires à l’axe de la dorsale peuvent être

réactivées en failles transformantes. C’est notamment le cas des grandes zones de cisaille-

ment de la région volcanique du Cameroun (Deplaen et al., 2014). De même, Gibson

et al. (2013) proposent que la plupart des grands cisaillements du Sud de l’Australie et de

la région de Terre Adélie et George V Land qui sont orientés Nord-Sud, ont été réactivés

en failles transformantes lors de l’ouverture de l’océan austral dont la dorsale est orientée

Est-Ouest. Les auteurs suggèrent notamment que la MSZ a été réactivée par la faille

transformante nommée ”George V fracture zone”.

7.2.2 Influence du régime thermique de la lithosphère

La déformation au sein de la MSZ présente des caractéristiques singulières au regard de

la déformation Paléoprotérozöıque du bassin de Dumont d’Urville (DDU) qui constitue

le domaine Ouest du craton de Terre Adélie. La structuration du bassin est datée à

1.69 Ga (Peucat et al., 1999a) et est donc synchrone de l’activation de la MSZ datée

à 1.7 Ga (Di Vincenzo et al., 2007 ; Duclaux et al., 2008). Cependant, Pelletier

et al. (2002) ; Gapais et al. (2008) décrivent des structures de déformations différentes

de celles observées à la MSZ. À DDU, les auteurs identifient un ensemble de foliations

planes révélant la présence de dômes recoupés par des zones de cisaillement verticales.

Ces structures sont synchrones d’un évènement anatexique important. Les mouvements

verticaux liés à la mise en place de cet ensemble tectonique ont également été mis en

évidence par une cartographie fine des foliations et linéations magnétiques (Bascou et

al., 2013). De plus, les estimations thermo-barométriques indiquent que la déformation

du bassin s’est produite à des conditions de l’ordre de 700-750̊ C et de 0.4 à 0.6 GPa. Les

auteurs suggèrent que la déformation par fluage et la production de magma au sein de

la croûte intermédiaire pourraient être liées au régime thermique élevé de la lithosphère

au cours du Paléoprotérozöıque. La déformation au sein de la MSZ n’est pas caractérisée

par une tectonique verticale (formation de dômes) et une production forte de magma

alors qu’elle semble se développer dans des conditions de pressions et de températures

équivalentes à celles de DDU. Ces observations suggèrent que le coeur néoarchéen du TAC

présentait une rhéologie différente de celle des bassins au Paléoprotérozöıque (Gapais et

al., 2005 ; Gapais et al., 2008 ; Cagnard et al., 2006 ; Duclaux et al., 2008). Par

ailleurs, la déformation de la MSZ se développe sans production de magma malgré la

mise en évidence d’une circulation de fluides, alors que, toujours dans les conditions

du faciès amphibolite, de nombreuses zones de cisaillement plus récentes sont associées à

d’importants volumes plutoniques. Par exemple, certaines zones de cisaillement datées du
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Néoprotérozöıque ont été identifiées dans le Hoggar en Algérie (Boullier et Bertrand,

1981), au Bénin (Adissin Glodji et al., 2014), au Nord-Est du Brésil (Tommasi et

al., 1994 ; Neves et Vauchez, 1995 ; Neves et al., 1996 ; Neves et al., 2000) ou à la

frontière entre le Brésil et l’Uruguay (Tommasi et al., 1994). D’autres exemples d’âge

phanérozöıque ont été étudiés en Irlande (Ordovicien à Dévonien, Mccaffrey, 1992),

le long du fleuve rouge en Chine (Oligocène à Miocène, Leloup et al., 1995) ou au Tibet

(Miocène, Boutonnet et al., 2012).

Ces observations montrent que le régime thermique de la lithosphère n’est pas uni-

quement fonction de son âge. En effet, la Terre se refroidit régulièrement depuis l’archéen

(Condie et Benn, 2006), ce qui devrait augmenter la localisation de la déformation au

cours du temps. Cependant, nos résultats montrent clairement que la déformation pouvait

déjà être fortement localisée au Paléoprotérozöıque sans une apparente forte production

de magma. L’importante production de magma associée aux zones de cisaillement néo-

protérozöıques pourrait être liée à un (ou des) évènement thermique régional. De plus,

certains paramètres physiques sont à prendre en compte pour expliquer le réchauffement

local de certaines zones de cisaillement phanérozöıques. Par exemple, Leloup et al. (1999)

proposent que le taux de glissement, le coefficient de friction, la rigidité du matériau, la

fertilité de la croûte inférieure, la profondeur du Moho et le taux de chaleur produit dans

la croûte doivent être étudiés afin d’expliquer la production locale de magma lors de l’ac-

tivation des zones de cisaillement. Par ailleurs, la MSZ s’est mise en place sur la bordure

d’un craton néoarchéen dont le régime thermique était probablement plus « froid » que

celui des bassins environnants au Paléoprotérozöıque (Gapais et al., 2005 ; Gapais et

al., 2008 ; Cagnard et al., 2006 ; Duclaux, 2007). Ce paramètre peut également être à

l’origine de la forte localisation de la déformation sans production de magma, à l’inverse

de la plupart des zones de cisaillement néoprotérozöıques. Ces dernières sont en effet es-

sentiellement des zones de sutures qui se sont développées entre deux cratons, dans un

environnement probablement plus « chaud ».

7.3 Apports à la géologie régionale

7.3.1 Evolution tectonique du secteur de Terre Adélie et George

V Land

Les nouvelles données acquises au cours de cette thèse permettent de préciser l’évolu-

tion géodynamique de la région. En les associant aux études précédentes, il est possible

de dégager 3 grandes étapes tectoniques :

1. 2.45-2.42Ga : les para- et les ortho-gneiss qui constituent la croûte continentale

néoarchéenne inférieure (faciès granulite) et intermédiaire (faciès amphibolite) sont

structurés en dômes-bassins (Ménot et al., 2005). Les paragneiss se sont formés

suite à un dépôt sédimentaire entre 2.8 et 2.52 Ga et les orthogneiss sont issus de la

fusion partielle des paragneiss (Peucat et al., 1999a ; Duclaux et al., 2008). Suite

à cet évènement, les roches formées en faciès granulite subissent une rétromorphose

associée à un évènement en compression qui les amène dans les conditions du faciès

amphibolite. Les nouvelles analyses thermo-barométriques menées sur des para- et
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orthogneiss du domaine en faciès granulite permettent de confirmer leurs conditions

de formation à environ 800-850̊ C et 0.7-1.1 GPa, ce qui est comparable aux résul-

tats obtenus par Pelletier (2001). Cependant, ces résultats restent préliminaires

et une étude fine des paragénèses développées au sein des paragneiss et leur mo-

délisation grâce aux outils de modélisation thermo-barométrique directe permettra

d’approfondir ces estimations.

2. 1.7Ga : L’orogénèse de Kimban est datée à environ 1.7 Ga au sein du TAC (Du-

claux et al., 2008). Elle se manifeste par la formation des bassins sédimentaires de

Dumont d’Urville et de Cape Hunter dont la structuration est synchrone de l’ac-

tivation de zones de cisaillement (Peucat et al., 1999a ; Duclaux et al., 2008).

On distingue de petites zones de cisaillement éparses localisées au sein du TAC

ainsi que les zones de cisaillement de la Zélée et du Mertz en bordure du nucléus

néoarchéen. Les nouvelles données de datation dans les enclaves à l’Est de la MSZ

suggèrent que cette orogénèse s’est produite entre deux cratons distincts : le « Maw-

son continent » qui inclus l’Est du craton de Terre Adélie (à l’Ouest) et un craton

qui pourrait correspondre au « Curnamona-Beardmore microcontinent » décrit par

Boger (2011) à l’Est.

Au cours du Mésoprotérozöıque et du Néoprotérozöıque cette région ne subit pas

(ou peu) d’évolution et semble correspondre à une zone à faible relief (propice à

la sédimentation) du supercontinent Rodinia car des zircons hérités avec des âges

couvrant l’ensemble de cette période sont enregistrés. Ils pourraient provenir des

orogénèses successives qui se développent au sein de Rodinia.

3. Après le morcellement du supercontinent Rodinia marqué par l’ouverture du rift

entre le Gondwana et le Laurentia aux alentours de 750 Ma, une marge active est

mise en place sur la bordure Est du Gondwana à l’Est de l’Australie et de l’Antarc-

tique de l’Est (Boger, 2011 ; Vérard et Stampfli, 2013). Les nouvelles données

géochronologiques acquises dans les enclaves à l’Est de la MSZ (chapitre 6) sont

en accord avec les reconstructions géodynamiques de Vérard et Stampfli (2013)

qui impliquent la formation d’un bassin arrière-arc au cours de cette subduction. La

fermeture de ce bassin arrière-arc correspond à l’orogénèse de Ross et est marquée

au sein des enclaves étudiées par la formation de néo-zircons métamorphiques et

de monazites datées à environ 514 Ma. Les plutons granitiques qui contiennent les

enclaves de paragneiss marquent la fin de cet évènement tectonique et sont formés

aux alentours de 505 Ma (Fanning et al., 2002).

7.3.2 Nouvelles contraintes pour les connexions entre l’Antarc-

tique de l’Est de l’Australie

Les données géochronologiques présentées dans le chapitre 6 constituent de nouveaux

arguments forts pour les connexions entre l’Antarctique et l’Australie. Elles ont été ac-

quises dans les enclaves de paragneiss qui se situent dans les granites paléozöıques à l’Est

de la MSZ. Avant ces travaux, une discontinuité semblait apparâıtre le long de l’ancienne

orogénèse de Kimban. En effet, à Miller Range, Shackelton Range ainsi qu’en Australie,

des terrains archéens et/ou paléoprotérozöıques affleurent de part et d’autre des structures
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datées à 1.7 Ga (Fitzsimons, 2003 ; Howard et al., 2006 ; Boger, 2011). Cependant,

le long de la côte George V Land, les granites du Paléozöıque constituent les affleure-

ments les plus proches des terrains néoarchéens du craton de Terre Adélie (Ménot et

al., 2005). L’étude de Goodge et Fanning (2010) portant sur la datation de certains

sédiments glaciaires et marins suggérait l’existence d’un socle paléoprotérozöıque à l’Est

de la zone de cisaillement du Mertz mais aucun échantillon provenant d’un tel affleure-

ment n’avait encore été daté. Les résultats principaux montrent ainsi que les terrains à

l’Est de la zone de cisaillement du Mertz ont des âges similaires à ceux situés à l’Est de

la zone de cisaillement de Kalinjala en Australie. Ceci constitue également un argument

fort pour la continuité de ces deux structures au cours de l’orogénèse de Kimban à 1.7 Ga.

Ainsi, le craton de Gawler tel qu’il est actuellement défini semble être constitué d’une

partie « Ouest » qui correspond à une partie du Mawson continent (Fanning et al.,

1999), et d’une partie « Est » qui provient d’un autre craton nommé le microcontinent

de Curnamona-Beardmore par Boger (2011). Le domaine situé à l’Est de la zone de

cisaillement du Mertz pourrait ensuite avoir subi la formation d’une marge passive liée

à un bassin arrière-arc puis avoir été repris au cours de l’orogénèse de Ross à la fin de

laquelle les granites affleurant ont été formés.

Les nouvelles données sismologiques dans la région du Mertz apportent également de

nouveaux arguments pour la corrélation du craton de Terre Adélie, avec celui du Gawler

en Australie du Sud. En particulier, l’étude des fonctions récepteurs permet de montrer

que l’épaisseur de croûte du TAC est similaire à celle du Gawler, i.e. supérieure à 40 km

(Fontaine et al., 2013b). Par contre, à l’est de la zone de cisaillement du Mertz-Kalinjala,

les épaisseurs de croûte sont différentes : environ 28 km en Antarctique et 35 km en Aus-

tralie. Cette différence montre que les deux régions ont subi une évolution tectonique

différente suite à l’orogénèse de Kimban à 1.7 Ga, ce qui correspond aux observations de

surface puisque le socle précambrien affleure en Australie alors qu’il est présent en enclave

dans des granites paléozöıques en Antarctique.

Enfin, les caractéristiques structurales de la zone de cisaillement de Kalinjala ont été

décrites par Vassallo et Wilson (2002). Les auteurs décrivent deux types de struc-

tures tectoniques distinctes. Le premier, daté à ∼1.73 Ga, est caractérisé par des plis

en fourreaux formés lors de cisaillements subhorizontaux à vergence vers le nord, tan-

dis que le second, daté à 1.70 Ga, se manifeste par une succession de plans mylonitiques

subverticaux orientés nord-sud et enregistrant un jeu décrochant dextre. Si la seconde

déformation semble très similaire à celle décrite au niveau de la MSZ, le premier épisode

parait spécifique à la Kalinjala. Se pose alors la question de cette différence structurale

qui pourrait être liée à (i) un manque d’affleurements pour décrire la déformation de

la MSZ, uniquement visible à Correll, Aurora et Murchinson, (ii) la non-continuité des

structures entre les zones de cisaillement du Mertz et de Kalinjala, ou, (iii) une évolution

de la nature et des caractéristiques des sutures paléoprotérozöıques le long de l’orogénèse

de Kimban. Au niveau de Miller Range dans la châıne Transantarctique, des roches asso-

ciées à l’orogénèse de Kimban ont été décrites en faciès éclogite (Goodge et al., 2001),

ce qui suggère une certaine variabilité des structures liées à cet évènement.
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Chapitre 8

Conclusion et Perspectives

Les travaux présentés dans ce mémoire visent à étudier le fonctionnement et la struc-

ture, ainsi que l’évolution dans l’espace et dans le temps de la zone de cisaillement du

Mertz (MSZ) grâce à une approche multi-échelle. La MSZ constitue la bordure Est du

craton néoarchéen-paléoprotérozöıque de Terre Adélie (TAC) en Antarctique et le sé-

pare d’un domaine granitique paléozöıque à l’Est. Les études précédentes ont permis de

mettre en évidence que la MSZ a été formée dans la croûte intermédiaire dans un contexte

transpressif dextre à 1.7 Ga, et qu’elle pourrait présenter une continuité avec la zone de

cisaillement de Kalinjala (Sud de l’Australie) avant l’ouverture de l’océan austral. La

MSZ représente donc un témoin privilégié pour étudier la localisation de la déformation

ductile dans la croûte cratonique afin de mieux contraindre l’évolution de la rhéologie de

la lithosphère à la transition Archéen-Paléoprotérozöıque.

� De l’échelle du nanomètre à l’échelle de la dizaine de kilomètres, une étude couplant

l’observation des structures de déformations sur le terrain et au microscope optique,

ainsi que des mesures d’orientations préférentielles de réseau (OPR) a été menée.

Cette approche a été réalisée sur des échantillons prélevés au cœur de la MSZ, ainsi

que dans des boudins tectoniques du TAC au sein desquels les paragénèses formées

dans le faciès granulite d’âge néoarchéen sont préservées. Cette étude a permis de

montrer que :

i) la déformation paléoprotérozöıque est principalement accommodée par des

zones de cisaillement localisées qui sont extrêmement anastomosées au niveau

de la MSZ et qui deviennent plus éparses au sein du TAC,

ii) la grande majorité des mylonites prélevées au niveau de la MSZ montrent

des microstructures et des OPR qui indiquent un évènement tectonique dont

les conditions de température, d’intensité de déformation et de régime de

contrainte semblent similaires le long de la MSZ. Cette déformation implique

des processus de déformation plastique tels que le fluage dislocation associant la

recristallisation dynamique par rotation de sous-grains associée à la migration

de joints de grain à des températures intermédiaires pendant une déformation

non-coaxiale,

iii) les microstructures et les OPR des minéraux de la MSZ se distinguent nette-

ment de ceux des boudins tectoniques du TAC. Ces derniers préservent une

variété de structures de déformation datant de leur formation à 2.5 Ga. Ces

déformations, probablement mises en place à haute température, impliquent

des processus de déformation plastique associés à de la diffusion dominés par

des mécanismes de migration de joints de grain. De plus, un épisode impor-

tant de recristallisation tardive est marqué par des processus de rotation de
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sous-grains, associés à la rétromorphose du domaine granulitique. Les micro-

structures et les OPR indiquent également que la déformation était majoritai-

rement coaxiale, avec une composante non-coaxiale pour les échantillons les

plus déformés. Cette déformation semble être moins localisée que celle liée à

la MSZ.

Par ailleurs, l’étude des OPR des boudins tectoniques du TAC a permis de mettre

en évidence une fabrique cristallographique « non-commune » d’orthopyroxène dans

certains échantillons. En effet, dans les roches du faciès granulite du TAC, l’ortho-

pyroxène est caractérisé par trois types d’OPR que nous qualifions de « classique »,

« non-commune » et « composite ». L’OPR « classique » a été observée dans les

échantillons néoarchéens très déformés. Elle est largement référencée dans la litté-

rature et est souvent corrélée à l’activation du système de glissement (100)[001].

L’OPR « non-commune » a été identifiée dans les échantillons néoarchéens peu dé-

formés. Elle est peu référencée dans la littérature, surtout en tant que fabrique

dominante mais a déjà été mise en évidence dans différents échantillons de la croûte

et du manteau. Nous suggérons qu’elle pourrait être liée à des processus de re-

cristallisation statique (annealing). L’OPR « composite » a été mesurée dans un

échantillon modérément déformé et combine les fabriques « classiques » et « non-

communes ». Etant donné que ces minéraux constituent une phase silicatée majeure

de la croûte profonde et du manteau de la Terre, il est nécessaire de poursuivre cette

étude afin de comprendre l’origine des fabriques « non-communes ». L’analyse des

mécanismes de déformation des minéraux est une étape importante dans l’étude de

la rhéologie de la lithosphère.

Plusieurs pistes peuvent être envisagée afin de poursuivre cette étude : (i) mesurer

les concentrations d’eau et les compositions chimiques dans l’orthopyroxène pour

tester l’influence des variations de Al2O3 et H2O, comme proposé par Manthilake

et al. (2013), (ii) effectuer des analyses au microscope électronique à transmission

dans les échantillons où la fabrique « non-commune » a été mesurée afin de savoir

si celle-ci correspond à l’activation d’un ou plusieurs système(s) de glissement, (iii)

mener des études expérimentales pour tester l’influence de la composition chimique

et de la température ainsi que de la recristallisation statique.

� De l’échelle de la croûte à l’échelle de la lithosphère, une approche couplant l’étude

des fonctions récepteurs et l’analyse de l’anisotropie des ondes SKS a été menée

dans l’optique de cartographier les structures profondes de la MSZ ainsi que du

TAC et du domaine d’âge paléozöıque à l’Est.

i) L’étude des fonctions récepteurs permet d’estimer que la croûte cratonique

de Terre Adélie est épaisse de 40 à 44 km, et s’amincit à 36 km à l’aplomb

de la MSZ. La croûte paléozöıque à l’Est est plus fine (environ 28 km). La

MSZ constitue ainsi une limite majeure entre deux blocs crustaux dont la dif-

férence d’épaisseur est de l’ordre de 12 km. De plus, les épaisseurs de croûte

estimées au sein du craton de Terre Adélie, se sont révélées similaires à celles

du craton de Gawler en Australie du Sud (Fontaine et al., 2013b). Ces ré-

sultats constituent donc un argument supplémentaire pour la connexion entre

ces deux cratons avant l’ouverture de l’océan austral. La croûte du domaine
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paléozöıque formée au cours de l’orogénèse de Ross semble quant à elle plus

fine que celle formée durant l’orogénèse de Delamerian en Australie du Sud.

Ainsi, ces deux domaines auraient pu être formés au cours de deux épisodes

orogéniques successifs mais très rapprochés dans le temps, ou bien au cours

d’un même évènement présentant une variabilité structurale entre le nord et

le sud.

ii) L’analyse de l’anisotropie des ondes SKS permet d’imager qu’au niveau du

TAC la direction de polarisation des ondes rapides (Φ) est globalement E-O

avec des différences de temps d’arrivée (δt) entre l’onde rapide et l’onde lente

de l’ordre de 0,8 à 1,6 s. La direction E-O des structures mantelliques est, au

premier ordre, parallèle à la direction de la marge continentale, ce qui laisse à

penser que cette structuration pourrait être héritée de l’ouverture de l’océan

austral, dernier évènement tectonique de la région. Au niveau de la zone de

cisaillement du Mertz, le faible nombre de données de bonne qualité ne nous

permet pas de conclure quant à l’enracinement de cette structure au sein du

manteau. La station du domaine paléozöıque à l’Est enregistre une direction de

polarisation de l’onde rapide N60̊ E, ce qui est significativement différent des

données collectées au sein du craton de Terre Adélie. Ces résultats suggèrent

que la structuration du manteau sous le craton est différente de celle sous

le domaine paléozöıque et que la zone de cisaillement du Mertz constitue la

frontière entre ces deux lithosphères distinctes.

� L’évolution de la MSZ au cours du temps a également pu être précisée via l’étude

géochronologique du socle du domaine paléozöıque. Une approche de datation U-

Pb sur zircons et monazites des enclaves de paragneiss de Penguin Point (premier

affleurement à l’Est de la MSZ) a ainsi été menée. Les résultats permettent de

mettre en évidence que :

(i) les âges archéens et paléoprotérozöıques des zircons hérités ne montrent pas de

correspondance avec ceux du TAC, mais plutôt avec ceux des terrains situés à

l’Est de la zone de cisaillement de Kalinjala au Sud de l’Australie. Ces données

apportent de nouveaux arguments en faveur de la continuité de la MSZ et de la

zone de cisaillement de Kalinjala au cours de l’orogénèse de Kimban à 1.7 Ga

qui ont permis de juxtaposer le Mawson continent (dont le TAC et le Gawler

Craton) à l’Ouest avec le microcontinent du Curnamona-Beardmore à l’Est tel

que proposé par Boger (2011).

(ii) les zircons hérités ainsi que les zircons et les monazites métamorphiques d’âge

paléozöıque suggèrent que les paragneiss constituent des reliques d’une marge

passive anté-Gondwana. La position géographique des affleurements à l’ouest

de la châıne Transantarctique suggère que cette marge passive a été formée au

sein d’un bassin arrière arc ouvert dans la croûte continentale juste avant la

collision de Ross datée à ∼514-505 Ma.

(iii) le domaine à l’Est de la MSZ a subit une histoire géodynamique très différentes

de celle du TAC depuis l’Archéen jusqu’au Paléozöıque, ce qui implique que la

MSZ est une suture tectonique majeure.
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Ainsi, les travaux menés au cours de cette thèse permettent de préciser l’évolution

géodynamique de la région, notamment à l’Est de la MSZ, et d’apporter de nouveaux

éléments pour la connexion avec les terrains du Sud de l’Australie. De plus, l’étude multi-

échelle menée ici permet de préciser certains points concernant l’évolution cinématique et

la déformation de la MSZ, qui constitue un exemple exceptionnellement bien préservé de

suture ancienne d’échelle lithosphérique. Notamment, il a été montré que les structures

héritées jouent un rôle important lors de l’activation et des réactivations successives de

la MSZ au cours du temps. Par ailleurs, les caractéristiques structurales et microstruc-

turales de la MSZ nous indiquent que les processus de localisation de la déformation se

développent au moins depuis le Paléoprotérozöıque au sein des cratons qui constituaient

à cette époque une lithosphère relativement « froide ».

Le fonctionnement de la MSZ au sein de TAC devra être précisée dans une prochaine

étude grâce à une approche couplée de thermo-barométrie et de géochimie isotopique afin

d’étudier non seulement les conditions de pression-température des différents objets en

présence, mais aussi de caractériser la nature (météoritique, crustale ou mantellique) des

fluides qui ont circulé au sein de la MSZ. Cette approche permettra :

(i) d’affiner l’évolution pression-température de la croûte néoarchenne intermédiaire et

inférieure du TAC au sein de laquelle s’est développée la MSZ,

(ii) de préciser les conditions pression-température de mise en place et de fonctionne-

ment de la MSZ au cours du temps,

(iii) d’analyser la signature isotopique de certains éléments chimiques stables tels que

l’hydrogène, l’oxygène ou le carbone dont les rapports isotopiques varies en fonction

de la nature des fluides dont ils sont issus et ainsi de discuter l’enracinement de la

MSZ au Paléoprotérozöıque,

(iv) d’étudier la nature des relations entre la circulation des fluides, la croissance des

minéraux hydratés, le développement d’OPR spécifiques et la localisation de la

déformation,

De plus, l’histoire de la déformation post-ductile de la MSZ pourra être étudiée en carac-

térisant les structures cassantes qui se développent à partir de 1.5 Ga. Les structures d’âge

jurassique et crétacé pourront aussi faire l’objet d’une cartographie fine afin de caracté-

riser les contraintes qui ont conduit à l’ouverture de l’océan austral, dernier évènement

tectonique majeur enregistré dans la région.
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tectonics in the Terre Adélie Craton (East Antarctica). Precambrian Research, 162,

3-4, 531–539. doi : 10.1016/j.precamres.2007.10.011.

Gautier, P., Brun, J.-P., Moriceau, R., Sokoutis, D., Martinod, J. et Jolivet,

L. (1999). Timing, kinematics and cause of Aegean extension : a scenario based on a

comparison with simple analogue experiments. Tectonophysics, 315, 31–72.

Getsinger, A. J. et Hirth, G. (2014). Amphibole fabric formation during diffusion creep

and the rheology of shear zones. Geology, 42, 6, 535–538. doi : 10.1130/G35327.1.

Gibson, G. M., Totterdell, J. M., White, L. T., Mitchell, C. H., Stacey, A.

R., Morse, M. P. et Whitaker, A. (2013). Pre-existing basement structure and

its influence on continental rifting and fracture zone development along Australia’s

southern rifted margin. Journal of the Geological Society, 170, 2, 365–377. doi : 10.

1144/jgs2012-040.

Gleason, G. C. et Tullis, J. (1995). A flow law for dislocation creep of quartz aggregates

determined with the molten salt cell. Tectonophysics, 247, 1-4, 1–23. doi : 10.1016/

0040-1951(95)00011-B.

Godfrey, N. J., Christensen, N. I. et Okaya, D. A. (2000). Anisotropy of schists :

Contribution of crustal anisotropy to active source seismic experiments and shear

wave splitting observations. Journal of Geophysical Research, 105, B12, 27991. doi :

10.1029/2000JB900286.

Goetze, C et Evans, B (1979). Stress and temperature in the bending lithosphere

as constrained by experimental rock mechanics. Geophysical Journal of the Royal

Astronomical Society, 59, 3, 463–478. doi : 10.1111/j.1365-246X.1979.tb02567.x.

Goncalves, P., Oliot, E., Marquer, D. et Connolly, J. A. D. (2012). Role of chemi-

cal processes on shear zone formation : An example from the grimsel metagranodiorite

(Aar massif, Central Alps). Journal of Metamorphic Geology, 30, 7, 703–722. doi :

10.1111/j.1525-1314.2012.00991.x.

Goncalves, P. (2014). Role du métamorphisme et des intéractions fluide-roche sur les
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démie des Sciences, Paris, 234, 2209–2210.

Hobbs, B. E., Muhlhaus, H.-B. et Ord, A. (1990). Instability, softening and localization

of deformation. Geological Society, London, Special Publications, 54, 1, 143–165. doi :

10.1144/GSL.SP.1990.054.01.15.

158

http://dx.doi.org/10.1016/0040-1951(89)90122-4
http://dx.doi.org/10.1016/j.epsl.2014.09.043
http://dx.doi.org/10.1130/G19944.1
http://dx.doi.org/10.1144/SP383.9
http://dx.doi.org/10.1016/0191-8141(83)90029-9
http://dx.doi.org/10.1029/2000JB900382
http://dx.doi.org/10.1524/zkri.2011.1307
http://dx.doi.org/10.1029/1999GL005387
http://dx.doi.org/10.1029/1999GL005387
http://dx.doi.org/10.1144/GSL.SP.1990.054.01.15


Bibliographie

Hoek, J. D. et Schaefer, B. F. (1998). Palaeoproterozoic Kimban mobile belt, Eyre

Peninsula : timing and significance of felsic and mafic magmatism and deformation.

Australian Journal of Earth Sciences, 45, 2, 305–313.

Holland, T. J. B. et Powell, R (1998). An internally consistent thermodynamic data

set for phases of petrological interest. Journal of Metamorphic Geology, 16, 3, 309–

343. doi : 10.1111/j.1525-1314.1998.00140.x.

Holland, T. et Powell, R. (2003). Activity-compositions relations for phases in pe-

trological calculations : An asymetric multicomponent formulation. Contributions to

Mineralogy and Petrology, 145, 4, 492–501. doi : 10.1007/s00410-003-0464-z.

Hollenstein, C., Müller, M. D., Geiger, A. et Kahle, H. G. (2008). Crustal motion

and deformation in Greece from a decade of GPS measurements, 1993-2003. Tectono-

physics, 449, 1-4, 17–40. doi : 10.1016/j.tecto.2007.12.006.

Holyoke, C. W. et Kronenberg, A. K. (2013). Reversible water weakening of quartz.

Earth and Planetary Science Letters, 374, 185–190.

Howard, K. E., Hand, M., Barovich, K. M., Reid, A., Wade, B. P. et Belousova,

E. A. (2009). Detrital zircon ages : Improving interpretation via Nd and Hf isotopic

data. Chemical Geology, 262, 3-4, 293–308. doi : 10.1016/j.chemgeo.2009.01.029.

Howard, K., Reid, A., Hand, M., Barovich, K. et Belousova, E. (2006). Does the

Kalinjala Shear Zone represent a palaeosuture zone ? Implications for distribution of

styles of Mesoproterozoic mineralisation in the Gawler Craton. Earth, December, 16–

20.
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Bascou, J, Gapais, D et Pêcher, A (2007). Geology of the Terre Adélie Craton (135
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chéen/paléoprotérozöıque. Thèse de doct. Unpublished PhD thesis, Université Jean
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Tkalčić, H., Chen, Y., Liu, R., Zhibin, H., Sun, L. et Chan, W. (2011). Multistep

modelling of teleseismic receiver functions combined with constraints from seismic

tomography : crustal structure beneath southeast China. Geophysical Journal Inter-

national, 187, 1, 303–326. doi : 10.1111/j.1365-246X.2011.05132.x.

Tommasi, A. et Vauchez, A. (2001). Continental rifting parallel to ancient collisional

belts : an effect of the mechanical anisotropy of the lithospheric mantle. Earth and

Planetary Science Letters, 185, 199–210.

Tommasi, A., Vauchez, A., Fernandes, L. A. D. et Porcher, C. C. (1994). Magma-

assisted strain localization in an orogen-parallel transcurrent shear zone of southern

Brazil. Tectonics, 13, 2, 421–437.
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de doct. Université de Montpellier II, p. 240.
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(Tell, Algérie occidentale), témoins d’une lithosphère cisaillée et enrichie. Comptes

Rendus Geoscience, 334, 6, 387–394. doi : 10.1016/S1631-0713(02)01771-6.

Zhang, S. et Karato, S.-I. (1995). Lattice preferred orientation of olivine aggregates

deformed in simple shear. Nature, 375, 774–777. doi : doi:10.1038/375774a0.

Zhang, Y, Hobbs, B. et Jessell, M. W. (1994). The effect of grain-boundary sliding on

fabric development in polycrystalline aggregates. Journal of Structural Geology, 16, 9,

1315–1325.

176

http://dx.doi.org/10.2138/am.2010.3371
http://dx.doi.org/10.1016/0040-1951(90)90342-6
http://dx.doi.org/10.1029/2011TC002912
http://dx.doi.org/10.1016/j.epsl.2008.10.031
http://dx.doi.org/10.1016/j.cageo.2007.08.002
http://dx.doi.org/10.1016/j.tecto.2009.01.010
http://dx.doi.org/10.1016/j.tecto.2009.01.010
http://dx.doi.org/10.1086/421071
http://dx.doi.org/10.1016/j.jog.2010.05.005
http://dx.doi.org/10.1016/j.jog.2010.05.005
http://dx.doi.org/10.1016/S1631-0713(02)01771-6
http://dx.doi.org/doi:10.1038/375774a0


Bibliographie

Zhou, Y., Zhou, P., Wu, S. M., Shi, X. B. et Zhang, J. J. (2002). Magnetic fabric

study across the Ailao Shan–Red River shear zone. Tectonophysics, 346, 3-4, 137–150.

doi : 10.1016/S0040-1951(01)00269-4.

177

http://dx.doi.org/10.1016/S0040-1951(01)00269-4




Annexe A

Microstructures, deformation

mechanisms and seismic properties

of the Mertz Shear Zone :

supplementary materials

A.1 Detailed Geological settings

A.1.1 Terrains adjacent to the MSZ

Terrains adjacent to the MSZ are constituted by Neoarchean granulite-facies and

amphibolite-facies rocks of the eastern TAC, from the Zélée shear zone (ZSZ, 141̊ E) to

the MSZ (146̊ E), Figure 4.1. They are predominantly composed of felsic to mafic or-

thogneisses and granites intruding metasedimentary country rocks. This 2.55-2.44 Ga old

continental crustal segment (Oliver et Fanning, 2002 ; Duclaux et al., 2008) exposes

two distinct tectonic units (Port Martin and East Commonwealth Bay) that were meta-

morphosed under amphibolite and granulite facies conditions, and represent intermediate

to deep crustal sections (Ménot et al., 2005). The East Commonwealth Bay granulite

facies rocks first expressed a horizontal foliation, related to the development of the lo-

wer crust, and then a dome-basin structure linked to late exhumation and retrogression

between 2.45 Ga and 2.42 Ga (Duclaux et al., 2008). Such Neoarchean penetrative struc-

tures may be observed as relic structures in tectonic boudins, of metric to hectometric

size, enclosed within the MSZ and partially preserved from later deformation.

A.1.2 The MSZ and the 1.7 Ga event

The 1.7 Ga tectono-metamorphic event is recorded in various structures of the TAC :

(1) the Dumont d’Urville and Cape Hunter sedimentary basins that were metamorphosed

in low grade amphibolite and greenschist facies conditions respectively, (2) the penetrative

Zélée (141̊ E) and Mertz (146̊ E) shear zones that formed the edges of the exhumed

Neoarchean core of the TAC, and (3) a network of anastomosed narrow shear zones that

have affected the Neoarchean basement.

The Mertz shear zone (MSZ) is a major structure of the Slatherian Orogen located at

146̊ E and 67̊ 5’S (Ménot et al., 2007 ; Stillwell, 1918), Figure 4.1. The MSZ marks

the boundary between the Neoarchean to Paleoproterozoic TAC and a metasedimentary

complex intruded by a 0.5 Ga-old granitic suite related to the Ross Orogeny (Fanning

et al., 2002 ; Di Vincenzo et al., 2007). The lateral extension and length of the MSZ are
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poorly constrained due to the scarcity of the outcrops above the ice-cape, but the MSZ

is clearly visible at the Correll Nunatak (67̊ 35’S, 144̊ 16’E, Di Vincenzo et al., 2007).

According to geodynamic reconstructions and lithological correlations between Southern

Australia and George V Land, the MSZ could have been contiguous with the Kalinjila or

Coorong shear zones (Gawler Craton, south Australia) before the opening of the Southern

Ocean in the Cretaceous (Talarico et Kleinschmidt, 2003a ; Boger, 2011 ; Gibson

et al., 2013).

Based on field evidence and thin section observations, deformation features of the

MSZ were described by Kleinschmidt et Talarico (2000) and Talarico et Klein-

schmidt (2003b) as a succession of ductile and brittle structures that occur in different

metamorphic facies conditions. The mylonitic foliation is decimeter-thick sub-vertical and

oriented N340̊ to N-S at Correll Nunatak. Ménot et al. (2005) proposed that the MSZ

could have a NNE-SSW general orientation, as suggested by the direction of the Mertz

glacier thalweg. The MSZ locally evolves into ultra-mylonites. The mineral lineation mar-

ked by amphibole alignment is found to be gently dipping (from sub-horizontal to N30̊ )

and most of shear markers, such as pressure-solution shadows, clearly indicate a dextral

shear sense. On the basis of 40Ar/39Ar dating, Di Vincenzo et al. (2007) suggest that

the MSZ is related to an orogenic event affecting the entire TAC. However, according

to Duclaux et al. (2008), the 1.7 Ga event was likely restricted to narrow fluid-bearing

anastomosed shear zones, concentrated on the edges of the Neoarchean domain (Mertz

and Zélée shear zones). From mineral assemblage observations, the MSZ might represent

a mid-crustal strike-slip fault that could have accommodated large horizontal displace-

ments during successive shearing events at 1.7 and 1.5 Ga in amphibolite and greenschist

facies conditions, respectively (Di Vincenzo et al., 2007 ; Duclaux et al., 2008). Howe-

ver, the last activation of the MSZ at 1.5 Ga was discussed by Ménot et al. (2005), who

suggested that a younger age (maybe post-Ordovician) cannot be formally ruled out be-

cause Paleozoic rocks are found to be juxtaposed east of the MSZ. Within the MSZ, some

less deformed cores preserve such Neoarchean penetrative structures. In some outcrops,

at Aurora for example, the dome-basin structure linked to exhumation and retrogression

between 2.45 and 2.42 Ga can display comparable features to those observed in the am-

phibolite and greenschists facies mylonitic rocks developed during the 1.7 Ga shearing,

i.e. N-S-striking, subvertical foliation with weakly plunging lineation to the north.

A.1.3 Field scale structures

During the last field campaigns of the IPEV-ArLiTA program (2009 - 2012), a fine-

scale structural study was completed in the eastern TAC to enhance the database from

previous works. Microstructural analysis was performed on samples from different out-

crops scattered along an east-west transect, from inner part of the MSZ towards less de-

formed areas of the TAC (Figure 4.1), i.e. from Correll Nunatak to Cape Gray, through

Aurora Peak, Murchinson Mount and Stillwell Island.
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A.1.3.1 Correll Nunatak

This outcrop forms a massive plateau about 300 m long and 200 m wide located at

67̊ 35’S and 144̊ 17’E (Talarico et Kleinschmidt, 2003b ; Di Vincenzo et al., 2007 ;

Ménot et al., 2007). Rocks are metamorphosed under amphibolite facies conditions, and

include enderbites and hornblende-biotite-plagioclase porphyritic orthogneisses intruded

by amphibolite dykes of decimetric thickness. Field foliation measurements using trian-

gulation with a GPS indicate a dominant foliation striking N340 to N-S. This direction

is also confirmed by precise measurements from solar-compass. Both dextral and sinistral

senses of shear are expressed but the dextral sense is statistically dominant. These results

are compatible with previous studies of Kleinschmidt et Talarico (2000) ; Talarico

et Kleinschmidt (2003b) ; Talarico et Kleinschmidt (2003a) that reveal the pre-

sence of a vertical mylonitic foliation oriented N-S to NNE-SSW. Ménot et al. (2005)

also measured a foliation plane striking N165̊ E at Correll Mount. All previous studies

highlight a predominantly dextral sense of shear. Furthermore some less-deformed areas,

bearing flat lying foliation, were identified between the vertical N-S trending mylonitic fo-

liation planes. Samples GD06-07, GD06-08, GD06-10, GD06-12, GD06-16, GD06-18 and

RPM98-106 were collected from a N-S trending shear zone.

A.1.3.2 Aurora Peak and Murchinson Mount

Aurora Peak and Murchinson Mount are two outcrops located at the west border

of the Mertz glacier (at 67̊ 23’S ; 144̊ 14’50”E and 67̊ 20’50”S ; 144̊ 22’50”E respectively).

They constitute the two outcrops of granulite facies rocks closest to the MSZ. They

were described by Pelletier (2001) ; Talarico et Kleinschmidt (2003a) ; Ménot

et al. (2005) as granulite facies paragneisses (metapelites) including concordant layers and

dykes of orthogneisses (with a vertical, N75̊ strike at Aurora and N300̊ strike and 60̊ dip

at Murchinson). Both the para- and ortho-gneisses display a retrograde metamorphic

evolution into high grade amphibolite facies conditions cross-cut by : (1) narrow loca-

lized anastomosed shear zones of low grade amphibolite to greenschist facies conditions

roughly parallel to the mylonitic foliation measured at Correll Nunatak (Kleinschmidt

et Talarico, 2000), and (2) by mafic dykes later affected by vertical brittle structures

oriented N80̊ (Talarico et Kleinschmidt, 2003a) at Murchinson Mount. Relation-

ships between metamorphic reactions and microstructures clearly indicate that defor-

mation occurred successively in granulite during orogeny and amphibolite-to-greenschist

facies during retrogression (Pelletier, 2001). If the granulite facies foliations may be

regarded as relics of the lower crustal structures at circa 2.45 Ga, the subsequent am-

phibolite facies imprint can be related either to retrogression of the lower crust during

exhumation at circa 2.42 Ga, or to the 1.7-1.5 Ga local re-activation along the MSZ. As

mentioned by Kleinschmidt et Talarico (2000), Correll Nunatak probably belongs to

the central part of the MSZ while Aurora Peak and Murchinson Mount would be located

on the edge. Samples GD06-25, GD06-28, RPM98-101, RPM98-114, RPM98-121, and

RPM98-122 were collected from several foliated granulite bodies while RPM98-118 and

RPM98-120 are non-deformed samples from Aurora Peak and Murchinson Mount. All

these samples preserve the granulite facies mineral assemblages and show minor evidence
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of retrogression.

A.1.3.3 Stillwell Island

Stillwell Island is located at 66̊ 55’S ; 143̊ 55’E and is the largest of the hundred is-

lands that form the Way Archipelago extending from Cape Gray to Garnet point. It is

more than 50 km from the Correll Nunatak on the MSZ. The island is composed of fel-

sic to mafic orthogneisses and paragneisses which are intruded by 2.42 Ga cross-cutting

sillimanite-cordierite-bearing anatectites. As in Aurora Peak and Murchinson Mount, suc-

cessive deformation occurred in granulite, amphibolite, and greenschists facies conditions.

The anatectic granites, which were formed during the retrogression at 2.42 Ga, are not

deformed except along localized and small-scale amphibolite-facies shear zones, probably

associated with the 1.7 Ga event. Thus Stillwell Island is clearly located outside the MSZ.

Sample 12-CJB-12D was collected from one of the late small-scale shear zones.

A.1.3.4 Cape Gray

The Cape Gray marks the eastern outcrop of Commonwealth Bay. From a structural

point of view, it is located at the centre of a large dome-like structure of Neoarchean

age (Ménot et al., 2005 ; Duclaux et al., 2008). Rock types predominantly consist of

2.4 Ga felsic granulites and subordinate mafic granulites and migmatitic paragneisses.

Major structural features consist of successive Neoarchean, granulite and amphibolite

facies foliations, whereas small-scale shear zones, in low grade amphibolite and greenschist

facies, are less common. Sample RPM98-166 was collected from a non-deformed part of

the dome.

A.2 Description of samples

A.2.1 Neoarchean deformations

A.2.1.1 Strongly deformed rocks

Sample GD06-28 is from Aurora Peak. It contains orthopyroxene, quartz, feldspar

(plagioclase and K-feldspar), magnetite, ilmenite and accessory phases such as sulphide,

zircon and small biotite grains associated with orthopyroxene. This sample displays a

modal layering with alternating quartz- and feldspar-rich layers. Quartz has an undulose

extinction in ribbons, with a grain size of about 0.05 to 0.5 mm. The ribbons contain

some individual subgrains that present irregular and lobed grain boundaries. Plagioclase

and K-feldspar are recrystallized with grain angles of 120̊ (around 0.1 to 0.3 mm in grain

size). Orthopyroxene is present either in quartz-rich layers or feldspar-rich layers, or at

the interface between the two. It mainly consists of recrystallized grains (around 0.05 mm)

aligned along the foliation (XY) plane. Some aggregates of recrystallized grains preserve

the shape of previous porphyroclasts. A few of the orthopyroxene porphyroclasts display

successive mineral transformations associated firstly with clinopyroxene exsolution, then

with amphibolitization and even up to chloritization for some of them. Oxides (magnetite
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and ilmenite) are stretched and aligned along the foliation (XY) plane. They are often

associated with orthopyroxene. A late vein of quartz and calcite cross cuts earlier mineral

assemblages.

The characteristic mineral assemblage of sample RPM98-114, from Aurora Peak, is

composed of orthopyroxene, feldspar (plagioclase and K-feldspar), quartz, biotite, garnet,

magnetite, ilmenite and accessory phases such as sulphide and zircon. Orthopyroxene

is present as isolated porphyroclasts of 0.1-0.2 mm with some associated recrystallized

grains. Orthopyroxene grains do not show evidence of kinking but are slightly affected

by a late amphibolitization, along fractures and cleavage. Biotite (0.1 to 0.2 mm long)

also occurs as a late recrystallization phase around orthopyroxene. Garnet grains form

clusters. These grains are bigger than other minerals (about 0.5 mm), commonly exhibit

poikilitic textures and are scattered across the foliation. Quartz can also occur as isolated

grains (as opposed to in ribbons) that present very irregular and lobed grain boundaries.

Their size varies from 0.1 to 0.3 mm. Only a few grains show slight evidence of plastic

deformation, such as undulose extinction. Feldspar is similar in size to quartz and the

largest ones have curved twins.

Sample RPM98-101, from Murchinson Mount, is composed of quartz, feldspar (mainly

K-feldspar with less common plagioclase), orthopyroxene and magnetite as accessory

phases. Feldspar grains are recrystallized and form fine grains. The size of the porphy-

roclasts is about 0.1 mm whereas recrystallized grains are about 0.01-0.02 mm in size.

Feldspar grains are generally in textural equilibrium and only a few porphyroclasts show

evidence of plastic deformation. Quartz grains are mainly aggregated and tend to form rib-

bons. However, some grains are isolated in the feldspar matrix. All quartz grains present

very irregular and lobed grain boundaries and undulose extinction.

A.2.1.2 Moderately deformed rocks

Sample RPM98-121 was collected at Aurora Mount. It is rich in plagioclase and quartz

and also contains magnetite, ilmenite, K-feldspar, and minor biotite and clinopyroxene.

Quartz grains are from 0.5 to 1 mm wide and have very irregular and lobed grain bounda-

ries as well as marked undulose extinction. They are aggregated and tend to form ribbons.

Plagioclase porphyroclasts are large (up to 1 mm) plastically deformed (undulose extinc-

tion, curved and bevelled twins). Some of the plagioclase neoblasts (0.05 to 0.2 mm) show

evidence of textural disequilibrium, with irregular grain boundaries and undulose extinc-

tion but others show equilibrated textures. Biotite grains are about 0.1-0.2 mm long and,

along with clinopyroxene (about 0.5 mm in size), are mainly aligned along the foliation

plane.

Sample GD06-25 contains quartz, feldspar (plagioclase and K-feldspar), garnet, or-

thopyroxene and secondary biotite and contains two domains with different mineral as-

semblages and grain size. Garnet and large crystals of quartz (0.2-0.5 mm) are grouped

together in one domain. The other domain does not contain garnet and is composed of

orthopyroxene (about 1 mm) aligned along the foliation (XY) plane, fine grains of quartz

and feldspar (0.1-0.2 mm). Feldspar neoblasts have equilibrium textures but the porphy-

roclasts show evidence of plastic deformation. Quartz grain boundaries are irregular. In

addition, secondary biotite is associated with garnet and orthopyroxene.
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Sample RPM98-122 is also composed of orthopyroxene, feldspar (plagioclase and K-

feldspar), quartz, oxides (magnetite and ilmenite), biotite and garnet. Orthopyroxene is

present as isolated grains of 0.1-0.2 mm with no evidence of kinking and with texturally

equilibrated grain boundaries. Weak retrogression into amphibole occurs along fractures

and recrystallized grains are rare. Two generations of biotite are observed : the first

one is composed of biotite grains (about 0.2 mm long) aligned along the foliation (XY)

plane, and the second one is composed of larger biotite grains (1.0-1.2 mm) associated

with garnet and/or orthopyroxene which do not exhibit preferred orientation. Garnet is

present as porphyroblasts (0.5-1 mm). Quartz occurs as grains with lobed edges and slight

undulose extinction. Quartz grains are aggregated and tend to form ribbons. Feldspar is

recrystallized in bands and presents characteristic angles of 120̊ .

Sample RPM98-138 is a meta-granitic sample from Stillwell Island containing feldspar

(both plagioclase and K-feldspar), sillimanite, quartz, oxides (magnetite and ilmenite),

biotite and rare garnet grains. Accessory minerals are zircon and apatite. Two generations

of plagioclase and K-feldspar are identifiable as porphyroclasts and recrystallized grains.

Moreover, feldspar porphyroclasts present evidence of slightly plastic deformation while

the neoblast grains are in textural equilibrium. Sillimanite and biotite grains are aligned

along the foliation (XY) plane. Quartz grains have lobed contours and are commonly

aggregated ; they tend to form polycrystalline ribbons. They contain inclusions of small

crystals of feldspar and biotite. Garnet is associated with biotite grains.

A.2.1.3 Weakly deformed rocks

Samples RPM98-166, RPM98-120 and RPM98-118 have similar characteristic mineral

assemblage of orthopyroxene, feldspar (mainly plagioclase), biotite and oxides (magnetite

and ilmenite). Sulphides, zircon, apatite and spinel constitute the accessory minerals of

these samples. Orthopyroxene grains are rounded with a grain size of 0.5-2.0 mm. They

do not present evidence of kinking nor alteration although they are fractured. They oc-

cur as isolated grains or as cluster of 4-5 grains generally aligned along the foliation

(XY) plane. Late-stage biotite and quartz symplectites are concentrated around ortho-

pyroxene grains or along their fractures. These biotite grains are not aligned along the

foliation (XY) plane as their crystallization from orthopyroxene grains occurred after the

2.4 Ga granulite tectonic event. Plagioclase grains are bigger than the ones in strongly

and moderately deformed samples (about 1 mm). The polygonal grain boundaries, with

angles around 120̊ , suggest a large degree of recrystallization. In samples RPM98-166

and RPM98-118 we clearly distinguish two generations of plagioclases ; porphyroclasts

and neoblasts. In sample RPM98-166 plagioclase neoblasts are in textural equilibrium

but some porphyroclasts present serrated grain boundaries and bevelled twins, suggesting

plastic deformation. Plagioclase porphyroclasts from sample RPM98-118 show little evi-

dence of plastic deformation. Lastly, sample RPM98-120 contains only a few recrystallized

grains and the plagioclase prophyroclasts do not show plastic deformation structures.
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A.2.2 Paleoproterozoic deformation

A.2.2.1 Strongly deformed rocks : mylonites from the MSZ

All samples from Correll Nunatak that recorded the MSZ deformation present simi-

lar microstructures, with the exception of GD06-18. The strongly deformed samples are

RPM98-106, GD06-07, GD06-08, GD06-10, GD06-12, GD06-16. They bear similar mine-

ral assemblages but phase proportions differ from one sample to another (see Table 4.1).

Samples are mainly composed of feldspar (K-feldspar and plagioclase), quartz, biotite and

amphibole (except for RPM98-106 which contains clinopyroxene instead of amphibole)

with accessory minerals such as sulphides, oxides (magnetite and titanomagnetite) that

are highly stretched along the foliation (XY) plane. They are characterized by a strong

deformation highlighted by coexisting large porphyroclasts and mylonitic bands of highly

deformed minerals. Porphyroclasts are mainly K-feldspar grains (microclines) with undu-

lose extinction and around 1 mm in size. Some porhyroclasts are made of plagioclase and

amphibole grains and others are replaced by assemblages of quartz, feldspar and biotite.

Fine grains (less than 0.1 mm) of biotite, amphibole, plagioclase and quartz form defor-

mation bands around the porphyroclasts and define the foliation. Quartz forms irregular

ribbons showing evidence of grain boundary migration such as lobed edges and/or plastic

deformation (undulose extinction) depending on the sample.

The microstructure of sample GD06-18 slightly differs from the others. The mineral as-

semblage is quite similar, comprising feldspar (mainly K-feldspar), quartz and biotite. The

foliation is defined by biotite alignment (0.3 to 1mm long). Porphyroclasts of K-feldspars

are around 1mm. Quartz is aggregated in areas containing porphyroclasts (about 0.3mm)

and neoblasts (0.05mm) formed by dynamic recrystallization (subgrain rotation).

A.2.2.2 Moderately deformed rock : localized shear zone

Sample 12-CJB-12D (Stillwell Island) contains mainly biotite, quartz and feldspar

(plagioclase with exsolved K-feldspar) and a sulfide accessory phase. The deformation is

mainly localized into shear bands composed of biotite and small neoblast grains of quartz

and feldspar (less than 0.2 mm). Biotite grains are mainly aligned along the foliation

(XY) plane but another direction at 45̊ is also observed (SC structures). Bands of larger

quartz and feldspar grains (0.3-0.5 mm) are characterized by partial recrystallization with

equilibrated structures (120̊ angles) for feldspar. The recrystallization was not complete

as some grain boundaries are still serrated.

A.3 Modal composition of the TAC

185



Annexe A. Microstructures of the MSZ : supplementary materials

felsic orthogneiss
31%

m
afic orthogneiss

9%

paragneiss
10%

felsic orthogneiss
w

ithout garnet
16%

felsic orthogneiss
w

ith garnet
15%

m
afic orthogneiss

9%

paragneiss
10%

Am
phibolite facies

G
ranulite facies

Fsp
Q

z
A

m
p

O
pq

60%
2%

10%
28%

Fsp
Q

z
A

m
p

O
pq

60%
2%

10%
28%

Fsp
60%

A
m

p
20%

Bt
10%

CpxO
pq

5%

5%

G
rt

31%
Bt

26%
Fsp
18%

Q
z

15%

Crd
5%

O
pq

3%

2%
Sil

60%
O

px
30%

O
pq

5% Bt
3%

A
m

p
2%

Fsp

75%
O

px
18%

Q
z5%

O
pq 1%

Bt 1%
G

rt 1%

Fsp
65%

O
px

18%
Q

z
10%

Bt
5%O

pq
2%

Fsp

Fig
u

re 8
F

ig
u
r
e

A
.1

–
M

o
d
al

com
p

osition
s

of
am

p
h
ib

olite-facies
an

d
gran

u
lite-facies

ro
ck

s
of

th
e

T
A

C
estim

ated
from

au
tom

atic
E

B
S
D

m
ap

p
in

g
an

d
im

age
an

aly
sis

of
th

in
section

s,
calcu

lation
from

m
icrop

rob
e

d
ata

on
m

in
erals

an
d

w
h
ole

ro
ck

ch
em

ical
an

aly
sis.

F
d
s=

feld
sp

ar,
Q

tz=
q
u
artz,

A
m

=
am

p
h
ib

ole,
O

x
=

ox
id

e,
B

t=
b
iotite,

C
p
x
=

clin
op

y
rox

en
e,

G
t=

garn
et,

C
rd

=
cord

ierite,
S
il=

sillim
an

ite,

O
p
x
=

orth
op

y
rox

en
e.

P
rop

ortion
s

of
th

e
d
iff

eren
t

ty
p

es
of

ro
ck

s
th

at
con

stitu
te

th
e

cru
st

of
th

e
T

A
C

w
ere

d
eterm

in
ed

from
p
rev

iou
s

stu
d
ies

of
M

o
n
n
ie

r
(1995)

an
d

P
e
l
l
e
t
ie

r
(2001).

186



Annexe B

Crustal and mantle structure

beneath the Terre Adélie Craton :
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B.1 Figure A1

Comparison between results obtained from 4-layers (left), 6-layers Australian (centre)

and a different 6-layers seismic velocity input model. For each station, both the plot

showing the ensemble of crustal models and the observed (in black) and predicted (in

red) radial RF for the best model from the NA inversion are represented. Plots show

the best 100 or 1000 models in yellow and green, with the colour being logarithmically

proportional to model number. The colour scale shows the increase in data fit from yellow

to green. The solid red line represents the mean model.
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Annexe B. Lithospheric structure of the TAC : supplementary material

B.2 Figure A2

Observed radial RFs and stacked RF at the DRV station for 34 individual events.
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B.3 Table A3

Individual measurements of SKS splitting. From left to right : date of the event (date),

station where the event is recorded (sta), studied phase (phase), backazimuth of the

event (baz), inclination of the wave (inc), applied filter (filter), direction of anisotropy

and delay time with error bars estimated with rotation correlation methods (RC, dtRC),

minimum energy (SC, dtSC) and minimum eigenvalues (EV, dtEV), automatic quality

factor (autoQ) and manual quality factor (manualQ).
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Splitting results
-----------------------------------------------------------------------------------------------
---------------------------------------------------------
DRV
-----------------------------------------------------------------------------------------------
---------------------------------------------------------
  date     sta   phase   baz   inc    filter       RC          dtRC         SC          dtSC         
EV          dtEV            autoQ   manualQ

1994.160   DRV    SKS 153.10  8.81  [0.02 0.3]   -79.18  7.00 0.75 0.10   -71.18  7.50 0.70 
0.07   -77.18 10.50 0.70 0.10       00.881   Good      
2008.133   DRV    SKS 328.49  8.34  [0.09 1.0]   -79.78  8.50 0.80 0.15    84.22  4.00 1.10 
0.15    86.22  5.50 1.10 0.15       00.415   Fair         
2005.269   DRV    SKS 142.68  8.08  [0.00 Inf]   -81.60  7.50 0.90 0.13   -85.60  9.50 0.90 
0.13   -79.60  6.00 0.90 0.05       00.937   Good      
1997.301   DRV    SKS 142.07  7.91  [0.02 0.6]    85.81  3.50 0.95 0.05    79.81  2.00 1.10 
0.08    83.81  2.00 1.00 0.05       00.905   Good      
2004.320   DRV    SKS 138.81  6.83  [0.02 0.2]    88.61  9.00 0.85 0.23   -75.39 11.00 1.20 
0.28   -81.39 13.00 1.10 0.28       00.550   Fair      
1991.031   DRV    SKS 302.98  6.52  [0.02 0.3]    82.81  6.00 1.35 0.15    80.81  4.00 1.40 
0.12    86.81  7.50 1.40 0.12       00.865   Fair      
2011.261   DRV    SKS 314.60  8.23  [0.01 0.1]    84.30  8.50 1.50 0.22    70.30  4.50 1.90 
0.25    76.30  6.00 1.70 0.20       00.699   Good      
1997.245   DRV    SKS 140.88  6.85  [0.01 0.1]   -83.32 12.50 1.10 0.33   -63.32  9.00 1.50 
0.35   -75.32 15.50 1.20 0.33       00.722   Good      
1999.093   DRV    SKS 148.81  9.63  [0.01 0.1]   -79.55 20.50 0.65 0.83   -83.55 11.00 0.80 
0.10    88.45  9.50 0.90 0.12       00.455   Fair      
2001.083   DRV    SKS 353.70  8.41  [0.02 0.2]   -32.37 14.50 0.75 0.20   -66.37  6.00 0.80 
0.12   -28.37  7.50 0.80 0.07       00.846   Good        
1997.332   DRV    SKS 151.89  8.83  [0.01 0.1]   -70.40 10.50 1.00 0.13   -78.40  5.00 1.00 
0.08   -70.40  7.50 1.00 0.08       01.000   Good      
2001.177   DRV    SKS 149.99  9.78  [0.02 0.2]   -68.38 16.00 0.80 0.55   -50.38  8.00 1.30 
0.35   -44.38  5.50 1.60 0.30       -0.033   Fair  
2011.326   DRV    SKS 155.73  9.02  [0.02 0.3]    83.46 10.00 0.90 0.15   -82.54  5.00 0.70 
0.05    83.46  1.00 0.90 0.02       01.000   Good      
1996.110   DRV    SKS 152.67 10.86  [0.01 0.1]   -71.75 11.50 0.50 0.33   -53.75 11.50 0.90 
0.23   -73.75 16.50 0.60 0.28       00.756   Fair      
2007.318   DRV    SKS 152.52 10.55  [0.00 Inf]   -87.88  7.50 0.90 0.15   -81.88  4.50 0.90 
0.08   -89.88  5.50 1.00 0.10       00.845   Good      
2005.281   DRV    SKS 304.93  6.82  [0.01 0.1]    80.74 12.00 0.95 0.38    86.74 17.00 1.00 
0.45    78.74 18.00 1.00 0.58       00.905   Good      
2011.018   DRV    SKS 294.33  7.05  [0.01 0.1]    74.17 12.50 1.25 0.43    66.17 16.00 1.20 
0.60    84.17 19.00 1.40 0.65       00.651   Fair      
2003.171   DRV    SKS 147.77  8.06  [0.01 0.1]   -78.49  9.00 1.05 0.13   -62.49  7.00 1.20 
0.18   -78.49 11.00 1.00 0.13       00.929   Good      
1997.023   DRV    SKS 156.27 10.26  [0.02 0.2]   -76.07 17.50 0.65 0.53   -58.07 21.50 0.70 
0.93   -66.07 12.00 0.70 0.10       00.670   Good      
1998.030   DRV    SKS 152.56 10.86  [0.02 0.3]    84.14 28.00 0.85 0.50   -67.86   Inf 0.90  
Inf   -75.86 20.00 0.90 0.35       00.367   Fair
1997.058   DRV    SKS 298.48  7.12  [0.01 0.1]    78.29  6.50 0.90 0.17   -79.71  8.00 1.60 
0.42   -77.71  3.00 1.70 0.20       -0.002   Fair      
1991.187   DRV    SKS 148.50  9.05  [0.02 0.2]   -71.82 10.50 1.20 0.32   -67.82 11.00 1.30 
0.30   -55.82 14.50 1.60 0.48       00.385   Fair      
1995.276   DRV    SKS 140.46  7.75  [0.02 0.2]   -85.80  6.00 1.00 0.12    86.20 10.00 1.10 
0.20   -85.80 14.50 1.00 0.20       01.000   Good      
2006.317   DRV    SKS 159.13 10.76  [0.00 Inf]    88.79  4.50 1.10 0.08   -83.21  2.50 1.10 
0.10   -79.21  4.00 1.10 0.08       00.623   Fair      
1994.157   DRV    SKS 140.81  6.99  [0.02 0.3]   -89.39 12.00 1.10 0.25   -77.39 12.00 1.20 
0.33    86.61 17.50 1.10 0.28       00.874   Fair      
1995.122   DRV    SKS 141.69  7.85  [0.01 0.1]   -84.57 15.00 0.65 0.48    63.43 18.00 1.90 
0.90    77.43 21.50 1.00 0.88       00.248   Fair      
1992.291   DRV    SKS 138.93  6.56  [0.01 0.1]   -85.25 13.50 0.75 0.45    74.75 20.50 1.10 
0.90   -83.25 22.00 0.80 0.80       00.892   Fair           
2005.183   DRV    SKS 127.67  6.41  [0.02 0.2]   -88.50 13.50 0.80 0.28    53.50  2.50 2.00 
0.30    83.50 23.00 0.90 0.40       00.704   Good      
1996.034   DRV    SKS 324.94  8.78  [0.01 0.1]   -85.38  5.50 0.95 0.10    86.62 10.00 1.10 
0.23    80.62 11.50 1.20 0.28       00.470   Good      
2010.144   DRV    SKS 148.03  8.14  [0.01 0.1]   -72.23  9.50 0.90 0.23    87.77 16.50 1.10 
0.58   -60.23 17.50 1.00 0.40       00.597   Good      
1999.312   DRV    SKS 303.88  6.48  [0.02 0.2]    81.71  8.00 1.40 0.10    81.71  1.50 1.40 
0.05    81.71  5.00 1.40 0.05       01.000   Good      
1994.149   DRV    SKS 317.69  9.56  [0.01 0.1]   -88.71 10.50 0.90 0.22    61.29  6.50 2.00 
0.60    65.29 11.00 1.60 0.68       -0.005   Good      
2009.317   DRV    SKS 151.56 10.03  [0.01 0.1]   -60.81   Inf 1.10  Inf    79.19  6.50 4.00 
0.55   -52.81 14.00 1.50 0.28       00.547   Good      
2007.202   DRV    SKS 156.24 10.28  [0.02 0.2]    85.90 25.00 0.60 0.48   -46.10 16.00 1.20 



0.53   -44.10 21.00 1.40 0.53       -0.374   Fair      
1995.126   DRV    SKS 319.96  8.89  [0.01 0.1]   -82.38 12.50 1.10 0.35    85.62 15.50 1.20 
0.47   -84.38 17.50 1.10 0.47       00.937   Good      
2001.332   DRV    SKS 118.86  6.21  [0.01 0.1]    80.72  9.00 0.55 0.25    48.72 19.50 1.20 
0.90   -77.28 21.50 1.00 0.68       00.060   Fair      
2002.167   DRV    SKS 130.79  6.58  [0.01 0.1]    82.60 15.00 0.85 0.43    58.60  7.00 1.70 
0.43    76.60 12.50 1.00 0.30       00.716   Good      
2008.009   DRV    SKS 313.62  7.53  [0.01 0.1]    89.37 18.50 0.95 0.60    87.37  8.00 1.10 
0.13    89.37 11.50 1.10 0.10       00.807   Good      
2011.065   DRV    SKS 152.18  9.74  [0.01 0.1]   -70.17 15.00 1.00 0.30   -76.17  8.50 1.00 
0.15    89.83 14.00 1.20 0.33       00.329   Good      
2007.319   DRV    SKS 152.17 10.67  [0.01 0.1]   -76.24 17.50 2.05 0.70   -76.24  5.50 2.10 
0.25   -72.24  4.50 2.10 0.18       00.870   Good      
2009.194   DRV    SKS 343.78  9.91  [0.02 0.2]   -54.45 13.50 0.65 0.20   -72.45 11.50 0.70 
0.18   -38.45  4.50 0.80 0.05       00.432   Good      
2012.135   DRV    SKS 151.89  9.70  [0.01 0.1]   -76.45 15.00 0.90 0.38    89.55 10.50 1.10 
0.28    79.55 15.50 1.40 0.53       00.092   Good      
2010.126   DRV    SKS 151.08  9.80  [0.01 0.1]   -75.28  6.00 0.55 0.10   -81.28 16.50 0.60 
0.30    78.72 16.00 0.90 0.43       00.015   Fair      
2001.185   DRV    SKS 155.42  9.50  [0.01 0.1]   -72.88 10.00 0.75 0.23   -76.88 14.50 0.90 
0.28   -48.88 16.50 1.10 0.43       00.122   Good      
2007.347   DRV    SKS 152.11 10.74  [0.01 0.1]    87.69 17.50 1.85 0.68   -76.31  5.50 1.60 
0.17   -80.31  5.00 1.70 0.15       00.603   Good      
1991.124   DRV    SKS 132.18  6.44  [0.01 0.1]   -86.00 13.00 0.85 0.38    60.00 14.00 1.80 
0.78   -78.00 18.50 1.00 0.43       00.671   Fair      
2006.296   DRV    SKS   0.23  9.19  [0.02 0.1]    50.24  9.00 1.35 0.28    46.24 15.00 1.40 
0.38    50.24 23.00 1.40 0.53       00.949   Fair      
1994.344   DRV    SKS 152.14 10.81  [0.01 0.1]   -76.28 11.50 0.45 0.23   -84.28  6.50 0.90 
0.10   -62.28 11.50 0.90 0.18       00.167   Fair      
2007.322   DRV    SKS 155.83 10.40  [0.01 0.1]   -76.52 15.00 0.70 0.53   -82.52   Inf 0.90  
Inf    73.48 30.50 1.70 0.65       -0.251   Fair      
2001.026   DRV    SKS 297.53  7.99  [0.01 0.3]   -86.70 11.00 1.30 0.35    89.30  6.00 1.20 
0.18   -84.70  4.50 1.40 0.17       00.881   Good      
1992.292   DRV    SKS 138.81  6.54  [0.02 0.3]   -85.38  3.00 0.95 0.05   -83.38  5.50 1.00 
0.10   -83.38  7.50 1.00 0.10       00.905   Good      
2010.224   DRV    SKS 140.65  7.51  [0.02 1.0]    80.40  3.50 0.95 0.05    84.40  3.50 0.90 
0.08    82.40  4.50 1.00 0.08       00.905   Good      
1991.292   DRV    SKS 307.72  7.46  [0.02 0.3]    87.48  2.00 1.30 0.05    87.48  2.00 1.30 
0.05    87.48  2.50 1.30 0.05       01.000   Good      
1996.317   DRV    SKS 145.61  9.49  [0.01 0.1]   -76.76  9.00 1.05 0.30    81.24 14.00 1.60 
0.65   -80.76 14.50 1.20 0.35       00.783   Good      
2001.188   DRV    SKS 149.54  9.78  [0.02 1.0]   -88.82 14.00 1.05 0.62   -66.82 21.00 1.10 
0.97    79.18  7.50 1.40 0.25       00.483   Fair      
1997.312   DRV    SKS 316.39  7.26  [0.01 0.1]   -87.84 13.50 1.20 0.50   -65.84 13.00 1.80 
0.68   -65.84 18.00 1.90 0.82       00.134   Fair      
2002.062   DRV    SKS 303.26  6.45  [0.01 0.1]    77.09  3.00 0.85 0.10    81.09 12.00 0.90 
0.17    75.09 15.00 0.90 0.22       00.899   Fair      
2004.283   DRV    SKS 127.10  6.41  [0.01 0.4]    76.93  7.50 0.50 0.12    86.93 16.00 0.50 
0.17    72.93 17.50 0.50 0.20       00.874   Fair      
1996.324   DRV    SKS 308.99  6.91  [0.01 0.1]    80.78 13.00 1.00 0.50    88.78 19.00 1.20 
0.88   -85.22 19.50 1.30 0.85       00.452   Fair      
2011.301   DRV    SKS 145.20  9.40  [0.00 Inf]   -87.16  6.50 0.60 0.12   -79.16 17.00 0.60 
0.35    76.84 15.50 0.80 0.30       00.385   Fair      
2007.253   DRV    SKS 138.83  7.05  [0.02 0.2]   -81.39  7.00 1.10 0.23    84.61 18.50 1.10 
0.70   -73.39 22.00 1.10 0.70       00.749   Fair      
2010.089   DRV    SKS 314.49 10.70  [0.01 0.1]    87.99  9.50 0.95 0.18    71.99 13.00 0.90 
0.48    61.99 13.50 1.10 0.62       00.160   Fair      
2002.285   DRV    SKS 147.90  8.18  [0.00 Inf]   -88.36  3.00 0.85 0.02   -84.36  2.50 0.80 
0.05   -82.36  3.00 0.80 0.02       00.792   Good      
1993.297   DRV    SKS 112.70  6.29  [0.01 0.3]    72.58  7.00 0.45 0.10    42.58 16.50 0.80 
0.48    80.58 17.50 0.50 0.23       00.712   Good      
2011.097   DRV    SKS 116.92  6.05  [0.02 0.1]    72.79  6.50 0.60 0.12    50.79 18.00 0.80 
0.48    68.79 21.50 0.60 0.57       00.874   Fair      
1998.093   DRV    SKS 145.41  8.35  [0.02 0.1]   -76.88  5.50 1.15 0.17   -82.88 13.50 1.20 
0.33   -76.88 17.50 1.20 0.38       00.941   Fair      
2003.264   DRV    SKS 318.88  9.74  [0.01 1.0]    60.46 21.00 1.15 0.30   -89.54  5.00 1.30 
0.18    50.46 39.50 1.10 0.12       00.679   Good      
1996.366   DRV    SKS 118.89  6.15  [0.01 0.1]    84.76  8.00 0.90 0.17    40.76  3.50 3.10 
0.60   -81.24 17.50 1.00 0.40       00.538   Good      
2009.353   DRV    SKS 343.21  9.94  [0.02 0.2]   -51.03  7.00 0.70 0.12   -89.03  8.00 1.50 
0.50   -53.03 19.50 0.70 0.35       00.937   Fair      
2000.008   DRV    SKS 152.49 10.72  [0.01 0.1]   -75.92 18.50 1.10 0.88    84.08 15.50 1.90 
0.82   -47.92 17.50 1.50 0.48       00.043   Fair      
2000.272   DRV    SKS 137.05  7.53  [0.01 0.1]   -89.20  5.00 0.50 0.08    64.80 17.00 0.90 
0.48    78.80 20.50 0.60 0.62       00.555   Fair      
2004.325   DRV    SKS 130.33  6.49  [0.02 0.2]    88.15  6.00 0.55 0.15    48.15 11.50 2.80 



0.90    76.15 22.50 0.60 0.97       00.605   Fair      
1998.158   DRV    SKS 118.02  6.19  [0.01 0.1]    77.88  7.50 0.85 0.25    73.88 19.50 0.90 
0.73   -74.12 20.50 1.70 0.72       -0.114   Fair      
1994.259   DRV    SKS 340.40 10.12  [0.01 0.3]   -69.88  7.00 0.55 0.10   -53.88 14.50 0.60 
0.23   -79.88 16.00 0.60 0.20       00.664   Fair      
2001.186   DRV    SKS 147.44  9.58  [0.02 0.3]   -72.92  5.00 0.50 0.05    75.08  4.00 1.10 
0.20    89.08 10.00 0.70 0.15       00.305   Good      
2011.236   DRV    SKS 145.00  8.30  [0.00 Inf]   -81.28  4.00 0.70 0.07   -89.28  6.50 0.80 
0.12   -85.28  8.00 0.70 0.12       00.874   Good      
1992.255   DRV    SKS 246.13  9.63  [0.01 0.3]   -63.57  7.00 0.50 0.12    80.43  2.00 2.00 
0.28    78.43  3.50 2.10 0.33       -0.598   Good      
1995.215   DRV    SKS 152.05 10.72  [0.01 0.1]   -78.37 12.50 1.00 0.25   -70.37 10.50 1.00 
0.15   -76.37 14.00 1.00 0.25       00.937   Good      
2005.339   DRV    SKS 249.03  9.85  [0.01 0.2]   -68.69 10.50 0.50 0.15   -50.69 20.00 0.60 
0.80    75.31 13.50 1.80 0.65       -0.516   Fair      
2008.238   DRV    SKS 311.75  7.63  [0.01 0.1]   -60.50 10.00 2.45 0.28    73.50  5.50 3.20 
0.42   -56.50 15.50 2.50 0.40       00.871   Good      
2009.040   DRV    SKS 138.24  8.39  [0.01 0.2]   -80.07  4.00 1.15 0.10    77.93  4.50 1.50 
0.20    77.93 11.00 1.50 0.25       00.234   Fair      
1992.246   DRV    SKS 127.08  6.42  [0.01 0.1]    84.91  6.00 1.05 0.20    74.91 16.50 1.10 
0.48    86.91 20.00 1.00 0.53       00.905   Fair      
2009.193   DRV    SKS 150.56  9.26  [0.01 0.2]   -39.76 10.00 0.85 0.20    84.24  4.00 2.90 
0.50   -61.76 20.50 1.20 0.55       00.195   Fair      
2009.318   DRV    SKS 155.60 10.48  [0.01 0.1]   -52.76  6.50 0.55 0.15    79.24  3.50 2.60 
0.45    83.24  9.00 2.30 0.68       -0.660   Poor      
2008.286   DRV    SKS 156.64  9.87  [0.01 0.1]   -57.67 17.00 0.85 0.70    78.33  2.00 4.00 
0.22   -85.67  8.50 1.80 0.55       -0.145   Fair      
2008.280   DRV    SKS 317.14  8.04  [0.02 0.1]   -33.14  7.50 2.55 0.35    80.86 13.00 1.40 
0.45   -31.14  3.50 2.60 0.20       00.932   Poor      
2001.205   DRV    SKS 152.55 10.03  [0.02 0.1]   -77.81 12.00 1.90 0.40   -67.81  8.00 2.00 
0.30   -71.81 12.00 2.00 0.30       00.799   Fair      
1999.087   DRV    SKS 308.14  7.52  [0.02 0.1]    81.90  8.00 0.85 0.15   -76.10 14.50 1.20 
0.55    69.90 21.00 0.90 0.73       00.615   Good      
1999.232   DRV    SKS 130.53  6.55  [0.01 0.2]    82.34  8.00 2.00 0.33    78.34  5.00 2.20 
0.25    80.34  6.50 2.20 0.25       00.857   Fair      
2005.080   DRV    SKS 158.80 10.56  [0.02 0.1]   -65.53 10.00 1.10 0.38   -67.53 21.00 1.10 
0.88   -65.53 13.50 1.10 0.28       01.000   Good      

-----------------------------------------------------------------------------------------------
---------------------------------------------------------
PORM
-----------------------------------------------------------------------------------------------
---------------------------------------------------------
  date     sta   phase   baz   inc    filter       RC          dtRC         SC          dtSC         
EV          dtEV            autoQ   manualQ 
2011.312  PORMA    SKS 345.98  9.54  [0.00 Inf]   -54.21  4.00 0.68 0.05   -84.21  3.00 1.25 
0.17   -64.21  7.00 0.75 0.11       00.655   Good      
2009.353  PORMA    SKS 341.95 10.09  [0.01 0.5]   -78.32 13.00 0.58 0.23   -84.32   Inf 0.60  
Inf    87.68 23.00 0.75 0.45       00.450   Poor      
2011.171  PORMA    SKS 152.66 10.61  [0.04 Inf]   -75.75  5.00 0.62 0.08   -77.75 14.00 0.65 
0.17   -89.75 17.00 0.70 0.30       00.535   Fair      
2011.326  PORMA    SKS 154.41  9.32  [0.03 0.4]   -37.89  2.00 1.70 0.02   -47.89  1.00 1.65 
0.08   -39.89  2.00 1.70 0.05       00.937   Good      
2011.301  PORMA    SKS 143.90  9.70  [0.02 0.2]   -80.50  7.00 0.95 0.15    77.50 12.00 1.30 
0.43   -86.50 17.00 0.95 0.36       00.811   Good      
2011.236  PORMA    SKS 143.66  8.61  [0.01 0.6]   -80.65  4.00 0.33 0.13   -46.65  3.00 1.60 
0.31   -42.65  4.00 1.70 0.22       -0.651   Fair      
2011.159  PORMA    SKS 150.55  9.86  [0.02 0.6]   -53.82  6.00 1.58 0.15   -55.82  4.00 1.65 
0.22   -55.82  7.00 1.70 0.24       00.878   Fair      

-----------------------------------------------------------------------------------------------
---------------------------------------------------------
PIDG
-----------------------------------------------------------------------------------------------
---------------------------------------------------------
  date     sta   phase   baz   inc    filter       RC          dtRC         SC          dtSC         
EV          dtEV            autoQ   manualQ    
2010.089  PIDGE    SKS 310.89 10.66  [0.02 0.4]   -81.60  8.00 0.50 0.15    52.40 11.00 1.75 
0.66   -83.60 22.00 0.45 0.55       00.831   Fair      
2009.317  PIDGE    SKS 147.97 10.45  [0.04 0.3]   -80.46  5.00 0.73 0.12   -70.46 14.00 0.75 
0.20   -86.46 16.00 0.75 0.35       00.806   Fair      
2010.151  PIDGE    SKS 310.72 11.16  [0.02 0.3]    18.18 19.00 1.65 0.32   -83.82 12.00 0.95 
0.26   -75.82 17.00 1.05 0.36       00.182   Fair    

-----------------------------------------------------------------------------------------------
---------------------------------------------------------



CORR
-----------------------------------------------------------------------------------------------
---------------------------------------------------------
  date     sta   phase   baz   inc    filter       RC          dtRC         SC          dtSC         
EV          dtEV            autoQ   manualQ
2010.151  CORRE    SKS 310.39 11.03  [0.11 0.9]   -86.14  6.00 0.08 0.05    47.86  2.00 1.15 
0.30   -40.14 43.00 1.55 0.48       -0.925   Fair

-----------------------------------------------------------------------------------------------
---------------------------------------------------------
PING
-----------------------------------------------------------------------------------------------
---------------------------------------------------------
  date     sta   phase   baz   inc    filter       RC          dtRC         SC          dtSC         
EV          dtEV            autoQ   manualQ
2010.151  PINGU    SKS 308.70 10.91  [0.15 0.6]   -79.81  6.00 0.40 0.02    62.19  4.00 0.75 
0.10    82.19 13.00 0.50 0.12       00.368   Good      
2010.151  PINGU   SKKS 308.70 13.51  [0.20 2.0]   -24.08  6.00 1.68 0.05   -70.08  3.00 1.50 
0.16   -22.08  5.00 1.70 0.05       00.934   Good      
2009.353  PINGU    SKS 337.69  9.86  [0.02 0.1]    11.39  8.00 0.95 0.17    51.39  5.00 2.20 
0.62    39.39 17.00 1.35 0.74       00.025   Poor     

Table A3
         



B.4. Figure A4

B.4 Figure A4

Synthesis of APM models for the Antarctic plate (arrows) and mean direction of SKS

anisotropy (black line). No correlation can be made between one of these Antarctica plate

motion estimations and the E-W trend of the SKS anisotropy.

APM models are :

- Dietrich et al. (2004) (black) show trends close to N144̊ E and velocities of 1.4 cm.yr-1.

This result is close to the model of GRSM (blue) (Kreemer et al., 2003) N147̊ E and

1.44, NNR (N147 and 2.08 cm.yr-1) that assumes the absence of lithospheric net rotation.

- HS2-Nuvel1 in orange (Gripp et Gordon, 1990) and HS3-Nuvel1a in green (Gripp et

Gordon, 2002) APM models trend close to NS (N009̊ E and N003̊ W, respectively) at

velocities of 1.2 to 1.4 cm.yr-1, respectively. These models are dominated by the Pacific

hotspots and the motion of the Antarctic Plate is therefore poorly constrained.

- APM models published by Morgan et Morgan (2007) ; Müller et al. (1993) (pink

and red, respectively) trend towards N69̊ E and N62̊ E at DRV, respectively at velocities

of 1.2 and 0.7 cm.yr-1. These models take into account the Indo-Atlantic hotspots and

should provide better constraints on the Antarctic Plate motion.

- GSRM-APM-1 (Kreemer, 2009) trends N104̊ E at a very low velocity of 0.2 cm.yr-1.

This model is based on the minimization of the SKS split direction observations, assuming

an asthenospheric origin of anisotropy induced by the plate motion.
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Annexe C

East MSZ basement dating :

supplementary material

C.1 Table A1

Data of the U/Pb dating on zircon and monazite from the paragneiss xenoliths from

East MSZ.



12-GL02 2 sigma 2 sigma Age (Ma) 2 sigma Age (Ma) 2 sigma 

Analysis_# Pb ppm Th ppm U ppm Th/U Pb207/U235 error Pb206/U238 error Rho Pb207/Pb206 error Pb206/U238 error Concordance

GL02b/01 245 20 2798 0,01 0,7799 0,0285 0,09531 0,00348 0,99 579 66 587 20 101

GL02b/03 301 641 1573 0,41 1,8792 0,0687 0,17667 0,00645 0,99 1125 61 1049 35 93

GL02b/04 326 56 3093 0,02 1,0117 0,0374 0,11340 0,00414 0,99 764 65 693 24 91

GL02b/05-1 centre 1168 77 1997 0,04 17,2905 0,6305 0,53851 0,01965 0,99 3072 48 2777 82 90

GL02b/05-2 bord. 1064 106 1676 0,06 18,8011 0,6860 0,58376 0,02130 0,99 3077 48 2964 87 96

GL02b/06-1 centre 565 45 1121 0,04 13,6749 0,5013 0,47474 0,01734 0,99 2897 49 2504 76 86

GL02b/06-2 bord. 845 661 1719 0,38 11,4883 0,4218 0,43432 0,01587 0,99 2758 50 2325 71 84

GL02b/07 487 177 830 0,21 15,0393 0,5534 0,52990 0,01938 0,99 2873 50 2741 82 95

GL02b/08 509 2778 2146 1,29 1,8393 0,0680 0,17821 0,00651 0,99 1064 62 1057 36 99

GL02b/09 198 69 2588 0,03 0,6590 0,0245 0,08300 0,00303 0,98 513 68 514 18 100

GL02b/10-1 centre 1786 601 2735 0,22 18,8292 0,6956 0,57884 0,02121 0,99 3092 49 2944 87 95

GL02b/10-2 bord. 456 179 868 0,21 12,3647 0,4582 0,48752 0,01788 0,99 2689 51 2560 77 95

GL02b/11 501 799 1829 0,44 5,1592 0,1918 0,24397 0,00894 0,99 2384 53 1407 46 59

GL02b/12 267 58 1589 0,04 3,0643 0,1152 0,16735 0,00615 0,98 2135 55 998 34 47

GL02b/13 495 616 5741 0,11 0,7358 0,0276 0,09136 0,00336 0,98 545 68 564 20 103

GL02b/14 482 52 917 0,06 13,9526 0,5237 0,49923 0,01836 0,98 2848 51 2611 79 92

GL02b/15 206 646 1166 0,55 1,5510 0,0588 0,15721 0,00579 0,97 973 65 941 32 97

GL02b/16-1 centre 124 536 871 0,62 1,1058 0,0435 0,12114 0,00447 0,94 812 70 737 26 91

GL02b/16-2 bord. 71 349 484 0,72 1,1868 0,0461 0,12924 0,00477 0,95 825 69 784 27 95

GL02b/17 175 495 784 0,63 2,2649 0,0865 0,19468 0,00717 0,96 1301 62 1147 39 88

GL02b/18 217 115 335 0,34 17,8455 0,6798 0,55274 0,02040 0,97 3080 51 2837 85 92

GL02b/19-1 centre 260 302 317 0,95 22,0128 0,8453 0,62693 0,02319 0,96 3214 51 3137 92 98

GL02b/19-2 bord. 278 137 1378 0,10 3,7543 0,1447 0,19714 0,00729 0,96 2204 56 1160 39 53

GL02b/20-1 centre 229 445 1497 0,30 1,4524 0,0564 0,15048 0,00558 0,95 928 67 904 31 97

GL02b/20-2 bord. 173 35 2027 0,02 0,7553 0,0295 0,09297 0,00345 0,95 564 72 573 20 102

GL02b/21 332 278 466 0,60 20,2228 0,7238 0,56903 0,02055 0,98 3233 47 2904 84 90

GL02b/22 632 985 1118 0,88 16,2770 0,5825 0,50357 0,01821 0,98 3082 48 2629 78 85

GL02b/23 13 36 114 0,31 1,0175 0,0443 0,11448 0,00420 0,84 757 82 699 24 92

GL02b/24-1 centre 125 46 1144 0,04 1,0874 0,0400 0,11477 0,00417 0,99 890 64 700 24 79

GL02b/24-2 bord. 34 90 211 0,43 1,4875 0,0555 0,15268 0,00555 0,97 947 65 916 31 97

GL02b/25-1 centre 193 39 356 0,11 13,4167 0,4844 0,50931 0,01845 0,99 2751 50 2654 79 96

GL02b/25-2 bord. 263 3 518 0,01 12,6462 0,4544 0,49400 0,01788 0,98 2704 49 2588 77 96

GL02b/26 1118 120 2123 0,06 12,6418 0,4538 0,50817 0,01839 0,98 2657 50 2649 79 100

GL02b/27 296 18 3315 0,01 0,8044 0,0292 0,09750 0,00354 0,99 597 65 600 21 100

GL02b/28 1021 61 1925 0,03 13,3394 0,4803 0,51393 0,01863 0,98 2727 49 2673 79 98

GL02b/29-1 centre 1422 1201 2478 0,48 12,4682 0,4497 0,49602 0,01800 0,98 2674 50 2597 78 97

GL02b/29-2 bord. 1189 192 2241 0,09 12,6023 0,4545 0,50749 0,01842 0,98 2654 50 2646 79 100

GL02b/30 284 623 3179 0,20 0,7400 0,0269 0,09149 0,00333 0,99 554 66 564 20 102

GL02b/31 197 293 1990 0,15 0,8481 0,0308 0,10227 0,00372 0,99 608 66 628 22 103

GL02b/32 1647 127 2422 0,05 20,6572 0,7469 0,62335 0,02265 0,99 3122 48 3123 90 100

GL02a/01 137 203 158 1,29 20,4026 0,7418 0,60282 0,02193 0,99 3156 48 3041 88 96

GL02a/02 145 269 1693 0,16 0,7123 0,0261 0,08887 0,00324 0,99 534 69 549 19 103

GL02a/03-1 centre 64 401 600 0,67 0,7682 0,0287 0,09297 0,00339 0,98 601 68 573 20 95

GL02a/03-2 bord 135 1222 1030 1,19 0,8530 0,0317 0,10013 0,00366 0,98 666 67 615 21 92

GL02a/04 16 64 95 0,67 1,5028 0,0609 0,15203 0,00558 0,91 977 72 912 31 93

GL02a/05 26 177 245 0,72 0,7435 0,0291 0,09149 0,00336 0,94 565 73 564 20 100

GL02a/06 6 25 32 0,79 1,7060 0,0825 0,16859 0,00633 0,78 1025 89 1004 35 98

GL02a/07 17 154 138 1,12 0,8135 0,0367 0,09591 0,00357 0,83 657 87 590 21 90

GL02a/08 13 98 107 0,91 0,8552 0,0414 0,09832 0,00369 0,77 711 94 605 22 85

GL02a/09-1 centre 12 94 109 0,86 0,7779 0,0328 0,09429 0,00348 0,87 597 80 581 20 97

GL02a/09-2 bord 38 73 434 0,17 0,7600 0,0295 0,08838 0,00324 0,94 686 71 546 19 80

GL02a/10-1 centre 761 427 1371 0,31 12,4666 0,4603 0,50230 0,01836 0,99 2653 51 2624 79 99

GL02a/10-2 bord 82 71 450 0,16 2,0915 0,0784 0,19197 0,00702 0,98 1172 62 1132 38 97

GL02a/11 96 112 1115 0,10 0,7369 0,0277 0,09088 0,00333 0,98 560 69 561 20 100

GL02a/12 4 29 39 0,75 0,7541 0,0391 0,09354 0,00351 0,72 547 105 576 21 105



GL02a/13-1 centre 86 211 862 0,25 0,8533 0,0322 0,10099 0,00369 0,97 649 68 620 22 96

GL02a/13-2 bord 31 149 302 0,49 0,7885 0,0307 0,09613 0,00354 0,95 585 72 592 21 101

GL02a/14 6 38 59 0,64 0,7539 0,0363 0,08945 0,00336 0,78 644 94 552 20 86

GL02a/15 8 111 47 2,39 0,8096 0,0396 0,09759 0,00366 0,77 609 96 600 21 99

GL02a/16-1 centre 29 97 292 0,33 0,7831 0,0310 0,09613 0,00354 0,93 570 73 592 21 104

GL02a/16-2 bord 10 96 91 1,06 0,7481 0,0330 0,09227 0,00342 0,84 559 86 569 20 102

GL02a/17 36 68 409 0,17 0,75087 0,02829 0,09240 0,00336 0,97 564 70 570 20 101

GL02a/18 63 59 77 0,76 22,72945 0,82929 0,63307 0,02307 0,99 3249 48 3162 91 97

GL02a/19-1 centre 179 91 298 0,31 16,05136 0,58497 0,52199 0,01902 0,99 3002 49 2708 81 90

GL02a/19-2 bord 248 254 556 0,46 10,57347 0,38853 0,36579 0,01335 0,99 2903 50 2010 63 69

GL02a/20 59 139 170 0,82 4,43158 0,16464 0,28765 0,01050 0,98 1828 57 1630 53 89

GL02a/21 25 85 263 0,33 0,74607 0,02958 0,09279 0,00339 0,92 541 77 572 20 106

GL02a/22 17 119 152 0,78 0,76950 0,03237 0,09440 0,00348 0,88 571 81 582 20 102

GL02a/23 34 96 146 0,66 2,23677 0,08550 0,20028 0,00732 0,96 1221 64 1177 39 96

GL02a/24 39 202 384 0,53 0,76142 0,02970 0,09376 0,00345 0,94 563 73 578 20 103

GL02a/25 9 90 82 1,09 0,73699 0,03330 0,08981 0,00333 0,82 586 88 554 20 95

GL02a/26 29 152 270 0,56 0,79710 0,03141 0,09647 0,00354 0,93 601 73 594 21 99

GL02a/27 26 88 116 0,76 2,04856 0,08292 0,18769 0,00693 0,91 1176 70 1109 38 94

GL02a/28 33 125 341 0,37 0,85816 0,03387 0,09174 0,00336 0,93 863 70 566 20 66

GL02a/29 977 575 1675 0,34 13,58851 0,50937 0,51730 0,01896 0,98 2746 52 2688 80 98

GL02a/30 25 367 159 2,31 0,79660 0,03327 0,09633 0,00357 0,89 602 79 593 21 98

12-GL-04 2 sigma 2 sigma Age (Ma) 2 sigma Age (Ma) 2 sigma 

Analysis_# Pb ppm Th ppm U ppm Th/U Pb207/U235 error Pb206/U238 error Rho Pb207/Pb206 error Pb206/U238 error Concordance

GL04/01 10 64 96 0,67 0,7627 0,0332 0,0934 0,0035 0,85 574 84 576 20 100

GL04/02-1 centre 20 71 143 0,50 1,2240 0,0525 0,1261 0,0047 0,87 940 78 766 27 81

GL04/02-2 bord 30 67 137 0,49 2,2685 0,0856 0,2046 0,0075 0,97 1207 63 1200 40 99

GL04/03 46 37 93 0,39 10,7920 0,3995 0,4241 0,0156 0,99 2694 51 2279 70 85

GL04/04 125 111 228 0,49 11,8781 0,4320 0,4656 0,0170 0,99 2698 50 2464 75 91

GL04/05-1 centre 56 141 329 0,43 1,7218 0,0656 0,1569 0,0058 0,96 1186 64 940 32 79

GL04/05-2 bord 7 81 53 1,55 0,7712 0,0383 0,0933 0,0035 0,75 602 98 575 21 95

GL04/06-1 centre 340 58 673 0,09 12,0553 0,4375 0,4817 0,0176 0,98 2666 50 2535 77 95

GL04/06-2 bord 160 179 264 0,68 14,1428 0,5155 0,5254 0,0192 0,99 2786 49 2722 81 98

GL04/07 98 90 274 0,33 5,3520 0,1972 0,3353 0,0123 0,99 1892 55 1864 59 99

GL04/08 112 33 571 0,06 3,4473 0,1287 0,1982 0,0073 0,98 2045 55 1166 39 57

GL04/09 23 78 242 0,32 0,7687 0,0302 0,0939 0,0035 0,94 581 73 578 20 100

GL04/10-1 centre 134 119 258 0,46 11,2251 0,4107 0,4459 0,0163 0,99 2676 50 2377 73 89

GL04/10-2 bord 113 82 189 0,43 13,3156 0,4882 0,5197 0,0190 0,99 2705 50 2698 81 100

GL04/11 9 203 35 5,78 0,8397 0,0452 0,1002 0,0038 0,70 631 108 616 22 97

GL04/12 120 148 222 0,67 10,9920 0,4037 0,4382 0,0161 0,99 2670 50 2342 72 88

GL04/13 13 29 90 0,32 1,3219 0,0539 0,1407 0,0052 0,91 873 73 848 29 97

GL04/14 146 920 556 1,65 2,8014 0,1053 0,1740 0,0064 0,98 1907 57 1034 35 54

GL04/15 27 107 280 0,38 0,7650 0,0298 0,0933 0,0034 0,94 584 72 575 20 98

GL04/16-2 bord 83 68 141 0,48 16,1081 0,5959 0,4898 0,0180 0,99 3110 49 2570 78 83

GL04/17-1 centre 114 193 414 0,47 3,9335 0,1463 0,2504 0,0092 0,99 1863 56 1441 47 77

GL04/17-2 bord 170 234 454 0,52 5,6166 0,2081 0,3374 0,0124 0,99 1967 55 1874 60 95

GL04/18 43 108 105 1,03 5,4718 0,2146 0,3241 0,0120 0,94 1992 60 1810 58 91

GL04/19 40 52 451 0,11 0,7662 0,0296 0,0937 0,0035 0,95 577 71 578 20 100

GL04/20 14 153 112 1,37 0,7560 0,0357 0,0923 0,0035 0,79 581 93 569 20 98

GL04/21 14 40 46 0,88 3,3157 0,1349 0,2597 0,0096 0,91 1479 67 1489 49 101

GL04/22-1 centre 155 175 405 0,43 5,9757 0,2233 0,3506 0,0129 0,98 2009 55 1937 61 96

GL04/22-2 bord 257 306 768 0,40 5,0719 0,1895 0,3066 0,0113 0,98 1956 56 1724 56 88

GL04/23 40 73 400 0,18 0,8560 0,0331 0,1014 0,0037 0,95 648 70 622 22 96

GL04/24-1 centre 123 115 240 0,48 10,1179 0,3800 0,4506 0,0166 0,98 2485 53 2398 74 96

GL04/24-2 bord 80 73 155 0,47 10,0138 0,3791 0,4530 0,0167 0,97 2459 54 2409 74 98

GL04/25 152 100 171 0,58 27,9547 1,0527 0,6984 0,0257 0,98 3419 49 3415 98 100

GL04/26 36 80 228 0,35 1,4512 0,0569 0,1515 0,0056 0,94 912 69 910 31 100

GL04/27 17 76 158 0,48 0,9126 0,0412 0,0984 0,0037 0,83 846 84 605 22 71



12-GL-01 2 sigma 2 sigma Age (Ma) 2 sigma Age (Ma) 2 sigma 

Analysis_# Pb ppm Th ppm U ppm Th/U Pb207/U235 error Pb206/U238 error Rho Pb207/Pb206 error Pb206/U238 error Concordance

GL01/01 23 157 173 0,91 1,0459 0,0428 0,1084 0,0040 0,90 927 73 664 23 72

GL01/02 28 111 261 0,43 0,8717 0,0341 0,1032 0,0038 0,94 647 71 633 22 98

GL01/03 6 75 39 1,90 0,7618 0,0393 0,0932 0,0035 0,73 577 103 575 21 100

GL01/04 348 362 550 0,66 13,4029 0,4912 0,5218 0,0191 0,99 2710 50 2707 81 100

GL01/06-1bord 37 86 158 0,55 2,3834 0,0901 0,2122 0,0078 0,97 1232 62 1241 41 101

GL01/07 190 134 315 0,42 13,4587 0,4950 0,5219 0,0191 0,99 2716 51 2707 81 100

GL01/08 221 130 414 0,31 13,2925 0,4896 0,4695 0,0171 0,99 2869 50 2482 75 86

GL01/09-1centre 301 418 658 0,64 9,2704 0,3412 0,3813 0,0139 0,99 2618 51 2082 65 80

GL01/09-2 bord 197 236 406 0,58 9,8037 0,3615 0,4107 0,0150 0,99 2588 51 2218 68 86

GL01/10-1centre 31 10 163 0,06 2,2114 0,0895 0,2003 0,0074 0,91 1199 69 1177 40 98

GL01/10-2 bord 27 12 201 0,06 1,4620 0,0596 0,1441 0,0053 0,90 1029 72 868 30 84

GL01/13-2 bord 35 51 433 0,12 0,6907 0,0271 0,0830 0,0030 0,93 615 73 514 18 84

GL01/14-1centre 216 76 434 0,17 11,1213 0,4137 0,4639 0,0169 0,98 2595 52 2457 74 95

GL01/14-2 bord 27 54 147 0,37 2,8125 0,1151 0,1666 0,0062 0,90 1992 64 993 34 50

GL01/16 77 31 95 0,33 26,1598 0,9920 0,6731 0,0246 0,97 3373 50 3318 95 98

GL01/17-2 bord 69 109 380 0,29 1,8545 0,0705 0,1786 0,0065 0,95 1077 65 1059 36 98

12-GL-01 Mz 2 sigma 2 sigma Age (Ma) 2 sigma 

Analysis_# Pb208/Th232 error Pb206/U238 error Rho Pb208/Th232 error

05211013d 0,02493 0,00084 0,08323 0,00339 0,1 498 17

06211013d 0,02519 0,00087 0,08350 0,00336 0,1 503 17

07211013d 0,02549 0,00087 0,08299 0,00330 0,1 509 17

08211013d 0,02454 0,00084 0,08765 0,00354 0,1 490 16

09211013d 0,02584 0,00087 0,08700 0,00348 0,1 516 17

10211013d 0,02573 0,00087 0,08434 0,00336 0,1 514 17

11211013d 0,02580 0,00087 0,08300 0,00333 0,1 515 17

12211013d 0,02632 0,00090 0,08391 0,00336 0,1 525 18
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- Lamarque G., Bascou J., Ménot R.-P., Rolland Y., Cottin J.-Y. (2013). Structure

de la zone de cisaillement du Mertz : caractérisation de son extension latérale et ver-
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récepteurs et des ondes SKS. Réunion des Sciences de la Terre, Pau, France
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Structure de la zone de cisaillement du Mertz : caractérisation de son extension 
latérale et verticale. 
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L’étude des zones de cisaillement d’échelle lithosphérique est un enjeu majeur des géosciences. La 
compréhension de ces zones où se localise la déformation passe par la cartographie des structures et 
la recherche de l’extension latérale et l’éventuel enracinement de ces zones dans le manteau.  

La zone d’étude, située à l’Est de la Terre Adélie (George V Land) en Antarctique, est caractérisée 
par une zone de cisaillement d’échelle lithosphérique (Mertz shear zone, MSZ) qui pourrait 
présenter une continuité avec une zone de cisaillement majeure affleurant au sud de l’Australie : la 
Kilinjila Shear Zone. Les observations de terrain et les datations par différentes méthodes montrent 
que le craton de Terre Adélie, situé au sein du bouclier Est Antarctique, n’a pas subi d’évènement 
tectonique important depuis le Paléoprotérozoïque (1,5 Ma), MENOT et al., 2007. Il représente ainsi 
un fragment préservé de croûte néoarchéenne et paléoprotérozoique du supercontinent Rodinia, et 
peut être notamment corrélé au craton de Gawler (Australie du Sud) au sein du Mawson Block 
(FANNING et al. 1995). 

L’étude de la MSZ est un des axes d’étude majeur du programme IPEV-Arlita qui porte sur la 
caractérisation des structures et la déformation de la lithosphère néoarchéenne et 
paléoprotérozoïque en Terre Adélie et George V Land (Antarctique 135 à 145°E). L’étude 
pluridisciplinaire et multi-échelle actuellement menée combine différentes méthodes d’analyse et 
d’interprétation qui permettent de lier les observations de terrain et les modèles géodynamiques. 
Certaines caractéristiques de la zone de cisaillement du Mertz ont ainsi pu être mises en évidence :   

• Une forte hétérogénéité dans la localisation de la déformation visible sur le terrain et à 
l’échelle microscopique. La MSZ apparait structurée par une succession de couloirs de 
cisaillements répartis sur un large volume (extension latérale jusqu’à Cape Gray au moins) 
et séparés par des zones de plus faible (ou sans) déformation. De plus, les études 
microstructurales et thermo-barométriques menées par MONNIER (1995), PELLETIER (2001) 
et DUCLAUX (2006) suite aux campagnes IPEV-Geoleta (1991-2006) et TALARICO et 
KLEINSCHMIDT (2003) montrent que la MSZ a été active dans des conditions 
métamorphiques différentes (faciès granulite de moyenne pression, amphibolite et schistes 
verts) jusqu’à ∼1,5 Ga (DI VICENZO et al. 2007). 
 

• Une extension verticale à grande profondeur révélée par l’analyse des enregistrements 
sismiques. En effet, l’analyse des données des stations sismiques installées le long de la côte 
de la Terre Adélie et de George V Land dans le cadre du programme IPEV-ArLiTA permet 
d’imager des structures tectoniques d’ampleur lithosphérique. Les premiers résultats 
montrent que la croûte épaissie et déformée par la MSZ contribue faiblement à l’anisotropie 
sismologique enregistrée. De plus, les résultats de cette modélisation associés à l’analyse de 
l’anisotropie des ondes SKS à Dumont D’Urville (station sismique GEOSCOPE) et à Cape 
Pigeon en bordure ouest de la MSZ, suggèrent un enracinement de la MSZ dans le manteau 
lithosphérique à l’origine de l’anisotropie sismique mesurée. Cet enracinement de la MSZ 



dans le manteau supérieur suppose un couplage croûte-manteau lors de son activation.  

Les études à venir sur les échantillons de roche et les données des stations sismiques récupérées lors 
de la dernière mission IPEV-Arlita 2012 nous permettront de mieux contraindre ces résultats. En 
effet, les données de trois stations (notamment celle située au cœur de la MSZ sur le Nunatak 
Correll) devraient nous apporter davantage d’informations pour contraindre les structures et la 
déformation associées à la MSZ. 
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Deep structure of the east Terre Adélie Craton boundary (East
Antarctica): Seismic investigation of the Mertz shear zone area.
Gaelle Lamarque (1), Guilhem Barruol (2), Fabrice Fontaine (2), Jérôme Bascou (1), Jean-Yves Cottin (1), and
René-Pierre Ménot (1)
(1) Université de Lyon, Université Jean Monnet and UMR-CNRS 6524, Laboratoire Magmas et Volcans, 23 rue du Dr Paul
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The Mertz shear zone (MSZ) located in George Vth Land (67◦S, 145◦E) is a key area to understand tectonic
relationships between the Neoarchean-Paleoproterozoic Terre Adélie Craton (TAC) and the Early Paleozoic
units of Cape Webb and Penguin Point. The MSZ is therefore a major structure that represents the eastern
boundary of the East Antartica Shield. In addition, the MSZ that recorded dextral strike-slip movement estimated
at 1.7Ga could be correlated to the Kalinjila shear zone a large scale mylonitic structure outcropping at the
east of the Gawler Craton (South Australia). In order to better understand the MSZ dynamics, we developed a
multi-disciplinary approach with the French polar institute (IPEV) through the Arlita program (Architecture de
la Lithosphere de Terre Adélie). Four temporary seismic stations were deployed on both sides and above the
MSZ from October 2009 to October 2011 to map the deep tectonic structures. We analysed receiver functions to
evaluate Moho depth and seismic anisotropy through the splitting of SKS waves to analyze the prolongation of the
MSZ structures into the mantle.
Results from receiver functions reveal Moho depths of 40-44km for the TAC, about 36 km under the MSZ
and 28km for the Paleozoic domain. These results show that the MSZ delimit two crustal blocks with different
thicknesses. Our study is consistent with crustal thicknesses estimated by Fontaine et al. (2012) in South Australia
in the Gawler craton (>40km) and in the Delamerian orogen terrains (31km). However, the transition between the
thick craton and the Paleozoic crust is sharper at the MSZ than in south Australia.
Seismic anisotropy in the MSZ area was studied from events of magnitudes ranging from 5.9 to 7.0. In addition,
petrological and crystallographic fabrics of the crust were carry out in order to better constrain the observed
SKS delay times. The measurements of the splitting parameters show a fast polarisation direction (Φ) parallel
to the E-W coast and delay times (dt) ranging 0.5 to 1s at most stations. These results are similar to splitting
parameters observed at the permanent Geoscope Dumont D’Urville station (DRV: Φ = 80◦N, dt = 1s) located in
the Paleoproterozoic (≈1.7Ga) domain of TAC.
Although we observe an important offset in the Moho depth across the MSZ, no evidence of distinct seismic
anisotropy is found. Questions thus remain concerning the prolongation into the mantle of this large strike-slip
shear zone.



Structures	
  crustales	
  et	
  lithosphériques	
  du	
  craton	
  de	
  Terre	
  Adélie	
  et	
  de	
  sa	
  
limite	
  Est,	
  la	
  zone	
  de	
  cisaillement	
  du	
  Mertz	
  (Antarctique	
  de	
  l'Est).	
  Etude	
  
des	
  fonctions	
  récepteurs	
  et	
  des	
  ondes	
  SKS.	
  

Le	
  craton	
  Néoarchéen-­‐Paléoprotérozoïque	
  de	
  Terre	
  Adélie	
  (Terre	
  Adélie	
  craton	
  :	
  TAC,	
  135-­‐
146°E)	
  est	
  limité	
  à	
  l’Est	
  par	
  la	
  zone	
  de	
  cisaillement	
  du	
  Mertz	
  (Mertz	
  shear	
  zone	
  :	
  MSZ,	
  1.5-­‐1.7Ga),	
  
qui	
  le	
  sépare	
  du	
  domaine	
  Paléozoïque.	
  Elle	
  peut	
  être	
  corrélée	
  à	
  la	
  zone	
  de	
  cisaillement	
  de	
  
Kalinjala	
  ou	
  de	
  Coorong	
  au	
  sud	
  de	
  l’Australie,	
  qui	
  séparent	
  le	
  craton	
  de	
  Gawler	
  du	
  domaine	
  
Paléozoïque.	
  
Une	
  étude	
  sismologique	
  a	
  été	
  menée	
  via	
  le	
  programme	
  IPEV-­‐ArLiTA	
  pour	
  caractériser	
  la	
  
structure	
  de	
  la	
  croûte,	
  l’extension	
  latérale	
  des	
  différentes	
  unités	
  tectoniques	
  autour	
  de	
  la	
  MSZ	
  et	
  
la	
  déformation	
  du	
  manteau	
  lithosphérique.	
  Couplés	
  à	
  la	
  station	
  permanente	
  DRV	
  (Geoscope),	
  4	
  
sismomètres	
  ont	
  été	
  déployés	
  pendant	
  2	
  ans	
  de	
  part	
  et	
  d’autre	
  et	
  au-­‐dessus	
  la	
  MSZ.	
  L’analyse	
  
des	
  fonctions	
  récepteurs,	
  permettant	
  d’estimer	
  l’épaisseur	
  de	
  croûte,	
  a	
  été	
  associée	
  à	
  l’étude	
  des	
  
ondes	
  SKS	
  pour	
  contraindre	
  l’anisotropie	
  sous	
  les	
  stations.	
  
Les	
  fonctions	
  récepteurs	
  suggèrent	
  que	
  la	
  croûte	
  cratonique	
  est	
  épaisse	
  (40	
  à	
  44km)	
  et	
  qu'elle	
  
s’amincit	
  (36km)	
  à	
  l’aplomb	
  de	
  la	
  MSZ.	
  La	
  croûte	
  est	
  plus	
  fine	
  (26km)	
  dans	
  le	
  domaine	
  
Paléozoïque.	
  La	
  MSZ	
  constitue	
  donc	
  une	
  structure	
  majeure	
  entre	
  le	
  craton	
  épais	
  et	
  une	
  croûte	
  
continentale	
  plus	
  mince.	
  L’épaisseur	
  crustale	
  du	
  TAC	
  est	
  proche	
  de	
  celle	
  du	
  Gawler	
  (>40km)	
  
alors	
  que	
  celle	
  du	
  domaine	
  Paléozoique	
  australien	
  ont	
  été	
  estimées	
  à	
  31	
  et	
  35km.	
  La	
  transition	
  
entre	
  le	
  craton	
  et	
  le	
  domaine	
  Paléozoïque	
  semble	
  donc	
  plus	
  marquée	
  en	
  Antarctique	
  qu’en	
  
Australie.	
  
L’étude	
  des	
  ondes	
  SKS	
  au	
  sein	
  du	
  TAC	
  suggère	
  une	
  direction	
  de	
  polarisation	
  des	
  ondes	
  rapides	
  
parallèles	
  à	
  la	
  marge	
  continentale	
  (Φ=95	
  à	
  119°E)	
  et	
  des	
  déphasages	
  variant	
  de	
  0.75	
  à	
  
1.29s.	
  Malgré	
  le	
  faible	
  nombre	
  d'observations,	
  la	
  station	
  installée	
  sur	
  la	
  lithosphère	
  Paléozoïque	
  
semble	
  indiquer	
  une	
  signature	
  différente	
  (Φ=N59.03°E	
  et	
  δt=0.61s).	
  La	
  station	
  à	
  la	
  MSZ	
  ne	
  
montre	
  pas	
  de	
  signature	
  particulière	
  qui	
  prouverait	
  l’enracinement	
  de	
  la	
  MSZ	
  dans	
  le	
  manteau.	
  
Ces	
  résultats	
  suggèrent	
  que	
  la	
  croûte	
  a	
  gardé	
  en	
  mémoire	
  la	
  signature	
  de	
  la	
  bordure	
  du	
  craton,	
  
de	
  par	
  son	
  changement	
  d'épaisseur	
  à	
  la	
  limite	
  du	
  craton.	
  La	
  déformation	
  visible	
  dans	
  le	
  manteau	
  
ne	
  montre,	
  par	
  contre,	
  aucune	
  corrélation	
  évidente	
  avec	
  les	
  structures	
  paléoprotérozoïques	
  
mais	
  plutôt	
  avec	
  la	
  structuration	
  de	
  la	
  marge,	
  ce	
  qui	
  indiquerait	
  que	
  la	
  majeure	
  partie	
  de	
  la	
  
déformation	
  visible	
  sous	
  la	
  Terre	
  Adélie	
  est	
  probablement	
  liée	
  au	
  récent	
  rifting	
  Australie	
  -­‐	
  
Antarctique	
  et	
  à	
  l'ouverture	
  de	
  l'océan	
  Austral.	
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Microstructural study of the Mertz shear zone, East Antarctica.
Implications for deformation processes and seismic anisotropy.
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The Mertz Shear Zone (MSZ; 146◦E 67◦S; East Antarctica) is one major lithospheric-scale structure which out-
crops on the eastern edge of the Terre Adélie Craton (Ménot et al., 2007) and that could connected with shear zones
of South Australia (e.g., Kalinjala or Coorong shear zone (Kleinschmidt and Talarico, 2000; Gibson et al., 2013))
before the Cretaceous opening of the Southern Ocean. Geochronological and metamorphic studies indicated an
MSZ activity at 1.7 and 1.5 Ga respectively in amphibolite and greenschists facies conditions. The deformation af-
fects both the intermediate and lower crust levels, without associated voluminous magma injection. Granulite crop
out in the area of the MSZ. They were dated at 2.4 Ga (Ménot et al., 2005) and could represent some preserved
Neoarchean tectonites. These rocks show various degrees of deformation including penetrative structures that may
display comparable features with that observed in amphibolite and greenschists facies rocks, i.e. NS-striking and
steeply dipping foliation with weekly plunging lineation. In the field, cinematic indicators for the MSZ argue for
a dominant dextral shear sense. We proceed to optical analysis and crystallographic preferred orientation (CPO)
measurements using EBSD technique in order to better constrain the deformation processes.
Our results highlight (1) a microstructural gradient from highly deformed rocks (mylonites), forming plurimetric
large shear bands and showing evidences of plastic deformation, to slightly deformed rocks in preserved cores with
no evidences of plastic deformation or with a clear strong static recrystallization; (2) CPO of minerals related with
variations on deformation conditions. Feldspar and quartz CPO argue for plastic deformation at high temperature
in the most deformed domains and for the absence of deformation or an important stage of static recrystallization
in preserved cores; (3) uncommon CPO in orthopyroxene which are characterized by [010]-axes perpendicular
to the foliation and [001]-axes parallel to the lineation. These CPO seem to be related to static recrystallization
processes.
Seismic properties of amphibolite and granulite rocks from the MSZ were calculated in order to evaluate the im-
pact of deformation observed in amphibolite and granulite tectonites to seismic anisotropy. Computations were
performed from measured CPO, single crystal elastic stiffness matrix, modal composition and density of charac-
teristic samples. P- and S-waves anisotropies of the cratonic crust affected by the MSZ are small and even tend
to be isotropic in the case of S-waves propagating vertically in the crust. These results permit us to better discuss
seismic studies and in particular SKS analysis which were recently carried out in this area (Lamarque et al., 2015).
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George V Land paragneisses xenoliths dating. New insights for the
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George V Land is constituted of terrains that are considered as the southern extension of Australia in Antarctica.
This region plays a key role to better understand the assembly, evolution and separation of the Gondwana and
Rodinia supercontinents. In the studied area two distinct continental domains in ages, nature, structures and crustal
thicknesses are juxtaposed: the 1.7-2.4 Ga Terre Adélie Craton to the west and a younger domain, comprised of
500 Ma old intrusive complex to the east. The latter is mainly composed of granitoids and is associated with the
Ross Orogeny. From field evidences, these two domains are likely separated by a major dextral strike-slip structure:
the Mertz shear zone (MSZ, 145◦E). The MSZ was activated at 1.7 and 1.5 Ga respectively in amphibolite and
greenschists facies conditions.
The tectonic evolution of the eastern region between 1.5 Ga (last activation of the MSZ) and 500 Ma (age of
the domain bordering the craton) is a key question to geodynamic reconstructions. For this purpose we studied
samples of paragneisses xenoliths hosted by the Palaeozoic granitoids, as they represent relics from the underlying
basement of this domain. Xenoliths are few-centimeters to several decimeters in size and include different types of
paragneisses that may coexist. U-Pb analyses were carried out on 130 zircons from three different xenoliths.
Extracted detritic zircons have similar ages from a sample to another showing a common origin of the sedimentary
protolith. A large variety of ages were found from 580 Ma to 3.4 Ga and the best-represented age is about 580 Ga
that may correspond to a metamorphic stage predating the intrusive event. Another interesting result is that almost
no 1.6 to 2.4 Ga zircons were found, suggesting that sedimentary protolithes cannot be derived from erosion of
the neighbouring Terre Adélie Craton. This result argues for a tectonic collage between the two domains. By
comparing our results with previous similar studies in South Australia and West Antarctica, we propose a new
scenario for the geodynamic evolution of the region before the opening of the Southern Ocean.





On ne fait jamais attention à ce qui a été fait ; on ne voit que ce qui reste à faire
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