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 Je soussigné DOFAL Anthony, en ma qualité de doctorant de l’Université de La 
Réunion, déclare être conscient que le plagiat est un acte délictueux passible de sanctions 
disciplinaires. Aussi, dans le respect de la propriété intellectuelle et du droit d’auteur, je 
m’engage à systématiquement citer mes sources, quelle qu’en soit la forme (textes, images, 
audiovisuel, internet), dans le cadre de la rédaction de ma thèse et de toute autre production 
scientifique, sachant que l’établissement est susceptible de soumettre le texte de ma thèse à 
un logiciel anti-plagiat. 
 
Fait à  Saint Denis, le  23/03/2021  Signature : signée sur la version d’archivage 
 

Extrait du Règlement intérieur de l'Université de La Réunion 
(validé par le Conseil d’Administration en date du 11 décembre 2014) 

 
Article 9. Protection de la propriété intellectuelle – Faux et usage de faux, contrefaçon, plagiat 
  
L’utilisation des ressources informatiques de l’Université implique le respect de ses droits de propriété 
intellectuelle ainsi que ceux de ses partenaires et plus généralement, de tous tiers titulaires de tels droits. 
En conséquence, chaque utilisateur doit : 
- utiliser les logiciels dans les conditions de licences souscrites ; 
- ne pas reproduire, copier, diffuser, modifier ou utiliser des logiciels, bases de données, pages Web, textes, 
images, photographies ou autres créations protégées par le droit d’auteur ou un droit privatif, sans avoir obtenu 
préalablement l’autorisation des titulaires de ces droits. 
 
La contrefaçon et le faux 
Conformément aux dispositions du code de la propriété intellectuelle, toute représentation ou reproduction 
intégrale ou partielle d’une œuvre de l’esprit faite sans le consentement de son auteur est illicite et constitue un 
délit pénal. 
L’article 444-1 du code pénal dispose : « Constitue un faux toute altération frauduleuse de la vérité, de nature à 
causer un préjudice et accomplie par quelque moyen que ce soit, dans un écrit ou tout autre support d’expression 
de la pensée qui a pour objet ou qui peut avoir pour effet d’établir la preuve d’un droit ou d’un fait ayant des 
conséquences juridiques ». 
L’article L335_3 du code de la propriété intellectuelle précise que : « Est également un délit de contrefaçon toute 
reproduction, représentation ou diffusion, par quelque moyen que ce soit, d’une œuvre de l’esprit en violation 
des droits de l’auteur, tels qu’ils sont définis et réglementés par la loi. Est également un délit de contrefaçon la 
violation de l’un des droits de l’auteur d’un logiciel (…) ». 
 
Le plagiat est constitué par la copie, totale ou partielle d’un travail réalisé par autrui, lorsque la source empruntée 
n’est pas citée, quel que soit le moyen utilisé. Le plagiat constitue une violation du droit d’auteur (au sens des 
articles L 335-2 et L 335-3 du code de la propriété intellectuelle). Il peut être assimilé à un délit de contrefaçon. 
C’est aussi une faute disciplinaire, susceptible d’entraîner une sanction. 
Les sources et les références utilisées dans le cadre des travaux (préparations, devoirs, mémoires, thèses, 
rapports de stage…) doivent être clairement citées. Des citations intégrales peuvent figurer dans les documents 
rendus, si elles sont assorties de leur référence (nom d’auteur, publication, date, éditeur…) et identifiées comme 
telles par des guillemets ou des italiques. 
Les délits de contrefaçon, de plagiat et d’usage de faux peuvent donner lieu à une sanction disciplinaire 
indépendante de la mise en œuvre de poursuites pénales. 
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Je dédie ce travail à ma Famille,  
Mes amis,  

 
À toi Papy … 
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 Cette thèse a reçu le financement de l’École Doctorale Sciences Technologies Santé de 

l’Université de La Réunion et encadrée par le Dr. Fabrice R. Fontaine (affecté depuis le 1er 

septembre 2020 à la direction de l’observatoire volcanologique et sismologique de la 

Martinique de l’IPGP) et le Pr. Laurent Michon (directeur du laboratoire GéoSciences Réunion 

de l’Université de La Réunion), tous deux appartenant à l’équipe Système Volcanique de 

Institut de Physique du Globe de Paris. 

  Cette thèse s’inscrit dans la continuité du projet RHUM-RUM, initié en 2011 avec le 

déploiement d’instruments d’enregistrements sismiques dans le sud-ouest de l’océan Indien 

dont l’objectif est de comprendre l’impact du panache mantellique de La Réunion sur la 

lithosphère. Plus spécifiquement ces travaux visent à étudier la structure de la lithosphère 

(comprendre la partie supérieure de la lithosphère et principalement l’interface croûte-

manteau) de cette zone et notamment de comprendre l’impact du magmatisme sur sa 

structuration. 

 

Ces travaux ont mené à plusieurs communications scientifiques : 
 

- En congrès internationaux :  
 

Dofal, A., Fontaine, F. R., Michon, L., & Barruol, G. (2018, April). Structure of the lithosphere 
around La Réunion hotspot from teleseismic receiver functions. In EGU General Assembly 
Conference Abstracts (p. 7936). 

 

Dofal, A., Fontaine, F. R., Michon, L., Barruol, G., & Tkalcic, H. (2018, December). Crustal 
structure variation across the southwestern Indian Ocean from receiver functions 
determined at Ocean-Bottom Seismometers. In AGU Fall Meeting 2018. AGU. 

 

Dofal, A., Fontaine, F. R., Michon, L., Barruol, G., & Tkalcic, H. (2019, April). The hidden magma 
of the oceanic islands of the southwestern Indian Ocean from the study of receiver 
functions. In EGU General Assembly Conference Abstracts (p. 15597). 

 
- Deux publications internationales de rang A en révision (corrections modérée; 

Chapitre 5 et majeures ; Chapitre 6): 
Dofal, A., Fontaine,F. R., Michon,  L., Barruol, G., & Tkalčić, H., accepted in Journal of African 

Earth Sciences. Nature of the crust beneath the islands of the Mozambique Channel: 
constraints from receiver functions. 
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Dofal, A., Michon, L., Fontaine, F. R., Barruol, G., & Tkalčić, H, in prep. Imaging magma 
underplating around the Réunion hotspot track with a receiver function study. 

 
- Une publication rédigée et intégrée au manuscrit (Seconde partie du Chapitre 5) : 

 

Dofal, A., Michon, L., Fontaine, F. R., Barruol, G., Mazzulo, A., Rindraharisaona, E., Stutzmann, 
E., in prep. Lithospheric structure below the currently active Mayotte volcanic area from 
joint inversion of receiver function and surface wave dispersion data. 

 
 Durant ces travaux de thèse, d’autres collaborations ont été menées sur des 
thématiques proches ou éloignées : telle que le suivi de la crise sismo-volcanique de Mayotte, 
la structuration et la cinématique de la Méditerranée occidentale, et le mécanisme de 
formation des volcans de boue.  
 

- Congrès internationaux ou nationaux :  
 

Canva, A., Dofal, A., Peyrefitte, A., Thinon, I., Couëffé, R., Lacquement, F., ... & Jolivet, L. (2019, 
April). Deep crustal structures of the transition zone between the Pyrenees and the Gulf 
of Lion margin from magnetic and gravimetric data. In EGU General Assembly 2019. 

 
Jacques, E., Feuillet, N., Aiken, C., Lemoine, A., Crawford, W. C., Deplus, C., .., Dofal., A., ... & 

Pelleau, P. (2019, December). The 2018-2019 Mayotte Seismic Crisis: Evidence of an 
upper Mantle Rifting Event? In AGU Fall Meeting Abstracts (Vol. 2019, pp. V43I-0221). 

 
Saurel, J. M., Aiken, C., Jacques, E., Lemoine, A., Crawford, W. C., Lemarchand, A., ...Dofal, A.,… 

& Feuillet, N. (2019, December). High-resolution onboard manual locations of Mayotte 
seismicity since March 2019, using local land and seafloor stations. In AGU Fall Meeting 
Abstracts (Vol. 2019, pp. V43I-0220). 

 
- Publications internationales de rang A : 

 
Maillard, A., Jolivet, L., Lofi, J., Thinon, I., Couëffé, R., Canva, A., & Dofal, A. (2020). Transfer 

Zones and associated volcanic Province in the eastern Valencia Basin: evidence for a 
hot rifted margin? Marine and Petroleum Geology, 119, 104419. 
https://doi.org/10.1016/j.marpetgeo.2020.104419 

 
Odonne, F., Imbert, P., Dupuis, M., Aliyev, A. A., Abbasov, O. R., Baloglanov, E. E., Juste,  R., 

Pain, M., Blouin, A., Dofal, A., Gertauda, M., (2020). Mud volcano growth by radial 
expansion: Examples from onshore Azerbaijan. Marine and Petroleum Geology, 
112,104051. https://doi.org/10.1016/j.marpetgeo.2019.104051 

 
- Publication internationale de rang A soumise :  

 
Saurel, J.-M., Jacques, E., Aiken, C., Lemoine, A., Retailleau, L., Lavayssière, A., Foix, O., Dofal, 

A. [...], under review to Geophysical Journal International. Mayotte seismic crisis: 
building knowledge in near real-time by combining land and ocean-bottom 
seismometers, first results. 

https://doi.org/10.1016/j.marpetgeo.2020.104419
https://doi-org.insu.bib.cnrs.fr/10.1016/j.marpetgeo.2019.104051
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 Au moment au j’entame l’écriture des remerciements, ma thèse est terminée et la 
soutenance effectuée. A vrai dire, ce moment je l’ai imaginé plusieurs fois durant la thèse car 
je voulais être sûr d’oublier personne ! Promis, j’espère que toutes les personnes qui, de prêt 
ou de loin ont contribué à cette thèse figurerons dans cette partie ! 
 
 Le bal des remerciements démarre évidemment avec mes Directeurs de thèse (Laurent 
Michon et Fabrice R. Fontaine), sans qui cette thèse n’aurait simplement pas pu se faire. 
 
 Fabrice, merci pour tout ce que tu m’as apporté ! Je pense à la transmission de 
connaissance/technique en terme de calcul de fonctions récepteur et d’inversion de celles-ci. 
Je pense aussi à cet esprit de toujours aller plus loin dans l’exploitation des données (l’idée de 
l’inversion conjointe par exemple !). Je repense aussi à ces rendez-vous réguliers en période 
de confinement qui ont permis de tenir bon pendant cette période troublée ! Merci 
infiniment ! 
 Fabrice, merci pour cette bienveillance permanente, cette gentillesse et aussi pour cet 
humour un peu décalé ! C’était chouette de bosser avec toi ! 
 
 Laurent, merci également pour tout ce que tu m’as apporté durant cette thèse ! Je 
pense en premier lieu à la rigueur. Même si je ne suis pas encore un maître Yoda en la matière, 
je dois dire que tu m’as beaucoup apporté sur cette question de la rigueur ! Je pense aussi à 
cette volonté de faire travailler la donnée, encore et encore, puis encore et encore ! Bref 
l’exploiter au maximum ! ça donne un chapitre 8 très intéressant pas exemple ! Merci 
infiniment aussi ! 
 Laurent, je suis content de ne plus avoir à dire que la thèse n’est pas fini ! Mais j’avoue 
que les pics, blagues et j’en passe manqueront ! C’était super de travailler avec toi ! 
 
 Après mes directeurs de thèse, je souhaite remercier les personnes qui ont contribué 
à la réussite de cette thèse : Andréa Tommasi, Christine Deplus et Guilhem Barruol. Vous avez, 
par vos questions, suggestions et remarques, dans le cadre du comité de suivi de thèse, permis 
d’améliorer la science de cette thèse. Merci !  
 
 Guilhem, merci pour nos nombreuses discussions sur les interprétation à Paris, 
Viennes ou encore à La Réunion ! Merci aussi pour RHUM-RUM, car sinon cette thèse n’aurait 
pas pu voir le jour.. D’ailleurs, on lance RHUM-RUM2 quand tu veux ! 
 
 Place aux remerciements envers les membres de mon Jury. Je souhaites exprimer 
toute ma gratitude aux membres de mon Jury : Stéphanie Gautier et Jordi Diaz dans les rôles 
de rapporteurs, Aline Peltier et Anne Lemoine dans les rôles d’examinatrices et enfin Guilhem 
Barruol en tant qu’invité. Merci pour le temps consacré à la relecture des 345 pages, à la 
rédaction des rapports et votre présence à ma soutenance de thèse. 
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 Remerciements à l’équipe de la Faculté des Sciences et Technologie de La Réunion, 
particulièrement à Brigitte Grondin Pérez et Édith Ah-Pet Delacroix. Vous avez crus et 
soutenus nos projets associatifs ! (Forum des métiers des GéoSciences ; Fac des Sciences en 
transition !) Merci pour cela et merci pour votre soutien sans faille ! 
 
 Remerciements aux collègues du Laboratoire GéoSciences Réunion ! Geneviève, 
Anthony & Rachel, Nicolas Vin., Nicolas Vil., Loraine, Élisa, Vincent, Claude, Françoise, Marina ! 
J’espère que la Margouillette restera à jamais dans vos mémoires ! 
 
 Remerciement spécial à Anthony ! Toujours partant pour faire des trucs « trop 
stylés » ! Comme découper du bambou pour faire des vagues en 3D et créer le jardin CACTUS-
ESPACE-TEMPS. 
 

L’AFD is Magic !* 
*Anthony Finizola & Dofal sont magiques ! 

 
 Le Laboratoire GéoSciences Réunion, c’est aussi une merveilleuse éprouvette à 
doctorants ! Merci aux co-bureaux (Alicia, Bhavani, Camille, Anaïs et Marco) d’avoir supporté 
mes tapotements de pied endiablés et incantations sataniques musicales ! mais surtout merci 
pour les supers moments passés ensemble ! J’ajoute à cette liste le copain Alix ! Aujourd’hui, 
vous êtes tous bien plus que des collègues ! <3  
 
 Merci aux nouveaux copains ! Guillaume, Alice, Flo’ et Margot, vous êtes top tip les 
potes ! J’ajoute aussi Laurent (évideeeeeeemeent un mec en or !), Agathe et Romy , Jean, 
Doudou, Yijin, Jean-Momo, Maxence, Jules etc.  
 
 Malgré la promesse en début de remerciement d’oublier personne, je laisse le soin de 
t’ajouter en dessous ton prénom si je t’ai oublié:  
 - 
 - 
 - 
 - 
 Je te remercie et présente mes excuses dans ce cas ! ;p  
 
 Merci pour votre accompagnement à tous (pause-café, soirées, bivouacs, randonnées, 
padlle-péro, éruption volcanique, GéoRun, Koh-Lanta et Koh-Lantah, Festivals, plages et j’en 
passe !) durant toutes ces années. Bref on s’est beaucoup éclatés ! 
 

Je fais un remerciement spécial à Camille et Marco, merci les amis ! <3 
 

 Camille, on a découvert cette île (bars et paysages) ensemble ! Qui aurait pu prédire 
que deux ex-Lillois puissent se retrouver à 10 000 km de Lille ? C’était improbable ! C’était 
génial ! Merci pour tout ma Ch’tite Camille ! 
 
 Marco, que ce soit à La Réunion, Paris, Vienne on a su se retrouver à chaque fois pour 
la même chose : boire une petite mousse et refaire le monde ! Merci pour ta bienveillance, la 
remise en question perpétuelle des opinions et tes nuances ! Tu es un mec en or, vieux sage ! 
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 Je remercie aussi mes copains de promo GeoBas ! de l’année 2017 ! C-H, Adrien, 
Houssem, David, Erika et Mathieu ! On est tous partis aux 4 coins du monde mais on a toujours 
su se retrouver ! J’ai une pensée pour nos retrouvailles Parisiennes ou Lyonnaises (arrosées) 
lorsque je rentrais en métropole, merci les amis ! <3 
 
 Papa, Maman et Alexis merci d’avoir été là ! Cette thèse nous aura séparé 
physiquement mais rapproché encore plus dans nos cœur <3 Merci pour ces moments de 
partage lors de vos visites sous les tropiques ou lors de mes déplacements en métropole ! 
 
 Enfin, Charlotte, tu n’as pas suivi l’ensemble des péripéties de la thèse mais je peux 
dire que tu n’as pas vécue le plus facile à mes côtés avec la course au rendu du manuscrit, la 
préparation à la soutenance etc. Merci pour ta présence alors que toi aussi tu étais dans un 
moment charnière de ta vie professionnelle ! Merci <3  
 
 

Merci à tous ! 
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 Le sud-ouest de l'océan Indien est un lieu unique pour comprendre comment le 
magmatisme influence la structure de la lithosphère. En effet, plusieurs événements 
magmatiques ont successivement accompagné sa formation (e.g. les points chauds Marion et 
Réunion). 
 Ce travail a pour objectif d'étudier la structure de la lithosphère de cette région à partir 
des données sismologiques obtenues à des stations terrestre et de fond de mer issues du 
projet RHUM-RUM. Nous avons calculé des fonctions récepteur (RFs) à partir de ces données 
et avons appliqué 1) des méthodes d'inversion linéaires et non linéaires afin d'obtenir les 
profils de vitesse des ondes S aux stations sismiques (respectivement, l'algorithme de 
voisinage et l'inversion conjointe des RFs et de courbe de dispersion d’ondes de surface), et 
2) l'approche de l’H-k stacking pour caractériser la nature de la lithosphère sous le réseau.  
 Dans le Canal du Mozambique, la structure et la nature de la lithosphère ont été 
étudiées sous les îles Glorieuses, Mayotte, Juan de Nova et Europa. Nous montrons que le 
magmatisme a largement influencé la structure lithosphérique en fournissant une quantité 
importante de matériel magmatique à la base de la croûte sous Mayotte (10 km), Europa (6 
km) et probablement Juan de Nova. Ce sous-placage est très probablement le résultat 
d'événements magmatiques successifs survenus depuis la dislocation du Gondwana. Une 
nature océanique de la lithosphère (croûte) a été déterminée sous Glorieuses et Europa. En 
revanche, une lithosphère de nature continentale est trouvée à Juan de Nova et Mayotte, 
impliquant qu'une partie de l'archipel des Comores se serait développée sur un bloc crustal 
continental abandonné lors du démantèlement du Gondwana. Un modèle de stockage et de 
transfert magmatique au sein de cette lithosphère est aussi proposé. 
 Autour de la partie sud de la trace du point-chaud Réunion, nos résultats révèlent que 
le sous-placage magmatique est contraint par la faille transformante de Mahanoro-Wilshaw à 
l'ouest et la Dorsale Centrale Indienne (CIR). Cette zone présente une bathymétrie surélevée 
de 500 à 1000 m à celle des bassins voisins. L'épaisseur du sous-placage montre des variations 
importantes au sein de ce bloc, de 10 km sous le plateau des Mascareignes à moins de 4 km 
sous La Réunion et au sud-est de l'île. Ces variations, combinées aux âges et aux 
reconstructions cinématiques, suggèrent que le plateau des Mascareignes et son sous-placage 
résultent d'une production magmatique massive due à l'interaction entre le point chaud 
Réunion et les dorsales environnantes. Au contraire, le sous-placage associé à la construction 
de l'île de la Réunion et des monts sous-marins voisins semble être issus uniquement de la 
production magmatique du point-chaud. Ces deux dynamiques dessinent une évolution de la 
production magmatique du point-chaud Réunion, liée à la distance entre le point-chaud et les 
dorsales environnantes.  
 Enfin, nous avons entrepris une caractérisation de la lithosphère le long de la CIR et de 
la dorsale sud-ouest Indienne (SWIR). Nous montrons que malgré une interaction connue du 
point chaud Réunion avec la CIR, aucun épaississement crustal n'est observé. Le long de la 
SWIR, nos résultats suggèrent que la discontinuité de vitesse majeure est située dans le 
manteau lithosphérique, et pourrait correspondre à un front de serpentinisation à 7 km de 
profondeur. 
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  Enfin, nous nous sommes intéressés aux processus contrôlant l'épaisseur du sous-
placage sous les îles volcaniques. L’analyse d’un ensemble de paramètres décrivant la 
production volcanique et la dynamique lithosphérique pour 14 édifices montre que l'épaisseur 
du sous-placage est d'abord contrôlée par un volcanisme statique et long, puis par une 
production volcanique et magmatique élevée. Enfin, nous montrons que les anomalies 
bathymétriques de la lithosphère sont positivement corrélées à l'épaisseur du sous-placage, 
révélant que cette couche joue un rôle majeur dans l'équilibre lithosphérique. 
 
Mots clés : Océan Indien, Canal du Mozambique, point chaud Réunion, dorsales centrale et 

sud-ouest Indiennes, Mayotte, fonctions récepteur, RHUM-RUM, sismologie
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 The south-western Indian ocean is a unique laboratory to understand how the 
magmatism influences the structure of the lithosphere, since several magmatic events 
successively accompanied its formation (e.g. Marion and Reunion hotspots). 
 This work aims at studying the structure of the lithosphere from the seismological data 
recorded by land and ocean bottom seismometers during the RHUM-RUM project. We 
computed receiver functions (RFs) from these seismological data and then applied 1) linear 
and non-linear inversion methods in order to obtain S-wave velocity profiles at seismological 
stations (respectively, Neighbourhood Algorithm and joint inversion of RFs and surface wave 
dispersion curve), and 2) the H-k stacking approach to characterize the nature of the 
lithosphere beneath the network.  
 In the Mozambique Channel, the structure and nature of the lithosphere was 
investigated under Glorieuses, Mayotte, Juan de Nova and Europa islands. Our study reveals 
that magmatism has largely influenced the lithospheric structure by supplying a significant 
amount of magmatic material at the base of the crust under Mayotte (10 km), Europa (6 km) 
and probably Juan de Nova islands. This underplating is most likely the result of successive 
magmatic events that have occurred from the break-up of Gondwanaland. An oceanic nature 
of the lithosphere has been determined below Glorieuses and Europa islands. In contrast, our 
results reveal a continental nature of the lithosphere at Juan de Nova and Mayotte. This result 
implies that part of the Comoros archipelago would have developed atop a continental crustal 
block abandoned during the dismantling of Gondwana. We also propose a model of magmatic 
storage and transfer within this lithosphere. 
 Around the southern part of the Réunion hotspot track, our results reveal that 
magmatic underplating is a spatially constrained by the Mahanoro-Wilshaw transform fault in 
the west and the Central Indian Ridge (CIR). This zone presents a bathymetry of 500 to 1000 
m higher than the surrounding basins. The underplating thickness shows significant variations 
within this block, from 10 km under the Mascarene Plateau to less than 4 km under La Reunion 
Island and south-east of the island. This underplating, combined with radiometric ages and 
kinematic reconstructions, suggests that the Mascarene Plateau and its underplating results 
are from a massive magmatic production due to the interaction between the Reunion hotspot 
and the surrounding ridges. Instead, the magmatic underplating associated with the 
construction of La Reunion Island and the nearby seamounts seems to have only been 
provided by the magmatic production of the Reunion hotspot. These two contrasted dynamics 
draw an evolution in the magmatic production of the Réunion hotspot, which has been 
intimately linked to the distance between the hotspot and the surrounding ridges.  
 Finally, we started a characterization of the lithosphere along the CIR and the 
Southwestern Indian Ridges (SWIR). Our results indicate that despite a known interaction of 
the Réunion hot spot with the former ridge, no crustal thickening is observed. Along the SWIR, 
our results suggest that the most important velocity discontinuity is located within the 
lithospheric mantle, which may correspond to a level of a serpentinization front at a 7 km-
depth. 
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  Finally, we focused on the processes that control the thickness of the magmatic 
underplating beneath volcanic island. We have collected and analyzed a set of parameters 
that describe the volcanic production and lithospheric dynamics for 14 edifices. We then show 
that the magmatic underplating thickness is firstly controlled by a static and long-lived 
volcanism and secondly by a high volcanic and magmatic production. Finally, we show that 
bathymetric anomalies in the oceanic lithosphere are positively correlated with the thickness 
of the magmatic underplating, revealing that this layer is a significant factor for lithospheric 
equilibrium. 
 
Keywords: Indian Ocean, Mozambique Channel, Reunion hot spot, central and south-western 

Indian ridges, Mayotte, receiver functions, RHUM-RUM, seismology 
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CHAPITRE 2 : PRÉSENTATION DE LA ZONE D'ÉTUDE 
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CHAPITRE 5 : NATURE ET STRUCTURE DE LA CROÛTE DANS LE CANAL DU MOZAMBIQUE 
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AND THE MAGMATIC UNDERPLATING BODY) AND THE MULTIPLES.  F-J: DENSITY PLOT OF THE BEST 1000 VELOCITY-DEPTH MODELS 

OVER THE 45 200 MODELS CALCULATED AT EACH SITE. THE COLOR SCALE IS LOGARITHMICALLY PROPORTIONAL TO THE NUMBER 

OF MODELS (NM). THE BLACK LINE SHOWS THE AVERAGE OF THE 1000 BEST MODELS................................................... 165 
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TIME CURVES CORRESPONDING TO THE PMS PHASE AND CRUSTAL MULTIPLES. LOWER ROW: RADIAL RECEIVER FUNCTIONS 

PRESENTED IN INCREASING EPICENTRAL DISTANCE ORDER FOR THESE FIVE SEISMIC STATIONS. VERTICAL ORANGE LINES INDICATE 

PREDICTED ARRIVAL TIMES OF THE PMS PHASE AND CRUSTAL MULTIPLES FOR THE BEST MODEL RESULTING FROM THE H- 

STACKING MODEL FOR A WEIGHTING OF W1, W2 AND W3 OF 0.5, 0.5 AND 0 RESPECTIVELY. FOR MAYO STATION, A SPECIFIC 

WEIGHTING OF W1=0.7, W2=0.3 AND W3=0 WAS APPLIED. TWO SOLUTIONS WERE OBTAINED FOR THIS STATION AND NOTED 

H1 AND H2, WITH THE RESPECTIVE COUPLES OF PARAMETERS (H= 17.2 KM; = 1.66) AND (H= 25.8 KM; = 1.84). PREDICTED 

ARRIVAL TIMES OF PHASES FROM THE H1 AND H2 SOLUTIONS ARE REPRESENTED CORRESPONDINGLY WITH GREEN AND ORANGE 

LINES. NAME OF PHASES FOR MAYO STATION ARE DISCUSSED IN THE TEXT. ................................................................ 166 
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PARTOUT AILLEURS. LES DONNÉES D’ÉLÉVATION PROVIENNENT DU MODÈLE ASTER GLOBAL DIGITAL ELEVATION MODEL 
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SUR LES FONCTIONS RÉCEPTEUR SONT ISSUES DU H- STACKING DE DOFAL ET AL. (EN REVISION). .................................... 192 
FIG. 3: (A): COURBE DE VITESSE DES ONDES S EN FONCTION DE LA PROFONDEUR POUR LA STATION MAYO (D’APRÈS DOFAL ET AL., EN 
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FREITAS ET AL. (2019). ..................................................................................................................................... 200 
FIG. 6: MODÈLE CONCEPTUEL DE LA PLOMBERIE MAGMATIQUE SOUS L’ÎLE DE MAYOTTE. EN NOIR, LE PROFIL DE VITESSE DES ONDES S 

DU QUADRANT Q2, OBTENU À LA STATION MAYO. LES POINTS ROUGES INDIQUENT LES HYPOCENTRES DE LA SISMICITÉ LOCALISÉE 

ET INDUITE DE LA CRISE SISMO-VOLCANIQUE DE MAYOTTE (LEMOINE ET AL., 2020). A NOTER QUE CERTAINS ÉVÈNEMENTS SONT 

ALIGNÉS SUR LES PROFONDEUR DE 40, 30, 20 ET 15 KM DE PROFONDEUR ET SEMBLE ÊTRE MAL LOCALISÉS. LES FIGURÉS ORANGES 

REPRÉSENTENT DES ZONES D’ACCUMULATION DE MAGMA ET LE SOUS-PLACAGE MAGMATIQUES EST DISTINGUÉ AVEC LES FIGURÉS 

VIOLETS. LES FLÈCHES ROUGES INDIQUENT UN POSSIBLE SCÉNARIO DE MISE EN PLACE DU MAGMA DEPUIS 80 KM DE PROFONDEUR 

JUSQU’À LA SURFACE. A DROITE DE LA FIGURE, LA LOCALISATION EN PROFONDEUR DE CERTAINES INTERFACES FOURNIES PAR LA 

LITTÉRATURE. .................................................................................................................................................. 201 
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FIG. 1: (A) RÉUNION HOTSPOT TRACK (VIOLET) AND AGE OF THE VOLCANISM (IN MA; DUNCAN & HARGRAVES, 1990; DUNCAN & 

STOREY, 1992; LÉNAT ET AL., 2001; O’NEILL ET AL., 2005; MOORE ET AL., 2011; SMIETANA, 2011). CR, CARLSBERG RIDGE; 
CIR, CENTRAL INDIAN RIDGE; SEIR, SOUTHEAST INDIAN RIDGE; SWIR, SOUTH WESTERN INDIAN RIDGE; MW-FZ, 
MAHANORO-WILSHAW FRACTURE ZONE; M-FZ, MAURITIUS FRACTURE ZONE; V-FZ, VISHNU FRACTURE ZONE; L., LACCADIVE; 
C., CHAGOS; M. MALDIVES; S.M., SAYA DE MALHA; N. B., NAZARETH BANK; TR., TROMELIN; RO., RODRIGUES; M. P. 
MASCARENE PLATEAU. (B) BATHYMETRY AT THE TERMINATION OF THE RÉUNION HOTSPOT TRACK (GEBCO AND FOREVER, 
DEPLUS, 2006). THE AGE OF THE VOLCANISM IS FROM LÉNAT ET AL. (2001), (O’NEILL ET AL. (2005) AND SMIETANA (2011). 

LA PÉROUSE, MOUSTIK AND LASSO ARE THE MOST VOLUMINOUS SEAMOUNTS AROUND LA RÉUNION ISLAND. (C) NW-SE 

BATHYMETRIC CROSS-SECTION ACROSS THE LITHOSPHERIC BLOCK DELIMITED BY THE MW-FZ AND THE M-FZ. NOTE THAT THE 

LITHOSPHERIC BLOCK IS 500 TO 1000 M HIGHER THAN THE SURROUNDING ABYSSAL PLAINS. ......................................... 221 
FIG. 2 : (A): LOCATION OF THE 23 SEISMIC STATIONS PROVIDED BY THE RHUM-RUM (DOTS), GEOSCOPE (TRIANGLES) AND IRIS 

(STAR) NETWORKS. MW-FZ, MAHANORO-WILSHAW FRACTURE ZONE; M-FZ, MAURITIUS FRACTURE ZONE ; CIR, CENTRAL 

INDIAN RIDGE. (B): LOCATION OF TELESEISMICS EVENTS USED TO COMPUTE RECEIVER FUNCTIONS. THE BLACK STAR INDICATES 

THE LOCATION OF LA RÉUNION ISLAND................................................................................................................. 225 
FIG. 3: NA RESULTS OBTAINED FOR THE RR05, RR09, TROM, RER, RR17 AND MRIV STATIONS. A1-F1: COMPARISON BETWEEN THE 

OBSERVED RF IN RED AND THE MODELED RF DESCRIBING THE AVERAGE FROM THE BEST 1000 MODELS RESULTING FROM THE 

INVERSION IN BLACK. DASHED BLUE LINES ACCOUNT FOR THE ± 1 STANDARD DEVIATION BOUNDS AROUND THE AVERAGE. ARRIVAL 

TIMES OF P AND PMS PHASES ARE INDICATED ON RFS. A2-F2:  S-WAVE VELOCITY PROFILES (KM/S) OF THE 1000 BEST MODELS 

FOR EACH STATION. THE LOG (NM) COLOR SCALE REPRESENTS THE DENSITY OF THE 1000 BEST MODELS. THE BLACK LINE IS THE 

AVERAGE MODEL. THE WHITE DASHED LINES REPRESENT THE INTERPRETED MOHO DISCONTINUITY. LVZ: LOW VELOCITY ZONE. 
A3-F3: INTERPRETED 1D LITHOSPHERIC STRUCTURES. STATIONS ARE GROUPED BY GEOLOGICAL DOMAINS: ABYSSAL, VOLCANIC 

ISLAND, MAGMATIC PLATEAU, AND BOTH MAGMATIC PLATEAU AND VOLCANIC ISLAND DOMAINS. ................................... 229 
FIG. 4: (A) MOHO DEPTH (KM) RELATIVE TO SEA LEVEL (BSL). (B) THICKNESS (KM) OF THE TOTAL OCEANIC CRUST CORRESPONDING TO 

THE OCEANIC CRUST AND THE POSSIBLE UNDERPLATING. .......................................................................................... 234 
FIG. 5: ELEVATION PROFILES THROUGH MAURITIUS ISLAND AND THE MASCARENE PLATEAU FROM THREE AZIMUTHAL DIRECTIONS. 

PROFILES ARE DETERMINED FROM THE SATELLITE-DERIVED BATHYMETRY (SMITH AND SANDWELL, 1997). LOCATION OF 

ELEVATION PROFILES ARE INDICATED IN THE UPPER RIGHT CORNER. DYNAMICS D1 AND D2 ARE DETAILED IN THE TEXT. ....... 235 
FIG. 6: OCCURRENCE AND THICKNESS OF MAGMA UNDERPLATING THROUGH THE NETWORK (IN KM). TWO GROUPS ARE IDENTIFIED FROM 

THE THICKNESS OF UNDERPLATING: GROUP 1 (8 TO 12 KM); GROUP 2 (1 TO 4 KM). STATIONS THAT SHOW A 1 KM-THICK 

MAGMATIC UNDERPLATING LAYER ARE IN THE METHOD’S ERROR VALUE OF 2 KM BUT ARE CONSISTENT WITH THE BATHYMETRIC 

ANOMALY OF THE LITHOSPHERE PRESENTED IN FIG. S5. ........................................................................................... 237 
FIG. 7: CONCEPTUAL MODEL OF THE MAGMATIC DYNAMICS OF THE RÉUNION HOTSPOT SINCE 47.5 MA. DETAILS IN THE TEXT. ..... 240 

 

CHAPITRE 7 : STRUCTURE DE LA LITHOSPHÈRE AUX DORSALES CENTRALES ET SUD-OUEST 
INDIENNES 

 

FIGURE 1 : STATIONS LOCALISÉES AUTOUR DES DORSALES EN PRENANT EN COMPTE LA DISPONIBILITÉ D’UNE VALEUR DE CORRECTION DE 

L’ORIENTATION DES COMPOSANTES DU SISMOMÈTRE EN FONCTION DU RÉFÉRENTIEL GÉOGRAPHIQUE (SCHOLZ ET AL. 2017 ; 

TRIANGLES JAUNES) ET LA QUALITÉ DES DONNÉES À LA STATION POUR CALCULER DES FONCTIONS RÉCEPTEUR (TRIANGLES VERTS, 
OPÉRATIONNELS ; ROUGES N’ONT PAS FONCTIONNÉ). AU TOTAL, 5 STATIONS ONT PERMIS DE CALCULER DES FONCTIONS 

RÉCEPTEURS AUX DORSALES (TRIANGLES VERTS). .................................................................................................... 275 
FIGURE 2 : ÉPAISSEUR DE LA COUVERTURE SÉDIMENTAIRE DANS LE SUD-OUEST DE L'OCÉAN INDIEN ET SOUS LE RÉSEAU DE CAPTEURS 

SISMIQUES ISSUE DU MODÈLE GLOBSED (STRAUME ET AL., 2019). LES TRIANGLES VERTS CORRESPONDENT AUX STATIONS OBSS 

DE L’ÉTUDE. EN TRANSPARENCE, LA BATHYMÉTRIE GEBCO. LES STATIONS RR10, RR11, RR38, RR43, RR48 ET RR52 ÉTAIENT 

INSTALLÉES AU-DESSUS D’UNE COUCHE SÉDIMENTAIRE DE 10, 10, 13, 9, 9, ET 9 M D’ÉPAISSEUR D’APRÈS LE MODÈLE GLOBSED. 
TANDIS QUE LA STATION RR34 ÉTAIT DÉPLOYÉE AU-DESSUS D’UNE COUCHE SÉDIMENTAIRE DE 355 M. (CF. CHAPITRE 4- II.4.1).
..................................................................................................................................................................... 276 

FIGURE 3 : COMPARAISON ENTRE LA FONCTION RÉCEPTEUR MOYENNE CALCULÉE (EN ROUGE) ET LES FONCTIONS RÉCEPTEUR OBTENUES 

POUR CHAQUE STATIONS (EN GRIS). ..................................................................................................................... 282 
FIGURE 4 : RÉSULTATS DE L’INVERSION DES FONCTIONS RÉCEPTEUR AVEC LE NA POUR LES STATIONS RR34, RR38, RR43, RR48 ET 

RR52. A-E: COMPARAISON ENTRE LA RF MESURÉE EN ROUGE ET LA RF MOYENNE DÉTERMINÉE À PARTIR DU MODÈLE MOYEN 

(EN NOIR) DES 1000 MEILLEURS MODÈLES AVEC L’ÉCART TYPE DE  1 EN BLEU. LES LIGNES VERTICALES INDIQUENT LE TEMPS 

D’ARRIVÉE DE LA PHASE PMS INTERPRÉTÉE.  F-J: REPRÉSENTATION DES 1000 MEILLEURS MODÈLES DE VITESSES SUR LES 45 200 

MODÈLES GÉNÉRÉS À CHAQUE STATION. L’ÉCHELLE DE COULEUR EST PROPORTIONELLE LOGARITHMIQUEMENT AU NOMBRE DE 

MODÈLES (NM). LA COURBE NOIRE MONTRE LA MOYENNE DES 1000 MEILLEURS MODÈLES. .......................................... 283 
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FIGURE 5 : A-C : COMPARAISON ENTRE LA FONCTION RÉCEPTEUR MOYENNE OBSERVÉE (ROUGE) ET LA FONCTION RÉCEPTEUR MODÉLISÉE 

(NOIRE) POUR LES STATIONS RR52, RR10 ET RR11. D-F : PROFILS DE VITESSE EN ONDE S OBTENUS DE PAR L'ALGORITHME DE 

VOISINAGE. LES PROFONDEURS DU MOHO ET LA PROFONDEUR POUR LAQUELLE LES VITESSES LES PLUS FAIBLES SONT ATTEINTES 

POUR LES LVZ SONT REPORTÉES SUR LES PROFILS DE VITESSE. A NOTER QUE L’ÉPAISSEUR DE LA CROÛTE EST IDENTIQUE POUR 

TOUTES CES STATIONS MAIS QUE LES LVZ S’APPROFONDISSENT VERS LE NORD............................................................. 285 
FIGURE 6 : STRUCTURES TECTONIQUES MAJEURES DU SUD-OUEST DE L’OCÉAN INDIEN ET BATHYMÉTRIE PROVENANT DE LA COMPILATION 

GMRT DE RYAN ET AL. (2009). LA LIGNE EN POINTILLÉS ÉPAIS CORRESPOND À LA TRACE DU POINT TRIPLE DE L’OCÉAN INDIEN 

(IOTJ). LES TRAITS BLANCS MARQUENT LES FAILLES TRANSFORMANTES GALLIENI, ATLANTIS II ET DE MELVILLE. LES LETTRES A, B 

ET C CORRESPONDENT AUX SEGMENTS MORPHO-MAGNÉTIQUES DE PATRIAT ET AL. (1997) ET SON DÉLIMITÉS PAR LES FAILLES 

TRANSFORMANTES DE GALLIENI ET MELVILLE. LES TRIANGLES ROUGES INDIQUENT LES STATIONS SISMIQUES RR34, RR38, RR43, 
RR48, RR52, RR10 ET RR11 ET LES CHIFFRES BLANCS LA PROFONDEUR DU MOHO DÉTERMINÉE À PARTIR DE CETTE ÉTUDE. LES 

CARRÉS EN POINTILLÉS FINS INDIQUENT L’EMPRISE DES FIGS. 7 ET 8. .......................................................................... 286 
FIGURE 7 : (A) RMBA (RESIDUAL MANTLE BOUGUER ANOMALY) AU VOISINAGE DES STATIONS RR43 ET RR48 ISSUE DE CANNAT ET 

AL. (2006). L’EMPRISE DE LA CARTE EST REPORTÉE SUR LA FIG. 6. LES CHIFFRES BLANCS INDIQUENT LA PROFONDEUR DU MOHO 

PAR RAPPORT À LA STATION CONSIDÉRÉE. LES CHIFFRES 1, 2 ET 3 CORRESPONDENT AUX LIGNES DE SISMIQUE RÉFRACTION ISSUES 

DE MULLER ET AL. (1999) ET MINSHULL ET AL. (2006). CES LIGNES SONT PRÉSENTÉES EN B. ........................................ 288 
FIGURE 8 : (A) BATHYMÉTRIE COMPILÉE PAR SAUTER ET AL. (2002) À PARTIR DES DONNÉES ISSUES DES CAMPAGNES 

OCÉANOGRAPHIQUES CAPSING, FUJI ET KERIMIS (RESPECTIVEMENT, PATRIAT ET AL., 1997 ; TAMAKI ET AL., 1998 ET SCHLICH 

ET AL., 1998). LA TRACE BLANCHE DÉLIMITE LA ZONE IMAGÉE PAR UN SONAR À BALAYAGE LATÉRAL DANS L’ÉTUDE DE SAUTER ET 

AL. (2002). (B) ANOMALIE DE BOUGUER RÉDUITE AU MANTEAU (MBA) CALCULÉE À PARTIR DES DONNÉES DE ROMMEVAUX-
JESTIN ET AL.(1997) ET DE LA CAMPAGNE FUJI (TAMAKI ET AL., 1998). NTD POUR NON-TRANSFORM DISCONTINUITIES. LES 

TRIANGLES ROUGES INDIQUENT LA LOCALISATION DE LA STATION RR38. L’EMPRISE DES FIGURES A ET B EST REPORTÉE SUR LA 

FIG. 6. ........................................................................................................................................................... 290 
FIGURE 9 : (A) LOCALISATION DE LA STATION RR34 ET DE LA CARTE BATHYMÉTRIQUE PRÉSENTÉE EN (B). LA LIGNE NOIRE INDIQUE LA 

LOCALISATION DU PROFIL DE SISMIQUE RÉFRACTION PRÉSENTÉ EN (C). LA CROÛTE ÉCHANTILLONNÉE LE LONG DES SEGMENTS 28 

ET 27 OSCILLE ENTRE 4 ET 9,5 KM D’ÉPAISSEUR. MODIFIÉ D’APRÈS LI ET AL. (2015). ................................................... 291 

 

CHAPITRE 8 : SOUS-PLACAGE MAGMATIQUE: QUELS PARAMÈTRES CONTRÔLENT SON ÉPAISSEUR ? 
 

FIGURE 1 : LOCALISATION DES 14 ÎLES VOLCANIQUES ÉTUDIÉES (ÉTOILES ROUGES) ET DES 49 POINTS CHAUDS DE COURTILLOT ET AL. 
(2003 ; CERCLES NOIRS). LE FOND DE CARTE ILLUSTRE LES ANOMALIES BATHYMÉTRIQUES (M) PAR RAPPORT À LA BATHYMÉTRIE 

ATTENDUE POUR L'ÂGE DE LA LITHOSPHÈRE CONSIDÉRÉE. CARTE MODIFIÉE D'APRÈS KING & ADAM (2014). .................... 296 
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TABLEAU 1 : VALEURS DES PARAMÈTRES TESTÉS SUR LES 14 ÉDIFICES VOLCANIQUES. LORSQU’UN TIRET EST INDIQUÉ CELA INFORME SUR 

LA NON DISPONIBILITÉ DE LA DONNÉE. A : UNE ESTIMATION DE 15 KM D’ÉPAISSEUR DE SOUS-PLACAGE MAGMATIQUE A ÉTÉ 

PROPOSÉE PAR VINNIK ET AL. (2012) POUR DES STATIONS INSTALLÉES SUR DES ÎLES VOISINES MAIS PLUS ANCIENNES QUE SANTO 

ANTÃO (L’ÎLE LA PLUS RÉCENTE ET INVESTIGUÉE PAR LODGE & HELLFRICH, 2006). B : GSC POUR GALÁPAGOS SPREADING 

CENTER, SOIT LE CENTRE D’ACCRÉTION DE LA DORSALE À PROXIMITÉ DU POINT CHAUD DES GALÁPAGOS. CE CENTRE D’ACCRÉTION 

EST SOUS L’INFLUENCE DU POINT CHAUD DES GALÁPAGOS. C : CETTE ÉPAISSEUR EST PROPOSÉE PAR LES AUTEURS BIEN QUE LES 
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Coucher de soleil sur le Gros Morne (3019 m), vue depuis Mafate 
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 D’après le modèle PREM de Dziewonski & Anderson (1981), la Terre est composée 

d’enveloppes superposées distinguées par leurs vitesses sismiques. On distingue 

classiquement, le noyau interne et externe, le manteau inférieur, le manteau supérieur 

asthénosphérique ou lithosphérique et enfin la croûte (continentale ou océanique). Les deux 

enveloppes les plus superficielles, à savoir le manteau lithosphérique et la croûte séparées 

par le Moho (Mohorovičić, 1909) composent la lithosphère. La nature de cette lithosphère est 

dictée par le type de croûte à son sommet, pouvant être tantôt océanique ou continentale. 

 Découpée en plaques lithosphériques mobiles (Le Pichon, 1968), la lithosphère se crée, 

se déforme et se recycle en suivant le cycle de Tuzo Wilson (Wilson, 1966 ; Dewey & Burke, 

1974). Le point de départ de ce cycle est le supercontinent dont l’existence avait été théorisé 

par Wegener (1915) avec la théorie de la « dérive des continents ».  

 Ces supercontinents se forment à partir de l’agrégation de plusieurs lithosphères 

continentales dont certaines très anciennes (> 500 Ma, appelées cratons). Ce supercontinent 

possède une croûte continentale épaisse et un Moho profond. A titre d’exemple, le Gondwana 

incarne le supercontinent le plus jeune, formé entre 450 et 360 Ma dont l’épaisseur de la 

croûte serait parfois supérieure à 45 km (Mooney et al., 1998).  

 Le démantèlement d’un supercontinent tel que la Pangée s’initie par une phase 

d’amincissement lithosphérique (rifting) provoquée par des mouvements divergents (abordés 

dans le Chapitre 1). Lors de cette phase de rifting, la croûte s’amincie par le jeu de failles 

normales faisant remonter le Moho à mesure que l’amincissement se poursuit (Fig. 1A). Dans 

certains cas, des micro-continents peuvent être isolés par des sauts d’axe du rift (Müller et 

al.,2001) ou par l’hyper-extension (e.g. Péron-Pinvidic & Osmundsen, 2016). L’épaisseur 

crustale de ces blocs continentaux est variable. Par exemple, les Seychelles (33 km 

d’épaisseur ; Hammond et al., 2012), la ride de Laxmi à l’ouest de l’Inde (18-20 km 

d’épaisseur ; Mishra et al., 2018), des Laccadives (23 km d’épaisseur ; Sreejith et al., 2019) ou 

encore la micro-plaque du Danakil dans l’Afar (Eagle et al., 2002 ; 20 km, Hammond et al., 

2011), sont des exemples concrets de blocs continentaux isolés. L’existence de tels blocs 

continentaux sont aujourd’hui en débat dans certaines régions du monde comme l’archipel 

des Comores (e.g. Flower & Strong, 1969 ; Coffin & Rabinowitz, 1987) ou encore l’île Maurice 

(e.g. Torsvik et al., 2013 ; Fontaine et al., 2015).  
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 Après la rupture de la lithosphère continentale (break-up), l’accrétion de la lithosphère 

océanique s’initie aux dorsales océaniques. L’épaisseur de la croûte océanique produite est 

alors dépendante de la vitesse d’accrétion de la dorsale (Bown & White, 1994 ; Fig. 1A). 

L’épaisseur moyenne étant de 7,1± 0,8 km pour les dorsales « normales », de 4,9 ±1,5 km pour 

les dorsales lentes et 2,1±0,6 km pour les dorsales ultra-lentes (White et al., 1992). Deux types 

de croûtes océaniques se forment alors, le type « normal » issu du modèle de « Penrose » 

appelé Lherzolite ou le type Hazburgite (Nicolas, 1995). Aux dorsales ultra-lentes cette croûte 

océanique est parfois absente. À ces processus, s’ajoute que l’épaisseur de la croûte 

océanique accrétée depuis la dislocation de la Pangée initiée au Trias a diminué témoignant 

d’une diminution de l’activité magmatique aux dorsales depuis cette époque (Van Avendonk 

et al., 2016). 

 Ces diverses structures crustales continentales et océaniques sont très souvent 

perturbées par des phénomènes magmatiques générés par des anomalies mantelliques 

Figure 1: (A) Structure sismique et chimique des croûtes continentales et océaniques attendues pour différents types de 
scénarios (craton, croûte continentale normales ou amincie, croûte océanique accrétée au niveau d’une dorsale lente ou 
rapide). D’après Mooney et al., (1998) et Nicolas (1995). (B) effets du magmatisme sur la croûte. Production endogène et 
exogène. 
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(notamment le volcanisme de rifting, de point chaud ; Fig. 1B). Ces anomalies de tailles très 

variables, plurikilométriques pour les rifts, à plusieurs centaines de kilomètres pour les points 

chauds vont perturber la structure crustale. En surface, les édifices volcaniques (îles, monts 

sous-marins, plateaux et rides magmatiques, trappes etc.) sont le témoignage d’une activité 

magmatique sous-jacente (Fig. 1B). 

 Cependant, une partie de cette activité reste cachée (e.g. Crisp, 1984). Selon Hildrecth 

(1981), un ratio de 10 à 1000 existe entre la production de magma exogène et la production 

endogène. L’injection de dykes et la mise en place du sous-placage magmatique au niveau du 

Moho (e.g. Les Marquises, Caress et al., 1995 ; Hawaii, Leahy et al., 2010) sont des 

phénomènes connus mais restent mal quantifiés et contraint spatialement. Ainsi le bilan de la 

production magmatique globale est grandement sous-estimé. Quelle est alors la répartition 

et la quantité du matériel magmatique stocké dans le contexte de rift (déformation 

intraplaque) et de point chaud ? L’ajout de matériel magmatique à la base de la croûte 

approfondit l’interface croûte/manteau en générant un épaississement crustal (e.g. La 

Réunion, Fontaine et al., 2015 Fig. 1B). Dans quelle proportion alors ce sous-placage va-t-il 

approfondir le Moho dans le cas d’une déformation intraplaque ou d’un point chaud ? Cet 

approfondissement du Moho est-il local ou diffus ? Quels sont les effets du sous-placage 

magmatique sur la topographie de la lithosphère ? 

 

 L’activité magmatique au cours de la vie d’un point chaud décroit, ainsi la structure 

crustale va-t-elle varier au cours de son interaction avec l’anomalie mantellique ? Le sous-

placage est-il uniquement contraint à la zone à l’aplomb du panache mantellique ?  

 

 

 

 

 

 Nous avons choisi d’étudier le sud-ouest de l’océan Indien, du Canal du Mozambique 

en passant par l’île de La Réunion aux dorsales centrale et sud-ouest Indiennes pour tenter 

d’apporter des éléments de réponse à ces questions. En effet, le rift (Rift Est Africain) et le 

volcanisme de point chaud (La Réunion et Marion) sont tous deux regroupés dans cette vaste 

région du globe. 



Introduction générale et problématiques de la thèse 

p. 39 

 La nature de la lithosphère dans cette région de l’océan Indien fait aussi, toujours 

l’objet de débats comme annoncé précédemment pour le Bassin et l’archipel des Comores, le 

Plateau des Mascareignes et l’île Maurice. Ainsi la question de la nature de la croûte de ces 

territoires entre dans le cadre de cette étude. (Fig. 2).  

 

 

 Nous avons choisi une approche géophysique et sismologique afin d’apporter des 

éléments de réponses à ces problématiques scientifiques. L’intégration des données 

disponibles de bathymétrie, d’anomalies magnétiques et gravimétriques, de sismiques 

réflexions et réfraction, de forages et de datations ont permis de replacer nos résultats dans 

le contexte global de l’océan Indien.  

 Les données sismologiques utilisées pour cette étude proviennent de l’expérience 

RHUM-RUM (Barruol & Sigloch, 2013) qui a permis le déploiement de 77 stations 

sismologiques terrestres et de fond de mer. Nous avons utilisé la méthode des fonctions 

récepteur, de la modélisation directe de fonction récepteur et des courbes de dispersion des 

ondes de surface afin de contraindre la structure et la nature de la lithosphère dans cette 

région. Trois approches complémentaires : le H- stacking (Zhu & Kanamori, 2000), l’inversion 

de fonctions récepteur avec l’algorithme de voisinage (Sambridge, 1999) et l’inversion 

conjointe des fonctions récepteur et des ondes de surface sont utilisées. La première des 

Figure 2: Organigramme de la thèse. Objectifs, données, méthodes, approches, livrables et chantiers y sont consignés. 
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approches nous a permis de caractériser la nature de la lithosphère et la profondeur du Moho 

(interface croûte-manteau). Les deux autres approches nous ont permis d’obtenir des profils 

de vitesses sismiques au sein de la lithosphère apportant les informations essentielles pour 

caractériser la structure lithosphérique. Le profil de vitesses de Mayotte est un des apports 

importants de cette étude, puisque celui-ci a été utilisé par le REVOSIMA (Réseau de 

surveillance volcanologique et sismologique de Mayotte) pour relocaliser la sismicité de la 

crise sismo-volcanique 2018-2021. Enfin, la modélisation directe des fonctions récepteur a 

permis d’anticiper les éventuels biais d’échantillonnage et d’effectuer des rétrocontrôles sur 

nos interprétations.  
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Ce manuscrit de thèse est organisé en 8 chapitres : 

 

 Le Chapitre 1 consiste en une synthèse de généralités sur la lithosphère (définitions, 

formations, processus qui modifient la géométrie et les caractéristiques de la lithosphère 

etc.). 

 

 Le Chapitre 2 présente le contexte géodynamique et l’état des connaissances de la 

lithosphère de la zone d’étude.  

 

 Le Chapitre 3 expose les objectifs et les moyens du projet RHUM-RUM, projet cadre 

dans lequel cette thèse s’inscrit.  

 

 Le Chapitre 4 est une présentation des méthodes utilisées durant cette thèse. Avec, 

premièrement le principe de la méthode de calcul des fonctions récepteur. Une présentation 

de l’apport de la modélisation des fonctions récepteur synthétiques est dans un second temps 

réalisée. Enfin, les approches complémentaires utilisées seront développées (H- stacking, 

inversion des fonctions récepteur avec l’algorithme de voisinage et inversion conjointe des 

fonctions récepteur et des courbes de dispersion des ondes de surface). 

 

 Le Chapitre 5, présentera l’interaction du magmatisme avec la lithosphère dans un 

contexte de rift avec l’exemple du Canal du Mozambique et un focus particulier sur l’île de 

Mayotte, témoin récente d’une crise volcano-tectonique inédite. Ce chapitre est composé 

d’un résumé en français, d’un article soumis à Journal of African Earth Sciences en cours de 

relecture. La seconde partie de ce Chapitre V consiste en une note de recherche en cours de 

rédaction portant sur l’utilisation de courbes de dispersion des ondes de Rayleigh avec les 

fonctions récepteur pour investiguer la structure de la lithosphère jusqu’à 100 km de 

profondeur. 

 

 L’interaction du magmatisme intra-plaque et du panache mantellique avec la 

lithosphère sera abordée en Chapitre 6 de ce manuscrit avec l’exemple du point chaud de La 

Réunion et des édifices volcaniques alentours (Maurice, Rodrigues et les édifices immergés). 

Ce chapitre est présenté comme une première version d’un article. 
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 Le Chapitre 7 présentera les résultats préliminaires de l’étude de fonctions récepteur 

déterminées à partir de stations sismiques déployées le long des dorsales centrale et sud-

ouest Indiennes.  

 

 Le dernier Chapitre (8) sera une mise en perspective des résultats de cette étude dans 

un contexte global afin de déterminer quels paramètres contrôlent l’épaisseur du sous-

placage magmatique sous des édifices volcaniques insulaires. De plus, l’impact du sous-

placage magmatique sur la topographie de la lithosphère sera également abordé. 

 

Enfin, une conclusion et l’établissement d’un champs des perspectives futures sera le point 

final de cette étude. 

 

Mots clés : Lithosphère, structures lithosphériques, croûte, magmatisme, sous-placage 

magmatique, point chaud, rifting, fonction récepteur, sismologie, La Réunion, Canal du 

Mozambique, sud-ouest de l’océan Indien, Mayotte 
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Lever du jour au Maïdo (2205 m), à droite le Piton des Neiges 
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I. Définitions, structure et formation de la lithosphère 

 Dans cette première partie nous allons dans un premier temps définir la lithosphère à 

partir de sa limite inférieure (LAB, pour Lithosphere Asthenosphere Boundary) puis aborder 

les deux types de lithosphère (continentale et océanique) et leur structure. Enfin, nous 

terminerons avec les modalités de formation de ces deux types de lithosphère. 

 

I.1. Définitions de la lithosphère 
 Le mot lithosphère vient du grecque « λιθοσ (lithos) », voulant dire « roche », et 

« σφαιρα (sphaira) », voulant dire « sphère ». La lithosphère correspond alors à l’enveloppe 

rigide la plus superficielle, au-dessus de l’asthénosphère. Selon le modèle PREM (Dziewonski 

& Anderson, 1981 ; Fig. 1A), qui est un des modèles de référence de la structuration interne 

de la Terre, la vitesse des ondes sismiques augmente graduellement avec la profondeur au 

sein de la lithosphère (Fig. 1A). Pourtant, un saut de vitesse important au sein de celle-ci est 

Figure 1: Structure interne de la Terre déterminée à partie de la vitesse de propagation des ondes P et S du modèle PREM (Dziewonski 
& Anderson, 1981). (A) profil de vitesse des ondes P et S ; (B) coupe présentant les discontinuités sismiques séparant les enveloppes 
internes de la Terre et (C) zoom schématique sur la structure de la lithosphère. Les variations d’épaisseur sont volontairement 
exagérées. 
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repéré par Andrija Mohorovičić en 1909. Cette discontinuité portera alors son 

nom (discontinuité de Mohorovičić, simplifiée Moho). Le Moho est alors atteint lorsque les 

vitesses mesurées (VP) passent de 5,6 km/s à 7,6 km/s (Steinhart, 1967 ; Giese, 2005). 

Généralement, cette interface sismique est assimilée à un changement dans la composition 

chimique des roches. 

La base de la lithosphère, appelée LAB pour « Lithosphere Asthenosphere Boundary »  

est une interface dont la profondeur diffère selon l’outil et le paramètre utilisé pour la définir. 

Des synthèses sur les définitions de la lithosphère ont été réalisées notamment par Eaton et 

al. (2009) et Artemieva (2011). Nous retenons 3 définitions à partir de ces deux travaux : la 

lithosphère mécanique, thermique et sismique. 

 La lithosphère mécanique est définie comme une couche rigide qui se déforme de 

manière élastique (Fig. 2A). Celle-ci se déforme en réaction aux forçages qui s’exercent sur 

elle, tels que des forces ajoutées (e.g. édifices volcaniques, des sédiments ou des contraintes 

tectoniques) ou enlevées (e.g. érosion ou fonte de glacier). Cependant, cette déformation 

induite ne sera pas permanente et une fois le forçage enlevé, la lithosphère revient à son état 

initial. L’épaisseur de la lithosphère élastique est dépendante de plusieurs paramètres 

Figure 2: Définition du LAB modifiée d'après Eaton et al. (2009). Chaque diagramme illustre une définition du LAB reposant sur 
un changement (A) de comportement mécanique ; (B) thermique ; (C) de vitesse de propagation des ondes S (sismique) et (D) 
d’anisotropie du manteau inférieur (sismique). 
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intrinsèques qui sont : sa température, sa rhéologie, son état de contrainte et la courbure de 

la plaque lithosphérique considérée. Le LAB mécanique est atteint lorsque la frontière 

élastique-plastique des roches mantelliques est franchie, c’est-à-dire autour de 600-750°C 

(Meissner & Strelhau, 1982). Très souvent l’estimation de l’épaisseur de la lithosphère 

mécanique est inférieure aux autres épaisseurs déduites des paramètres thermiques, 

électriques et sismiques. 

 La lithosphère thermique est quant à elle définie grâce à un changement physique de 

transmission de la chaleur, passant d’un mode convectif dans l’asthénosphère (à l’échelle des 

temps géologiques) à un mode diffusif dans la lithosphère (e.g. Sleep, 2005). Ce changement 

se produit autour d’un isotherme dont la température moyenne est comprise entre 1200°C et 

1350°C (Fig. 2B). Il est également considéré que le LAB thermique peut être définit lorsque le 

gradient géothermique atteint 0,8 à 0,9 fois le solidus mantellique (Pollack & Chapman, 1977). 

Cette définition du LAB permet ainsi de faire varier sa profondeur en considérant les 

caractéristiques régionales puisque d’une région à l’autre l’état thermique du manteau diffère 

(e.g. LAB thermique différent sous un craton et sous un bassin sédimentaire). L’estimation du 

LAB thermique se fait via les données du flux de chaleur de surface, les géothermomètres issus 

des xénolites mantelliques et la sismologie. 

 La lithosphère sismique peut être appréciée de plusieurs manières selon l’outil et le 

paramètre sismologique observé. Un changement de gradient de vitesse de propagation des 

ondes sismiques peut marquer le LAB (e.g. Thybo, 2006). Ce changement peut correspondre 

au sommet d’une zone à moindre vitesse (LVZ) ou le sommet d’un gradient de vitesse plus 

important dans l’asthénosphère (Fig. 2C). Un changement de l’anisotropie sismique entre la 

lithosphère et l’asthénosphère est un autre moyen d’étudier le LAB (Fig. 2D). En effet, 

l’asthénosphère étant plus déformable à l’échelle des temps géologiques, les minéraux 

s’orientent selon les flux asthénosphériques (e.g. Plomerová & Babuška, 2010). C’est cette 

lithosphère sismique que mettra en évidence notre étude. 

I.2. Structure et formation de la lithosphère 

 Deux types de lithosphère existent : la lithosphère continentale et la lithosphère 

océanique. Le type de lithosphère est définie à partir de la nature de la croûte à son sommet 

(continentale ou océanique) dont les structures et natures des roches qui les composent sont 

très différentes ainsi que les modalités de formation. 
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I.2.1. La croûte continentale : structure et formation 
 La croûte continentale est très hétérogène du fait de sa structuration et sa 

composition. Mooney et al. (1998) en réalisant le modèle de croûte CRUST 5.1 montrent que 

l’épaisseur moyenne de la croûte continentale est de l’ordre de 35 km mais dont les extrema 

de ce spectre se situent à 0 km aux marges passives et à 78 km sous certaines chaînes de 

montagnes. Toutes les valeurs intermédiaires existent. 

 Du point de vue mécanique, la croûte continentale se divise en deux compartiments 

séparés par la limite fragile/ductile (e.g. Burov, 2011). La croûte continentale supérieure 

possédant un comportement mécanique cassant. 

 La structuration interne de la croute continentale est divisée en 3 compartiments du 

point de vue chimique (Fig. 3 ; Roberts et al., 2015). Les deux premiers représentant chacun 

30% du profil crustal et la dernière couche 40% (Fig. 3). La couche superficielle est composée 

principalement de roches sédimentaires et volcaniques (ainsi que leurs équivalents 

métamorphiques) et sa composition varie fortement selon le contexte géologique de la croûte 

étudiée. Les vitesses sismiques VP mesurées sans cette couche sont comprises entre 2,0 et 5,3 

km/s (Mooney et al., 1998). La couche intermédiaire est composée de roches 

métamorphiques et granitoïdes dont les vitesses mesurées oscillent entre 6,4 et 6,7 km/s 

(Mooney et al., 1998). Les roches métamorphiques de type granulites-amphibolites et des 

intrusions de matériaux de composition mafique 

(gabbros) composent la couche la plus profonde de cette 

croûte continentale (Fig. 3). La limite inférieure de la 

croûte continentale est considérée comme atteinte 

lorsque les vitesses sismiques ont dépassé 7,6 km/s 

(Giese, 2005). Parfois, cette limite est très progressive. 

Clitheroe et al. (2000) proposent de définir le Moho à la 

fin d’un gradient de vitesse avant que les vitesses 

n’atteignent un gradient sub-vertical caractéristique du 

manteau. Dans certains cas, le Moho déterminé par les 

outils sismologiques et le Moho pétrologique ne sont pas 

superposés. Selon O’Reilly & Griffin (2013) ce saut de 

vitesse peut également marquer une transition 

métamorphique vers des éclogites à la base de la croûte 

Figure 3:  Coupe schématique d’une croûte 
continentale moyenne. Modifiée d'après 
Roberts et al. (2015). 
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continentale. Enfin sa vitesse moyenne est estimée à 6,45 km/s et sa densité est comprise 

entre 2660 et 3100 kg/m3 (Christensen & Mooney, 1995).  

 Aujourd’hui, la genèse de la croûte continentale se met en place principalement dans 

les zones de subduction (e.g. Dewey & Horsfield, 1970) et une infime partie dans le domaine 

océanique située au-dessus d’un point chaud (e.g. Islande ; e.g. Kröner, 1991).  

 Dans les zones de subduction, la plaque océanique plongeante se métamorphise et se 

déshydrate à mesure qu’elle s’enfonce. Les produits de cette déshydratation permettent la 

mise en fusion partielle du « coin de manteau » au-dessus de la plaque subduite. Cela est 

engendré par l’hydratation du manteau (Ringwood, 1974 ; Fig. 4 bas). Le matériel fondu peut 

alors parvenir à la surface ou refroidir en profondeur en formant des plutons. Lors de la 

migration du magma, celui-ci est contaminé par les roches de la croûte continentale sus-

jacente et la croûte continentale se met en 

place. Pourtant, la composition des magmas 

produit dans ce contexte (depuis le début de 

la tectonique des plaques autour de ≃3 Ga ; 

Abbott and Hoffman, 1984) ne correspond 

pas à la composition granito-gneissique des 

croûtes continentales Archéennes (Martin, 

1986). Le processus de formation de la 

croûte continentale a donc évolué entre 

l’Archéen à l’actuel. De plus, la quantité de 

croûte continentale produite par ce mode de 

production est résiduelle et les datations 

montrent qu’une grande partie de la croûte 

continentale s’est mise en place de l’Archéen 

à la fin du Protérozoïque entre 3 et 1 Ga par 

des impulsions d’activité (Hawkesworth & 

Kemp, 2006).  

 Deux théories s’affrontent pour expliquer 

ce pic de production de croûte continentale basée sur les objets géodynamiques actuels de 

formation de la croute continentale : la subduction océanique (Martin, 1986) ou le point chaud 

(e.g. Smithies et al., 2005). Les deux théories n’étant pas exclusives l’une de l’autre. 

Figure 4: mode de formation de la croûte continentale à 
l'Archéen (haut) et aujourd'hui (bas) d'après Martin, 1986. Se 
référer au texte pour l’explication 
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 Dans la première théorie, l’appareil de production de la croûte continentale Archéenne 

prenait la forme d’une subduction océanique dans laquelle les produits de la fusion partielle 

du « slab » (non métamorphisé et toujours hydraté) peuvent donner des matériaux de 

composition proche des croûtes Archéennes (Martin, 1986 ; Fig. 4 haut). À l’Archéen, le 

gradient géothermique était beaucoup plus élevé qu’aujourd’hui, de fait, la dissipation 

thermique nécessaire aussi. Il en résulte que la vitesse d’expansion aux dorsales était sans 

doute plus grande entraînant à son tour un recyclage rapide de la croûte océanique dans les 

zones de subduction (e.g. Hargraves, 1986). C’est donc à la fois une subduction rapide et une 

mise en fusion partielle rapide du « slab » océanique qui permettent la formation importante 

d’une croûte continentale de composition Archéenne dans les zones de subduction. 

 La seconde théorie s’appuie donc sur les points chauds. Pour Campbell et al. (1989), 

l’Archéen est marqué par une activité de point chaud intense qui a pour conséquence 

d’apporter de large volume de magma à la base de la croute. Cet apport de matériel chaud 

génère la mise en fusion partielle de la croûte océanique, dont les produits sont proches de la 

composition chimique des cratons Archéens (Kröner & Layer, 1992). 

I.2.2. La croûte océanique : structure et formation 
 La structure de la croûte océanique est directement liée à la vitesse d’accrétion à la 

dorsale océanique ou celle-ci est générée. On peut globalement distinguer 3 types de croûtes 

océaniques selon qu’elle provienne d’une dorsale à vitesse d’expansion rapide, lente ou ultra-

lente (détaillé en II.2.4).  Dick et al. (2006) ont réalisé une synthèse des différentes structures 

de croûte rencontrées aux dorsales (Fig. 5). Aux dorsales rapides (Fig. 5A), la structure 

verticale de la croûte océanique générée est appelée modèle de « Penrose » (Anonymous, 

1976), on parle également de croûte océanique de type Harzburgite (Nicolas, 1995). La croûte 

océanique ainsi générée possède une épaisseur de 7,08 ±0,78 km (White et al., 1992). Le 

sommet de la croûte océanique formée est composée d’une couche de sédiments dont 

l’épaisseur croit en s’éloignant de la dorsale et est quasi nulle à l’axe de la dorsale. On l’appel 

couche 1 et les vitesses sismiques rencontrées oscillent entre 1,7 et 2,0 km/s (Brown & 

Mussett, 1993). En dessous, la couche 2 est subdivisée d’une part en une couche 2a 

supérieure, composée de basalte en coussin et d’autre part d’une couche 2b constituée de 

dykes. Les vitesses sismiques des couches 2a et 2b sont respectivement de 2,0-5,6 et 6,7 km/s. 

La dernière couche (couche 3) est composée d’un complexe gabbroïque avec une vitesse 

moyenne de 7,1 km/s. Au-delà, c’est le manteau.  
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 Lorsque le manteau asthénosphérique entre en fusion à l’axe de la ride par 

décompression adiabatique, du magma migre vers la surface par l’intrusion de dykes dans la 

croûte océanique naissante. Si le dyke refroidit en profondeur il contribuera à la croissance 

endogène tout comme une grande partie des produits issus de la fusion partielle (sills et sous-

placage). A l’inverse si le magma atteint la surface alors il produira un épanchement 

volcanique sous la forme de coussin de laves (pillow-lava). C’est ainsi que la croûte océanique 

dite de « Penrose » se forme aux dorsales rapides (e.g. Est-Pacifique). 

 Pour les dorsales lentes, comme la dorsale centrale Indienne, le modèle de « Penrose » 

a été modifié afin qu’il puisse expliquer la présence de péridotite par Dick (1989 ; Fig. 5B). En 

1993, Cannat propose une nouvelle structure de la croûte océanique produite aux dorsales 

Figure 5: Structure verticale de la croûte océanique selon la vitesse d'accrétion à la dorsale. Modifié d'après Dick et al. (2006). 
En (A) modèle classique de Penrose de la structure de la croûte océanique, en (B) modèle de Penrose modifié pour les dorsales 
lentes (Dick, 1989), en (C) Modèle de Cannat (1993) des dorsales lentes et enfin en (D) le modèle de Hess modifié par Dick et 
al. (2003) pour les dorsales ultra-lentes. Le diagramme montre l’évolution relative de l’épaisseur de la croûte selon la vitesse 
d’accrétion à la dorsale. 
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lentes (Fig. 5C). Ce modèle considère que la couche 3 est composée de péridotites intrudées 

par du gabbro. La couche 2b est alors une altération (serpentinisation) de la couche 3 avec 

une densification des intrusions. Enfin, la production magmatique en surface étant très 

variable spatialement et temporellement (Cannat et al., 2003), l’épaisseur de la couche 1 

composée de basalte possède une épaisseur disparate. Enfin, l’épaisseur moyenne des 

croûtes océaniques formées aux rides lentes est de 4,9 ±1,5 km (White et al., 1992) et de type 

« Lherzolite » (Nicolas, 1995). 

 Aux dorsales ultra-lentes, comme la dorsale sud-ouest Indienne, la production 

magmatique est discontinue et se localise uniquement le long de certains segments, ailleurs 

le manteau affleure et est serpentinisé (Cannat et al., 2006). La croûte océanique est alors très 

fine lorsque que celle-ci est présente (2,1±0,6 km ; White et al., 1992) et le Moho pétrologique 

peut se situer au sein du manteau lithosphérique et être imputé à un front de serpentinisation 

du manteau. 

 

 De manière générale, l’épaisseur de la croûte océanique décroit avec la vitesse 

d’accrétion (Fig. 5E ; e.g. White et al., 1992) et c’est principalement l’épaisseur de la couche 3 

qui régule cette épaisseur (Mutter & Mutter, 1993).  

 

 La structuration originale de la lithosphère au sens large peut être modifiée par des 

processus de déformation et/ou mantelliques. Ainsi, nous allons dans les parties suivantes 

étudier : (1) les différents processus lithosphériques qui peuvent être à l’origine de ces 

variations du rifting à l’océanisation puis (2) les perturbations liées aux processus 

mantelliques. Enfin les mouvements verticaux de la lithosphère seront abordés (3). 
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II. Déformations extensives de la lithosphère et structures 

associées 

 Les processus géodynamiques de genèse et de déformation de la lithosphère sont 

concentrés aux limites des plaques lithosphériques, soulignées par la localisation de l’essentiel 

de la sismicité et du volcanisme. La carte de la répartition de la sismicité de 1998 à 2009 (Fig. 

6) réalisée par le Caltech (California Institute of Technology - Tectonics Observatory ; 2009) 

témoigne de cette déformation cantonnée aux limites de plaques ; même si une sismicité 

intraplaque existe notamment le long des traces de point chaud (e.g. Hawaii et La Réunion). 

Les limites de plaques lithosphériques sont (1) divergentes (rifts continentaux, rides 

océaniques), (2) convergentes (subductions, collisions) ou (3) transformantes.  

 Ici nous allons effectuer une brève synthèse des processus géodynamiques de 

déformations de la lithosphère (et du magmatisme associé) rencontrés dans le sud-ouest de 

l’océan Indien (rifting et accrétion océanique). 
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II.1. Le rifting intraplaque ; l’amincissement de la lithosphère 
continentale jusqu’à sa rupture 

 Le rifting est le processus par lequel la lithosphère continentale s’amincit (Fig. 7) sous 

l’action de contraintes extérieures dont la source peut être (a) une subduction lointaine à la 

bordure de la même limite de plaque, (b) une anomalie mantellique ascendante induisant une 

surrection de la lithosphère et des contraintes extensives locales et enfin (c) des mouvements 

mantelliques au niveau de l’asthénosphère entrainant la lithosphère sus-jacente (Ebinger, 

2005).  

 On distingue les rifts passifs dont l’amincissement est engendré par des phénomènes 

lointains (e.g. subduction), des rifts actifs dont l’amincissement est généré par un phénomène 

local (e.g. panache mantellique) (Sengör & Burke, 1978 ; Ruppel, 1995).  

 

Figure 7: Modèle cinématique du rifting jusqu’à l’accrétion océanique. Modifié d’après Ebinger (2005). (A) initiation du rift. 
Amincissement lithosphérique par des failles dans la croûte cassante et par une déformation ductile du manteau lithosphérique. 
Cet amincissement engendre une remontée du LAB et la fusion partielle de l’asthénosphère ; (B) La remontée du LAB se poursuit 
et augmente encore la dynamique magmatique tout en diminuant la résistance de la lithosphère continentale aux forces 
divergentes; (C) Rupture de la lithosphère continentale en deux plaques lithosphériques (break-up) et augmentation importante 
du magmatisme permettant la genèse de la lithosphère océanique. Dans le cas des dorsales ultra-lentes, on a de la lithosphère 
océanique et peu de magmatisme. 
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 L’initiation du rifting actif fait suite à un bombement lithosphérique engendré par une 

anomalie thermique mantellique sous-jacente. Ce dernier est lié à la remontée du LAB par 

apport de chaleur, ce qui entraine un déséquilibre isostatique et un étalement gravitaire de la 

lithosphère. Dans ce type de rift, la composante magmatique qui peut être très importante 

est précoce et contribue à un affaiblissement efficace de la résistance de la lithosphère (Bialas 

et al., 2010). 

 Le rifting passif ne se développe pas à la suite d’un bombement de la lithosphère. Ici la 

remontée du LAB et le volcanisme éventuel sont la conséquence de l’amincissement 

lithosphérique (Ruppel, 1995). 

 

 En surface, un rift est caractérisé par une 

succession de dépressions (grabens) plus ou 

moins connectées et délimitées par des failles 

normales. La géométrie des grabens et du rift est 

rarement symétrique par rapport à son axe 

(Rosendahl et al., 1986). Cette géométrie est 

également dépendante des mécanismes 

d’amincissement crustal : (a) mécanisme 

purement mécanique (McKenzie, 1978 ; 

Wernicke, 1985 ; Fig. 8A) ou magmatique-assisté 

(Buck, 2006) (Fig. 8B). Les expressions du 

magmatisme dans le système de rift sont à la fois 

exogènes et localisées en surface avec des 

épanchements volcaniques et la formation de 

volcan bouclier (e.g. le volcan Ngorongoro le long 

du Rift Est Africain) et également endogènes et localisées en profondeur sous la forme de 

dykes, sills, batholites et de sous-placage (Thybo & Artemieva, 2013). 

 Les mécanismes comme le cisaillement pur et simple proposés respectivement par 

McKenzie (1978) et Wernicke (1985) reposaient sur une déformation uniquement mécanique 

de la lithosphère, localisée le long de failles normales dans la croûte et par une déformation 

cassante puis ductile dans la lithosphère. Cependant, ces modèles de déformation sont 

possibles uniquement pour des lithosphères continentales préalablement fragilisées/amincies 

Figure 8: (A) rift mis en place par amincissement 
mécanique. (B) rift mis en place  avec l’aide d’un 
système magmatique. La taille des flèches 
renseigne sur les contraintes nécessaires à la 
rupture de la lithosphère continentale. Modifié 
d’après Buck (2006). 
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(Solomon et al., 1980). En effet, les forces nécessaires à la rupture d’une lithosphère 

continentale normale (épaisse et froide) sont supérieures à celles générées par ces processus 

purement mécaniques (Hopper & Buck, 1993 ; O’Donnell et al., 2016). L’implication d’un autre 

mécanisme est alors nécessaire. 

 Le magmatisme associé au rifting permet de réduire la résistance de la lithosphère et 

donc à la déformation (Buck, 2004 ; Bialas et al., 2010). Dans le cas du rifting passif, 

l’amincissement de la lithosphère engendre une remontée du LAB à l’axe du rift produisant 

une décompression adiabatique du manteau asthénosphérique. Cette décompression permet 

alors sa fusion partielle et l’injection de dykes et de sills dans la lithosphère continentale et la 

création d’épanchements volcaniques en surface. Ainsi, au fur et à mesure que l’injection de 

matériel magmatique se produit, la lithosphère continentale s’affaiblit, diminuant encore les 

forces nécessaires à son amincissement jusqu’à sa rupture. Dans le cas du rifing actif, le 

volcanisme se déclenche en même temps que le soulèvement.  

 Les failles normales qui délimitent les grabens s’enracinent sur la limite fragile ductile 

de la croûte. Lorsque les contraintes extensives sont importantes et que la production 

magmatique est faible cette limite joue le rôle de niveau de décollement et un découplage 

s’opère entre la partie supérieure et inférieure de la croûte (détaillé en II.2.2). Cela amène à 

l’exhumation de la croûte inférieure. Ensuite l’extension basculera au centre d’accrétion de la 

lithosphère océanique grâce à la conjonction de phénomènes magmatiques et tectoniques 

(détaillés en 1.2.4). 

 Enfin, la connexion entre des segments d’un même rift se fait grâce à deux types de 

structures afin de former un système de rift continu : les zones d’accommodation et les zones 

de transfert (Fig. 9 ; Zwaan & Schreurs, 2017). Le premier type est caractérisé par une 

déformation diffuse, sans qu’il n’y ait de connexion par faille entre les deux segments de rift 

considérés. Deux sous-types de zones d’accommodation se distinguent selon la distance qui 

sépare les deux segments du rift (Fig. 9A1-2). Le second type est défini pas une connexion 

localisée le long d’une ou plusieurs failles entre deux segments de rift (Fig. 9B1-2). La 

déformation le long de ce type de structure est décrochante ainsi, des structures en échelons 

peuvent se mettre en place (Morley et al., 2004). 
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II.2. De la lithosphère continentale à la lithosphère océanique : la 
transition 

 Avant les années 70-80 (e.g. Dietz, 1952 ; Heezen, 1960), les modèles géométriques 

des marges passives présentaient des lithosphères océaniques et continentales jointives 

délimitées par une limite continent-océan (COB : Continental to Oceanic Boundary). Depuis la 

découverte de manteau exhumé le long de la marge ibérique (Boillot, 1980) et l’amélioration 

des outils de géophysiques marines, le passage de la lithosphère continentale à la lithosphère 

océanique est dorénavant appréhendé comme une transition (TOC, transition océan-

continent). 

 L’évolution des concepts a permis de distinguer les marges passives volcaniques et non 

volcaniques selon la présence ou non d’une activité volcanique (e.g. Péron-Pinvidic et al., 

2019). Le terme étant ambigue puisque des produits volcaniques étaient trouvés sur des 

marges considérées comme non-volcaniques, la terminologie a changé pour laisser place aux 

marges passives riches en magma ou pauvres en magma (e.g. Franke, 2013). La morphologie 

(structure et taille) et la composition de la TOC sera différente pour ces deux types de marges. 

Les marges dites pauvres en magma sont caractérisées par un domaine transitionnel (TOC) 

dans lequel le manteau lithosphérique est exhumé (Fig. 10A). L’activité magmatique est très 

peu présente, voire absente, et la croûte océanique est anormalement fine. Les marges 

passives riches en magma ont une composante magmatique importante dans leur 

développement. L’amincissement progressif aura pour effet de faire entrer le manteau 

supérieur en fusion permettant ainsi la mise en place du sous-placage magmatique et des 

intrusions (dykes et sills ; Fig. 10B) à travers la croûte continentale amincie. Au-dessus, des 

coulées volcaniques pentées vers le bassin océanique se mettent en place. Ces structures 

Figure 9: Structures connectant deux grabens d'un rift. (A) zone d'accommodation et (B) zones de transfert. Modifié d'après 
Zwaan & Schreurs (2017). 
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volcaniques sont appelées SDR (Seaward Deeping Reflector) et peuvent atteindre jusqu’à 15 

km d’épaisseur (e.g. Franke, 2013). La croûte océanique pour ce type de marge passive est 

épaisse. Pour certains auteurs la différence de morphologie est liée à la quantité de produits 

magmatiques disponibles (e.g. Doré & Lundin, 2015) et pour d’autres cela est dû à une 

chronologie différente du magmatisme entre les deux types de marges. Précoce pour les 

marges magmatiques riches et tardif pour les marges pauvres en magma (Tugend et al., 2018). 

Ces deux modèles de marges passives sont en fait des extrêmes théoriques d’un spectre 

continu de géométries dont l’activité magmatique varie progressivement. L’évolution 

technologique et la multiplication des études ont permis de montrer que la TOC des marges 

non-volcaniques est bien plus complexe que celle présentée sur les modèles théoriques et 

diffère selon que ce soit la partie supérieure ou inférieure de la lithosphère qui se déforme 

(Fig.11). La découverte de blocs de croûte continentale transportés dans la partie distale des 

marges ibérique ou norvégienne (respectivement Manatschal et al., 2001 ; Péron-Pinvidic & 

Osmundsen, 2016) ont notamment permis de faire évoluer ces concepts. On parlera alors de 

Figure 10: Modèles de marges passives (A) non-volcaniques/pauvre en magma et (B) volcaniques/riche en magma. Modifié 
d'après Péron-Pinvidic (2006). Ces modèles sont aujourd’hui complexifié avec l’amélioration technologique.  
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marge hyper-étirée. L’hyper-extension de ces marges conduit à une nouvelle structure des 

marges non-volcaniques (Fig. 11). Celles-ci présentent un système de failles normales 

listriques qui s’enracinent sur la limite entre la croûte continentale supérieure (cassante) et 

inférieure (ductile). Il se crée alors un découplage entre la partie supérieure et inférieure de 

la croûte. La partie inférieure de la croûte et le manteau se déforment ductilement, 

permettant une plus grande extension. L’activité magmatique étant réduite, l’espace créé par 

cette hyper extension n’est pas comblé par le produit magmatique, cela permet alors au 

matériel mantellique ou de la croûte inférieure d’être exhumé. Une synthèse des derniers 

concepts relatifs à ces marges hyper-étirées est réalisée par Péron-Pinvidic & Osmundsen 

(2016) et présentée en Fig. 11. 

II.3. Les structures continentales isolées des marges passives 
 Comme discuté précédemment, l’extension continentale amène toujours à 

l’amincissement de la croûte continentale et parfois à l’isolement de blocs continentaux. 

Péron-Pinvidic & Manatschal (2010) définissent 4 types de blocs de croûte continentale de 

tailles variables (Fig. 12) : les micro-continents, les continental ribbons, les H-blocks et les 

Figure 11: Morphologie d'une marge passive non-volcanique selon son mode de déformation : (A) déformation de la lithosphère 
supérieure (B) déformation de la lithosphère inférieure. D’après Péron-Pinvidic et al. (2016). 
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allochtones d’extension. A cela s’ajoute les outer highs, dont la nature et les processus sont 

peu contraints. Chacun de ces types de blocs crustaux est généré par des processus différents. 

Une brève revue des définitions est réalisée ci-dessous avec des exemples régionaux lorsque 

ceux-ci existent. 

 Les microcontinents correspondent à des morceaux de croûte continentale isolés des 

continents et entourés de bassins océaniques (Fig. 12). L’épaisseur de ces microcontinents est 

généralement supérieure à 15 km. Du magmatisme peut se mettre en place sur la bordure du 

microcontinent avec du sous-placage et des intrusions. L’archipel des Seychelles est un 

exemple de microcontinent dans le sud-ouest de l’océan Indien (e.g. Hammond et al., 2012, 

2013). Selon Müller et al. (2001), la genèse de certains microcontinents peut être favorisée 

par la présence d’un panache mantellique. 

 Les continental ribbons correspondent à des morceaux de croûte continentale épais et 

légèrement amincis reliés au continent (Fig. 12 ; Lister et al., 1986). Un bassin, formé à 

l’aplomb d’une croute continentale très amincie, sépare le continental ribbons du continent. 

Ce bassin possède généralement une forme en V. A cela s’ajoute le magmatisme, qui permet 

la mise en place d’un sous-placage et d’intrusions magmatiques dans et au pourtour de cet 

élément de croûte continentale. Le Beira High, est un bloc continental d’une épaisseur de 20 

km formé au large de la marge centrale du Mozambique (localisation Fig. 1, Canal du 

Mozambique, Mueller et al., 2016). Celui-ci est connecté au continent par un zone amincie. Il 

constitue alors un exemple de continental ribbons rencontré dans le sud-ouest de l’océan 

Figure 12: Les différents types de blocs de croûtes continentales et des exemples régionaux. D'après Péron-Pinvidic & Manatschal 
(2010). 
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Indien (e.g. Mueller & Jokat, 2017). Selon Vink et al. (1984), la formation en V des bassins 

séparant le continental ribbons du continent peut être expliquée par une variation latérale 

des contraintes le long d’une marge. La formation des continental ribbons est expliquée par 

Lister et al. (1986) comme étant la conséquence de la mise en place de deux systèmes de 

failles à vergence opposées dont le système tourné vers le continent peut avorter. Ce type de 

structure peut être retrouvé sur les marges passives (e.g. Péron-Pinvidic & Manatschal, 2010) 

ainsi qu’en arrière des zones de subduction au début du processus d’ouverture du bassin 

d’arrière-arc.  

 Les H-blocks ont été introduit par Lavier & Manatschal (2006) à partir de la 

modélisation numérique comme étant un bloc de croûte continentale supérieure formé entre 

deux failles normales conjuguées. Celui-ci conserve sa structure induite par le rifting et la 

sédimentation contemporaine à celui-ci. Son épaisseur est variable. Péron-Pinvidic & 

Manatschal (2010) distinguent deux types de H-blocks selon que celui-ci conserve (H(i)-block) 

ou non (H(r)-block) le matériel de sa croûte inférieure (Fig. 12). Les rifts qui aboutissent, c’est-

à-dire ceux qui amènent à la rupture continentale, permettront la formation de H(i)-block. 

 Les allochtones d’extensions correspondent à des blocs de croûte continentale 

supérieure. Ils sont plurikilométriques et généralement peu épais (<5 km). Ils se trouvent à 

l’aplomb d’un détachement régional sur les marges hyper-étirées. Ainsi la croûte inférieure 

ou le manteau sous-jacent ne coïncide pas avec le matériel présent initialement sous les 

allochtones. Ils sont affectés par le magmatisme qui l’intrude et génère du sous-placage à sa 

base (Péron-Pinvidic & Osmundsen, 2016). Ceux-ci sont séparés du continent par une zone 

d’exhumation de la croûte continentale inférieure ou du manteau. Le passage de la TOC au 

domaine purement océanique est marqué par ces blocs allochtones dans les marges hyper-

étirées comme la marge ibérique (Manatschal et al., 2001). 

II.4. Les dorsales océaniques, l’accrétion de la lithosphère océanique 
 Les dorsales océaniques sont le lieu de l’accrétion de la lithosphère océanique. Elles 

correspondent à des segments discontinus de plusieurs dizaines à centaines de kilomètres de 

long, décalés par des failles transformantes. Elles culminent en moyenne à une profondeur de 

-2500 m par rapport au niveau marin et d’autant au-dessus des plaines abyssales. Au total, 

elles représentent plus de 60 000 km de limite de plaques lithosphériques (e.g. Fowler et al., 

1990 ; Bach & Früh-Green, 2010).  
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 Globalement deux morphologies ressortent des profils bathymétriques traversant 

l’axe des dorsales : en dôme ou en vallée (Macdonald, 1982 ; Fig. 13). Cette morphologie est 

principalement contrôlée par le taux d’accrétion mais d’autres phénomènes entrent en jeu 

tels que : l’apport magmatique, les contraintes tectoniques et le refroidissement engendré 

par la circulation de l’eau océanique (Fowler et al., 1990).  

 Les dorsales rapides (e.g. Est-Pacifique ; <12 à >5 cm/an1) s’élèvent du plancher 

océanique sous forme de dôme de l’ordre de quelques centaines de mètres à l’axe de la ride 

depuis les plaines abyssales (Macdonald, 2001). L’activité magmatique se met en place sur ce 

dôme. A son sommet une dépression étroite axiale prend place. L’état thermique de la 

lithosphère, expliqué par une forte activité magmatique en dessous de la dorsale, provoque 

le soulèvement du plancher océanique. Fait important, la production magmatique de ce type 

de dorsale compense l’extension générée par le mouvement divergent des plaques 

lithosphériques. La croûte océanique générée est de type « Penrose » (Fig. 5A ; c.f 1.2.2 ). 

 A l’inverse, les dorsales lentes (e.g. Médio-Atlantique ; <5 à >2 cm/an) sont 

caractérisées par un creux topographique d’une profondeur de 1 à 3 km à l’axe de la dorsale 

sur une largeur oscillant de 10 à 30 km (Macdonald, 2001 ; LaFemina, 2015 ; Fig. 13). Cette 

 
1 : les classes de vitesses varient d’un auteur à un autre, ici les vitesses choisies sont celles de LaFemina (2015). 
D’autres gammes de vitesses sont par exemple proposées par Perfit & Chadwick (1998). 

Figure 13: Profils bathymétriques à travers l'axe de dorsales océaniques possédant des vitesses de divergences décroissantes 
vers le bas. Du haut vers le bas: dorsale rapide, intermédiaire puis lente (d’après Macdonald, 1982).  
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vallée est délimitée par des escarpements de failles normales. Au centre de la vallée, une ride 

volcanique axiale peut se mettre en place (e.g. ride Médio-Alantique ; e.g. Briais et al., 2000). 

 Enfin, les dorsales ultra-lentes dont les vitesses d’extensions sont inférieures à 2 

cm/an (LaFemina, 2015) possèdent une activité magmatique très faible et localisée 

uniquement le long de certains segments de la dorsale (Cannat et al., 2003). Ainsi la 

morphologie des fonds océaniques est très variable. Par endroit, le magmatisme est absent 

et ne permet pas la création de la croûte océanique, c’est donc le processus tectonique qui 

prend le relai permettant l’exhumation du manteau sous la forme de core complex formant 

des dômes. Celui-ci est serpentinisé au contact avec l’eau océanique. La dorsale sud-ouest 

Indienne constitue un exemple de dorsale ultra-lente (e.g. Cannat et al., 2006).  
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III. Processus mantelliques interagissant aves la lithosphère 

 Bien que le volcanisme en bordure de plaque lithosphérique soit bien expliqué par la 

tectonique des plaques (subduction, accrétion etc.), une partie du volcanisme se situe au 

milieu de plaques lithosphériques (continentales ou océaniques) et parfois très éloigné de 

leurs bordures (Fig. 4). L’origine de ces processus mantelliques intra-plaques font l’objet de 

nombreux débats intenses et le nombre de points chauds fluctuant d’un auteur à un autre en 

témoigne. En effet, il a évolué de 20 initialement pour Morgan (1971) à 49 pour Courtillot et 

al. (2003) puis 92 pour Anderson (2005). Deux théories se font principalement face (Puchkov, 

2009) :  

- Le modèle de panache mantellique d’origine profonde (e.g. Morgan, 1971 ; Courtillot 

et al., 2003) 

- Le modèle du rifting passif (e.g Anderson, 2005 ; Foulger et al., 2005) 

 

III.1. Le modèle de panache mantellique d’origine profonde – « Down-top 
tectonics » 

 Historiquement, c’est le 

canadien Tuzo Wilson qui nomme en 

1963 le volcanisme intraplaque : 

volcanisme de point -chaud. L’exemple 

utilisé par Wilson est la chaîne 

volcanique d’Hawaii-Empereur dans 

l’océan Pacifique. Il propose que cette 

succession de volcans soit créée par une source mantellique enracinée à la surface d’une 

cellule de convection dans le manteau et que la lithosphère mobile se déplace au-dessus de 

cette source (Fig. 14). Il indique également que cette source n’est pas nécessairement 

immobile, tant que le déplacement de celle-ci se fait à une vitesse inférieure à celle de la 

plaque lithosphérique sus-jacente. 

 Morgan (1971) fut le premier à proposer que ces successions d’édifices soient 

l’expression de surface de panaches mantelliques ascendant et provenant de la limite 

manteau inférieur/noyau (CMB ; Core Mantle Boundary) et s’étalant à la base de la 

lithosphère. Selon Morgan (1972), ces panaches auraient un diamètre de 150 km et une 

vitesse d’ascension verticale de l’ordre de 2 m par an. Le mouvement progressif des plaques 

Figure 14: (A) vue en coupe et (B) en plan du système de point 
chaud d’après le modèle de Wilson (1963). 
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lithosphériques au-dessus de ces panaches permettent alors la création d’îles volcaniques 

alignées comme la chaîne d’Hawaii-Empereur (Morgan, 1972).  

 Courtillot et al. (2003) distinguent 3 types de points chauds (Fig. 15). Les points chauds 

primaires ayant une source mantellique provenant de la limite noyau-manteau (CMB pour 

Core-Mantle Boundary), tandis que les points chauds secondaires possèdent une origine 

moins profonde localisée au toit de deux anomalies importantes de vitesses bloquées à la 

base de la zone de transition entre le manteau supérieur et inférieur. Elles sont appelées 

LLSVPs (Large Low-Shear-Velocity Provinces) ou superpanaches. Celles-ci sont en position 

équatoriale, diamétralement opposées (au sud de la plaque Pacifique et sous l’Afrique du Sud) 

et prennent racine à la CMB (e.g. Dziewonski, 1984 ; Ritsema et al., 1999 ; Figs 15 et 16).  

Figure 15: Illustration des trois types de point chaud modifiée d'après Courtillot et al. (2003). La zone grisée marque la 
zone d’étude qui s’étend des Comores à la dorsale sud-ouest Indienne. On peut noter que d’après Courtillot et al. (2003), 
le point chaud de La Réunion est considéré comme étant un point chaud primaire. 
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Enfin, le troisième type de point chaud est lié à des phénomènes de fracturation de la 

lithosphère (e.g. Turcotte, 1973). 

 Courtillot et al. (2003) considèrent alors que le mode de convection au sein du 

manteau est régi par deux niveaux de convection. Un premier au sein du manteau supérieur 

et un second dans le manteau inférieur (Fig. 15). Les mouvements sont descendants au niveau 

des zones de subduction pour les deux niveaux de convection et les « slabs » atteignent la 

CMB (e.g. Van der Hilst et al., 1997). Les cellules de convection du manteau inférieur prennent 

alors racine à la CMB (Fig., 15 ; flèches blanches). Enfin les mouvements sont ascendants dans 

le niveau inférieur de convection au niveau des LLSVPs puis au niveau des dorsales océaniques 

pour le manteau supérieur.  

Figure 16: Modèle tomographique 
en onde S de Ritsema et al. (1999) 
modifié par Courtillot et al. (2003). 
(A) coupe à 500 et (B) 2850 km de 
profondeur. Les cercles noirs et 
rouges représentent les points 
chauds. Les cercles rouges 
marquent les 7 points chauds pour 
lesquels au moins 3 critères de 
sources profondes sur 5 sont 
obtenus d’après Courtillot et al. 
(2003). A noter, les deux LLSVPs 
(Afrique et sud Pacifique) sont très 
bien visibles sur la coupe à 2850 km 
de profondeur. 
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 Pour définir un point chaud primaire, Courtillot et al. (2003) proposent 5 critères : (1) 

une large province volcanique mise en place lors de l’initiation du volcanisme de point chaud ; 

(2) une chaîne volcanique linéaire d'âges progressifs depuis cette province volcanique ; (3) 

une anomalie de vitesse des ondes de cisaillement (VS) dans le manteau ; (4) une signature 

géochimique typique des magmas de type point chaud (OIB, Ocean Island Basalt) les 

différenciant des magmas émis aux dorsales (MORB, Mid-Ocean Ridge Basalt) et enfin (5) un 

important flux d’Archimède. Sur les 49 points chauds étudiés par Courtillot et al. (2003) 

seulement 7 possèdent 3 des 5 critères énumérés ci-dessus (Fig. 16). Ils considèrent alors que 

La Réunion au même titre qu’Hawaii, l’Afar, Louisville, l’Islande, Tristan de Cunha, Caroline et 

de l’île de Pâques sont des points chauds 

primaires. 

 French et Romanowicz (2015) ont pu 

imager en 3D les superpanaches Africain et 

Pacifique à l’aide de la tomographie 

sismique. A partir de leur analyse, ils 

déterminent que le point chaud de La 

Réunion est de type secondaire. C’est-à-dire 

que le panache mantellique alimentant le 

point chaud ne prend pas sa source à la CMB. 

Plus récemment encore, Tsekhmistrenko et al. (2016 et in prep) révèlent que la LLSVP sous 

l’Afrique se divise en plusieurs bras et qu’un de ceux-ci alimenterait le point chaud de La 

Réunion (Fig. 17). Ainsi, le lien entre la LLSVP africaine et le point chaud Réunion est fait. Le 

point chaud Réunion est donc relayé de point chaud primaire (Courtillot et al., 2003) à un 

point chaud secondaire.  

 

III.2. Le modèle du rifting passif - « Top-down tectonics » 
 Cette théorie menée principalement par Don Anderson et Gillian Foulger (e.g. 

Anderson, 2001 ; Foulger & Natland, 2003) explique que le magmatisme intraplaque (les 

points chauds) est la conséquence d’un rifting passif au sein de la lithosphère (Fig. 18). C’est 

donc en réaction de processus tectoniques extensifs superficiels que le magmatisme se met 

en place (« Top-down tectonic », Anderson et al., 2001, Anderson, 2002). Ce type de processus 

Figure 17: Le LLSVP africain se divise en plusieurs 
branches qui traversent le manteau jusqu'à la surface. 
D'après les travaux de Maria Tsekhmistrenko dans un 
numéro de l’ EOS de Duncombe (2019). 
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mantellique serait alors similaire au point chaud de 

type 3 de Courtillot et al. (2003) mais étendu à la 

totalité du magmatisme généré au niveau de la 

surface terrestre.  

 Pour expliquer la mise en fusion du matériel 

mantellique sans l’existence d’anomalie de 

température, Anderson et al. (2001) proposent que 

le manteau soit enrichi en matériaux basaltiques 

issus du recyclage dans les zones de subduction de 

matériaux lithosphériques (Fig. 18). Ceux-ci étant 

plus facile à fondre. En plus du processus de 

subduction, la mise en fusion partielle aux dorsales 

océaniques est à l’origine d’une dé-

homogénéisation du manteau invoqué pour 

expliquer les différences de quantité de produits 

magmatiques mis en place (Anderson, 2005). Ainsi 

lorsque des processus extensifs lithosphériques ont 

lieu au-dessus d’un manteau fertile, de grandes 

quantités de produits magmatiques se mettent en 

place. A l’inverse, un rifting passif au-dessus d’un 

manteau appauvri amoindri les quantités 

produites. 

 

III.3. Interaction point chaud /dorsale 
 En 1978, lorsque Morgan émet pour la première fois l’hypothèse de panaches 

mantelliques d’origines profondes pour expliquer les points chauds, il ajoute que ceux-ci 

peuvent interagir avec les dorsales océaniques. Cette interaction est notamment perceptible 

par une anomalie bathymétrique et une forte activité volcanique. Dyment et al. (2007) 

proposent une classification en trois types représentant une évolution spatiotemporelle du 

système ride/ point chaud : type 1 pour une superposition d’un point chaud et d’une dorsale ; 

type 2 pour une dorsale à proximité du point chaud et enfin le type 3 pour une dorsale 

éloignée d’un point chaud (Fig. 19). Un exemple particulièrement édifiant pour le type 1 est 

Figure 18:. Modèle du rifting passif – « Top-
down tectonics » ; Modifié d’après Foulger et 
al., 2005). Le magmatisme intraplaque est une 
conséquence de mouvements extensifs des 
plaques tectoniques et le manteau hétérogène 
explique la variabilité du volume de produit 
magmatique mis en place. 
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l’Islande puisque la dorsale Médio-

Atlantique est superposée au point chaud 

pour certains auteurs (e.g. Wolfe et al., 

1997). Les Galápagos sont l’archétype du 

type 2 d’après Dyment et al. (2007). Enfin, 

le point chaud Réunion qui se connecte à 

la dorsale centrale Indienne par la ride de 

Rodrigues constitue un exemple actuel 

pour le type 3 d’interaction (e.g. Mazzullo 

et al., 2017 ; Barruol et al., 2019). Pour 

chacun de ces types, les effets de l’activité 

magmatique diffèrent en taille et en 

nature. Pour le type 1, la nature du 

produit magmatique est un mélange entre 

la signature typique des rides (MORB, 

Mid-Ocean Ridge Basalt) et des points 

chauds (OIB, Ocean Island Basalt). Cette 

superposition se traduit par une activité 

magmatique intense amenant à 

l’épaississement de la croûte océanique et 

la création d’un plateau magmatique (Fig. 

19). Lorsqu’une dorsale est proche d’un 

point chaud (type 2), il est possible qu’une 

connexion asthénosphérique se mette en 

place entre les deux. Cela a pour effet de 

contaminer les roches produites à la dorsale avec une signature magmatique de type OIB. Une 

partie du flux asthénosphérique va migrer vers la surface et créer des édifices volcaniques 

alignés entre le point chaud et la dorsale. Lorsque la dorsale s’écarte du point chaud, 

l’interaction ride/ point chaud évolue du type 2 au type 3 (Fig. 19). La géométrie est identique 

à celle du type 2 mais avec une connexion et une production magmatique diminuée. Ainsi, le 

système Réunion-Rodrigues-Dorsale Centrale Indienne d’aujourd’hui est de type 3 et était 

auparavant de type 2. 

Figure 19: Les étapes de l'interaction point chaud /dorsale 
océanique pour un panache mantellique fixe et un déplacement 
vers la gauche de la dorsale. Modifié d'après Dyment et al. 
(2007). Les 3 types d'interactions selon la distance de la dorsale 
au point chaud sont reportés sur la figure. Les lettres en 
minuscule a, b et c correspondent respectivement à la dorsale 
centrale Indienne, la ride de Rodrigues et La Réunion dans 
l’exemple réunionnais. 
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III.4. Les marqueurs de l’activité d’un point chaud 
 L’activité des points chauds se traduit par des modifications de la topographie et de la 

structure de la lithosphère. Ces modifications sont imputées à la production magmatique 

exogène et endogène (e.g. trapps, sous-placage). 

 Au centre de l’anomalie thermique, générée par le panache mantellique ascendant, un 

soulèvement est généralement observé de l’ordre de 1000 à 2000 m pour une région 

concernée de 1000 à 2000 km de diamètre (White &McKenzie, 1989). Une telle anomalie est 

observée par McNutt & Fischer (1987) au sud du Pacifique. Celle-ci est imputée au 

superpanache du Pacifique. Ce type d’anomalie topographique/bathymétrique de la 

lithosphère est appelé super-bombement (ou superswell) et la préservation d’un tel 

soulèvement est d’autant plus facile en domaine océanique où l’érosion est plus faible qu’en 

domaine continental. 

 Les grandes provinces magmatiques (LIP : Large Igneous Province) telles que les trapps 

en domaine continental (e.g. les trapps du Deccan ou d’Éthiopie) ou les plateaux magmatiques 

en domaine océanique (e.g. Ferrar) sont un autre type de manifestation du volcanisme de 

point chaud. Ces épanchements volcaniques correspondent à une accumulation épaisse de 

coulées volcaniques sur de vastes étendues (e.g. jusqu’à 2 km d’épaisseur sur une surface de 

106 km2 à 1,25x106 km2  pour les trapps du Deccan ; respectivement Courtillot et al, 1986 ; 

Deshmukh, 1982 ; Devey & Stephens, 1991). Ceux-ci semblent se former au début de l’activité 

du point chaud, lorsque la tête du panache mantellique vient heurter la base de la lithosphère 

(e.g. Richards et al., 1989 ; Fig. 20). Ensuite, lorsque la queue du panache entre en contact 

avec la lithosphère, l’expression de surface du panache se fait sous la forme d’un alignement 

d’îles basaltiques témoignant d’une activité magmatique décroissante (Fig. 20).  

 En profondeur, il est communément admis qu’une partie du matériel magmatique qui 

migre de la LAB jusqu’à la surface reste piégée à la base de la croûte. On parle alors de sous-

placage magmatique (e.g. Karmalkar et al., 2008). Ce phénomène de piégeage du matériel 

Figure 20: Ascension d'un panache 
mantellique jusqu'à ce qu'il heurte la 
lithosphère. Lorsque la tête du 
panache entre en contact avec la 
lithosphère, une grande province 
magmatique se met en place (en b) 
puis un alignement d'édifices 
volcaniques formant la trace du 
point chaud lorsque la queue du 
panache est en contact avec la 
lithosphère (en C). D’après Niu et al., 
2017). 
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magmatique est expliqué selon Cox (1993) par un contraste de densité défavorable au 

matériel magmatique ascendant au niveau du Moho. Dans le domaine continental, ce 

phénomène est important puisqu’il contribue à la croissance et l’épaississement de la croûte 

continentale sans faire appel aux forces tectoniques (e.g. Thybo & Artemieva, 2013). En 

domaine océanique, du sous-placage magmatique est retrouvé sous de nombreux édifices de 

point chaud (îles ou plateaux magmatiques) : Hawaii (e.g. Leahy et al., 2010), La Réunion (e.g. 

Gallart et al., 1999; Fontaine et al., 2015), Maurice (e.g. Fontaine et al., 2015; Singh et al., 

2016), les Tristan Da Cunha (e.g. Geissler et al., 2017) ; les Marquises (e.g. Caress et al., 1995) 

ou encore les Açores (e.g. Spieker et al., 2018). De plus, White et al. (1992) montrent que 

l’épaisseur de la croûte océanique initiale (7,08 ±0,78 km) est modifiée de par son interaction 

avec un point chaud. Elle augmente jusqu’à une moyenne de 10,3 ±1,7 km. Enfin, lorsque 

celle-ci est accrétée à l’aplomb du panache la moyenne est largement supérieure avec 20,5 ± 

1,3 km.  
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IV.  Les mouvements verticaux 

 L’ensemble des phénomènes géodynamiques décrit précédemment (rifting, 

océanisation, point chaud) sont accompagnés de mouvements verticaux (surrection ou 

subsidence) permis grâce à la capacité de la lithosphère élastique à se déformer en réponse à 

une charge verticale (poids ajouté ou enlevé), horizontale (e.g. compression tectonique) ou 

les deux en même temps (Teixell et al., 2009). Ces mouvements verticaux sont alors la somme 

de deux composantes distinctes : tectonique et isostatique.  

 

 Teixell et al. (2009) ont réalisé une synthèse des mouvements verticaux de la 

lithosphère. Ils distinguent alors 9 mécanismes de mouvements verticaux auxquels un 10ème 

est ajouté ici (le poids d’un édifice volcanique ; Fig. 21). Cette synthèse montre que les 

mouvements verticaux de la lithosphère ne se situent pas uniquement aux bordures des 

plaques lithosphériques (e.g. soulèvement lié à un point chaud), tout comme les processus 

géodynamiques décris précédemment. Uniquement les mouvements verticaux 

accompagnant les processus géodynamiques rencontrés dans la zone d’étude seront 

présentés (pastilles vertes sur la Fig. 21). 

Figure 21: Synthèse des mouvements verticaux de la lithosphère modifiée d'après Teixell et al. (2009). Les pastilles vertes 
indiquent les mouvements verticaux attendus dans la zone d’étude. Les flèches noires indiquent une subsidence, les flèches 
blanches une surrection. 
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 Dans le cas du rifting (Fig. 21A,B), les mouvements sont dépendants de l’âge du rift. 

Pour un rift jeune, deux types de mouvements verticaux entrent en compétition : 

l’amincissement tectonique provoqué par les failles normales génère une subsidence 

permettant le dépôt de sédiments dans l’espace ainsi créé, alors que les épaules du rift se 

soulèvent par réponse isostatique. Pour un rift n’ayant pas abouti à l’océanisation, une 

subsidence thermique régionale se met en place permettant un approfondissement de la LAB 

initialement surélevée. 

 Lorsque la lithosphère océanique se met en place à la dorsale océanique par 

incréments, la lithosphère océanique accrêtée auparavant s’éloigne de l’axe de la ride. Ainsi, 

celle-ci refroidit (par diffusion thermique et la circulation d’eau de mer) et devient plus dense 

entrainant sa subsidence (Fig. 21C). On parle de subsidence thermique puisque c’est le 

refroidissement de la lithosphère qui en est le moteur. Cette subsidence thermique suit alors 

une loi mathématique qui lie la distance à la dorsale (l’âge de la lithosphère océanique) et la 

profondeur du plancher océanique (e.g. Parsons & Sclater, 1977). 

 Les points chauds vont avoir plusieurs effets sur l’équilibre isostatique de la 

lithosphère : (1) l’arrivée de la tête du panache (Fig. 21 E,E’), (2) de même que l’ajout de 

matériel magmatique en sous-placage à la base de la croûte vont engendrer un soulèvement 

de la lithosphère (Fig. 21 D,D’), alors que (3) l’ajout d’édifices volcaniques à la surface de la 

lithosphère aura pour conséquence d’engendrer une subsidence (Fig. 21J) (e.g. flexure à 

Hawaii, ou Maurice ; respectivement Walcott, 1970 ; Lénat et al., 2009). 

 

 

 

 

 

 

 

 Cette revue des processus lithosphériques nous a permis d’aborder les mécanismes 

et caractéristiques importants de certains types d’objets géodynamiques. Quels sont les 

processus rencontrés dans le sud-ouest de l’océan Indien ? et comment ces objets se sont-ils 

mis en place ? et selon quelle chronologie ? Une présentation du contexte géodynamique est 

réalisée dans la partie suivante.
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Objectifs : Présentation des connaissances et des débats actuels 
portant sur les lithosphères et sur les processus magmatiques du 
sud-ouest de l’océan Indien. 

Cirque de Mafate depuis le Maïdo, vue sur le Piton des Neiges 
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I. Contexte géodynamique du sud-ouest de l’océan Indien 

 Notre zone d’étude se situe dans le sud-ouest de l’océan Indien. Elle est limitée à 

l’ouest par le continent africain, à l’est par la dorsale centrale Indienne (CIR), au nord par la 

bordure nord du bassin des Mascareignes et au sud par la dorsale sud-ouest Indienne (SWIR ; 

Fig. 1). Cette zone est représentée sur la carte en Figure 1 par un carré bleu et couvre une 

surface de 4000x2000 km. Quelques rares terres émergées pointent au milieu de cette 

immensité océanique. Ainsi Madagascar, Mayotte, Glorieuses, Juan de Nova, Europa, 

Tromelin, La Réunion, Maurice et Rodrigues constituent les domaines émergés, dont le point 

culminant se trouve à 3070m (Piton des Neiges, La Réunion). A l’inverse, le domaine 

océanique est constitué de bassins océaniques profonds avoisinant les -5500 m par endroit 

(Bassin de Somalie, Bassin des Comores, Canal du Mozambique, Bassin des Mascareignes et 

Bassin de Madagascar) et de domaines immergés peu profonds (Ride de Davie, Plateau de 

Madagascar, Plateau des Mascareignes). 

 

 Sur cette zone, plusieurs objets géodynamiques contribuent à la structuration 

complexe des couches internes de la Terre, affectant en particulier la lithosphère. Il y a le Rift 

Est Africain (EARS : East African Rift System), les dorsales sud-ouest et centrale Indiennes, les 

points chauds Réunion et Marion, les marges passives du Canal du Mozambique et de 

Madagascar et les bassins océaniques (Mascareignes, Madagascar, des Comores et du 

Mozambique). Chacun de ces objets sera repris afin d’en rappeler les définitions, les concepts 

importants et leurs impacts sur la lithosphère. 
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Figure 1: Localisation de la zone d’étude. Carte bathymétrique de l’océan Indien (Smith & Sandwell, 1997) et localisation des principaux 
édifices volcaniques étudiés. Le rectangle bleu délimite la zone d’étude. Les traits rouges délimitent la plaque lithosphérique 
Somalienne. CM pour Canal du Mozambique, EARS pour rift Est Africain, CR pour ride de Carlsberg, CIR pour dorsale centrale Indienne, 
SWIR pour dorsale sud-ouest Indienne, SEIR pour dorsale sud-est Indienne, IOTJ pour point triple de l’océan Indien, ATJ pour point triple 
de l’Afar et OACTJ pour point triple Owen-Aden-Carlsberg. Les édifices volcaniques : MA pour Mayotte, G pour Glorieuses, J pour Juan 
de Nova, E pour Europa, S pour les Seychelles, T pour Tromelin, R pour La Réunion, MU pour Maurice, RR pour la ride de Rodrigues, S 
pour les bancs de Saya de Malha et Lx pour la ride de Laxmi. Les failles lithosphériques : DR pour la Ride de Davie, MW FZ pour la zone 
de failles de Mahanoro-Wilshaw et M FZ pour la zone de failles de Maurice. E-B, W-B et O-B pour respectivement les branche est, ouest 
et Offshore de l’EARS. QSA pour Quatlamba Seismic Axis, un axe diffus de déformation pouvant délimité les plaques Rovuma et Lwandle. 
Enfin BH pour Beira High ; un bloc continental isolé sur la marge passive mozambique. La zone blanche délimite une zone de déformation 
diffuse délimitant les plaques Capricorne et Indienne au nord puis Capricorne et Australienne à l’Est (hors carte). Cette zone de 
déformation diffuse est tirée de Laffaldano et al., 2018. 
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I.1. Lithosphères composant le sud-ouest de l’océan Indien 
 La structure lithosphérique de l’océan Indien est complexe. En effet, son accrétion 

n’est pas issue d’une dorsale unique, mais de l’éclatement poly-phasé du Gondwana lié à une 

succession de centres d’accrétion au cours du temps (e.g. Chatterjee et al., 2013 ; Reeves et 

al., 2016). On peut découper la lithosphère en plusieurs grands ensembles lithosphériques 

océaniques selon les directions d’accrétion, l’âge des roches et les bassins océaniques (Fig. 2). 

L’âge de la lithosphère océanique la plus ancienne est située dans le Canal du Mozambique. 

Cet âge a fait l’objet de plusieurs propositions successives. Les premières études dans les 

années 70 (Ségoufin, 1978 ; Simpson et al., 1979) identifient l’anomalie M22 (150,8 Ma)2 dans 

le Canal du Mozambique avant que l’anomalie M26 (155,7 Ma) ne soit identifiée (König & 

Jokat, 2010). Au nord du bassin du Mozambique, Leinweber & Jokat (2012) proposent que la 

lithosphère la plus ancienne se soit mise en place au Chron M41n (166 Ma), soit durant la 

période de faible activité du champ magnétique terrestre au Jurassique. Mueller & Jokat 

(2017) estiment que la croûte océanique la plus ancienne mise en place dans le Canal du 

Mozambique est vieille de 164.1 Ma (M38n2n). 

 Les plaques lithosphériques majeures sont délimitées par les dorsales centrale (CIR), 

sud-ouest (SWIR) et sud-est Indienne (SEIR) en contact au niveau du point triple de Rodrigues 

(IOTJ ; Indian Ocean Triple Junction). Au nord, c’est la dorsale de Carlsberg qui sépare la plaque 

Somalienne et Indienne. La dorsale de Carlsberg se connecte à la zone de fracture d’Owen et 

la dorsale de Sheba dans le golfe d’Aden formant le point triple d’Owen-Aden-Carlsberg (e.g. 

Rodriguez et al., 2018 ; Fig. 1). La dorsale de Sheba se connecte ensuite au point triple de l’Afar 

à l’ouest séparant les plaques Arabe, Somalienne et Nubienne (e.g. McKenzie et al., 1970).  

 Selon le cadre de référence temporel établis à partir des anomalies magnétiques et 

des traces de point chaud, la vitesse d’accrétion de la SWIR est lente à ultra-lente. Cela a pour 

conséquence d’exhumer le manteau par endroit (e.g. Cannat et al., 2006). La CIR, la SEIR et la 

dorsale de Carlsberg sont à contrario des dorsales rapides.  

 La limite de la plaque Somalienne du côté Africain se poursuit à la fois en domaine 

terrestre par le Rift Est Africain (EARS) et par les rifts malgaches puis en mer sous une forme 

de grabens étroits (Mougenot et al., 1986) et plus au sud le long de la ride de Davie (Chorowicz, 

2005). Il a récemment été proposé que ce système extensif se poursuivait (1) au sud le long 

 
2 Les âges correspondants aux Chrons sont issus Gradstein & Ogg (2004). 
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d’un axe NE-SO appelé Quatlamba seismic axis (Deville et al., 2018) séparent les microplaques 

lithosphériques de Lwandle et de Rovuma dans le Canal du Mozambique et (2) à l’est entre le 

graben de Kerimba et la pointe nord de Masdagascar (Famin et al. 2020 ; Fig. 3). Ces deux 

segments sont soulignés par une sismicité régionale et un volcanisme à l’origine de plusieurs 

îles et monts sous-marins : Bassas da India, Eggert et Europa le long du Quatlamba seismic 

axis et l’archipel des Comores, les bancs de Geyser et Zelé le long de l’axe est-ouest entre 

l’Afrique et Madagascar. 

 Par ailleurs, l’océan Indien a été et est toujours le berceau d’un volcanisme de point 

chauds (Réunion, Marion, Bouvet, Kerguelen, Afar et peut-être les Comores) ayant largement 

contribué à son histoire géodynamique (e.g. Duncan & Storey, 1992). Les traces des points 

chauds Marion et Réunion sont particulièrement visibles et sont respectivement à l’origine 

d’alignements volcaniques depuis les Trapps crétacé de Madagascar (de Wit, 2003) du plateau 

de Madagascar (ou ride de Madagascar ; Storey et al., 1995) jusqu’à l’île Marion au Sud de la 

SWIR (Georgen et al., 2001) et de l’alignement des Trapps du Deccan-Laccadive-Maldives-

Chagos-Plateau des Mascareignes-Maurice-Réunion (Duncan et al., 1990 ; Fig. 3).  

 La lithosphère continentale n’est pas uniquement cantonnée au pourtour de l’océan 

Indien, mais elle se situe également au sein de celui-ci. Madagascar, les Seychelles (e.g. 

Hammond et al., 2012) et la ride de Laxmi (Mishra et al., 2018) sont des exemples de 

lithosphère continentale au milieu de ce vaste océan. La nature de la ride de Davie localisée 

entre Madagascar et le continent africain, révélée par plusieurs dragages, est continentale 

selon Bassias & Leclaire (1990) et Bassias (1992). D’ailleurs, la nature lithosphérique de 

certaines zones de l’océan Indien est en débat, tels que le long du Plateau des Mascareignes 

jusqu’à l’île Maurice (Fontaine et al., 2015 ; Singh et al., 2016 ; Torsvik et al., 2013 ; Ashwal et 

al., 2017) ou encore au niveau de l’archipel des Comores (e.g. Talwani, 1962 ; Flower & Strong, 

1969 ; Lort et al., 1979 ; détails dans la section I.3.1). Afin de comprendre comment ces 

lithosphères se sont mises en place, une synthèse géodynamique est réalisée dans la partie 

suivante. 
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Figure 2 : Traces des points chauds Marion (vert) et Réunion (violet) et position du point chaud de l’Afar (orange). 
Les âges (en Ma) figurent le long des alignements volcaniques. Les âges sont issues d’une compilation de 
plusieurs auteurs : Duncan et al., 1990 ; Duncan & Hargraves, 1990; Duncan & Storey, 1992; Storey et al., 1995; 
Hoffmann et al., 1997 ; Lénat et al., 2001; O’Neill et al., 2005; Moore et al., 2011; Smietana, 2011. Fond de 
carte : carte bathymétrique du sud ouest de l’océan Indien (Smith & Sandwell, 1997). Les valeurs en gris 
correspondent à l’épaisseur de sous-plaquage magmatique connu le long de la trace du point chaud Réunion. 
Les points bleus représentent la localisation de la sismicité fournie par l’USGS entre 1963 et 2018. Les acronymes 
sont identiques à ceux de la Fig. 1. 

Figure 3: Grands ensembles lithosphériques de l’océan Indien regroupés par âges. Figure 
modifiée d’après Bissessur (2011). Les abréviations sont identiques à la Figure 1. « Aseismic 
ridge » correspond à des hauts bathymétriques construit dénué de toute sismicité. Ils sont 
imputés aux traces des points chauds de La Réunion et de Marion (Fig. 2). La ride de Davie est 
de composition continentale selon Bassias & Leclaire, (1990) et le point d’interrogation au 
niveau de l’archipel des Comores suggère le débat autour de la composition sous celle-ci. 
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I.2. Évolution géodynamique à l’origine des lithosphères de l’océan 
Indien 

I.2.1. Orogenèses panafricaines 
 Depuis au moins 3 milliards d’années, la Terre connait grâce aux mouvements des 

plaques lithosphériques une succession d’orogenèses et de périodes de démantèlement de 

supercontinents. Le dernier supercontinent constitué (Gondwana) s’est formé entre 500 et 

600 Ma après la fermeture des paléo-océans de l’Adamastor ou du Mozambique (Trompette, 

2000). La collision de trois plaques lithosphériques issues du démantèlement du 

supercontinent Rodinia (700 et 1000 Ma ; Meert & Lieberman, 2008) formera les zones de 

suture de l’Adamastor et du Mozambique (Fig. 4). Ces collisions ont permis plusieurs 

orogénèses lors de la collision des super-compartiments lithosphériques (orogénèses est-

africaine, brésilienne et de Kuugan ; e.g. Gray et al., 2008) et formeront les ceintures 

orogéniques du même nom (Fig. 4). Le supercontinent Gondwana correspond alors un 

assemblage composite de cratons et de ceintures mobiles orogéniques (appelées ceintures 

vertes). A l’est, la zone de suture de l’océan Mozambique laisse place à la ceinture Est Africaine 

(EAO) longue de 6000 km (Holmes, 1951). Celle-ci, est divisée en deux parties ; au nord le 

bouclier Arabe/Nubien et au Sud la ceinture Mozambique initiée au néo-protérozoïques (Fritz 

Figure 4: Le Gondwana d'après Gray et al., 2008 modifié par Meert & Lieberman (2008). Le bleu corresponds aux 
cratons composant le Gondwana ouest et le jaune ceux de Gondwana est. Les traits de couleurs indiquent les zones 
d'orogenèse. Rose pour panafricaine, bleu pour Brésilienne et vert pour Kuugan. Les zones de suture des paléo-océans 
sont représentées par les  lignes pointillées. 
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et al., 2013). Cette orogénèse est restée 

tectoniquement active jusqu’à la fin du 

Cambrien (Meert & Lieberman ; 2008). Les 

témoins de la ceinture Mozambique sont 

retrouvés au sud de Madagascar et sur 

l’ensemble de la bordure ouest du Canal du 

Mozambique (Fig. 5). Sur la marge Est-

Africaine, du Kenya au Mozambique, le 

témoin principal de l’EAO correspond à 

une succession de nappes 

métamorphiques à facies granulite de 

sédiments et de roches ignées 

métamorphisées (Fig. 5 ; Fritz et al., 2013). 

Cette nappe est appelée : nappe de Cabo 

Delgado au Mozambique. A Madagascar, 

les témoins de la ceinture Mozambique 

sont retrouvés au nord (ceinture de 

Bemarivo) et au sud-ouest (domaine de 

Vohibory ; e.g. Thomas et al., 2009) 

partout ailleurs, les roches sont anté- 

néoprotérozoïques (Fritz et al., 2013). La 

ceinture de Bamarivo est composée de 

para-gneiss et de série volcano-

sédimentaires (Jöns et al., 2006). Ces deux 

provinces semblent correspondre à des 

paléo-océans qui se situaient de part et 

d’autre du microcontinent Azania qui recouvre une grande partie de Madagascar jusqu’à 

l’Arabie en passant par la Somalie d’âges Archéens et Paléoprotérozoïques (Fig. 5 ; Collins and 

Pisarevsky, 2005). 

 

 

Figure 5: Distribution des témoins actuels de l’orogénèse Est-
Africaine. Les abréviations SM pour Sahara Metacraton; CTB 
pour Congo–Tanzania–Bangweulu Cratons; ZKC  pour 
Zimbabwe–Kalahari Cratons; I pour Irumide Belt; A pour Antogil 
Craton; Mpour Masora Craton; ANS pour Arabian Nubian 
Shield. D’après Fritz et al. (2013).  
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I.2.2. Dislocation du Gondwana 
 Il est généralement admis que la dispersion du supercontinent Gondwana Est soit le 

résultat d’une succession de rifts actifs engendrés par des points chauds successifs (e.g. Storey 

et al., 1995 ; Storey, 1995). Durant le démantèlement du Gondwana, 5 provinces 

magmatiques ont été édifiées par 5 points chauds successifs (Chatterjee et al., 2013): Karoo-

Ferrar (Bouvet ; 182 Ma) ; Kerguelen-Rajmahal (Kerguelen, 118 Ma) ; Morondava-Sainte 

Marie (Marion ; 88 Ma) ; Sommath (70 Ma) et La Réunion (65 Ma). L’histoire de ce 

démantèlement est synthétisée ci-dessous avec comme illustrations, des cartes de 

reconstitutions paléogéographiques à différentes étapes du processus d’ouverture de l’océan 

Indien issues de Reeves (2014) et Reeves et al. (2016) et des compléments provenant d’autres 

reconstitutions paléogéographiques (e.g. Seton et al., 2012 ; Chatterjee et al. 2013). 

 

L’intiation de cette dislocation est 

causée par le point chaud Bouvet qui est 

à l’origine des provinces magmatiques 

de Bouvet-Ferrar ou Karroo-Ferrar et de 

la ride du Mozambique (e.g. Duncan et 

al., 1997). Les provinces Karoo sont 

aujourd’hui visibles en Afrique du Sud 

jusqu’à la marge centrale du 

Mozambique, les provinces de Ferrar au 

Sud de l’Antarctique et enfin le groupe 

de Tasman en Australie (e.g. Duncan et 

al., 1997). L’expression de ce point 

chaud sur la côte du Mozambique est le point triple Karoo (e.g. Jourdan et al., 2006 ; détaillé 

en II.3). S’en suit une période de rifting actif dont deux zones principales localisent la 

déformation entre le Gondwana est et ouest. Plus précisément, un rift se forme au nord entre 

l’actuel Madagascar et l’actuel Somalie (avec une composante tectonique senestre) puis un 

autre système de rift au sud entre l’actuel Antarctique et l’actuel Mozambique selon une 

direction d’amincissement NNO-SSE (Fig. 7). Ce rifting initié au Permo-Trias (e.g. Cox, 1992) 

est accompagné d’une sédimentation importante appelée Karoo. Celle-ci est retrouvée dans 

les bassins de Morondava, de Majunga (e.g. Wen et al., 2015 ; Rogers et al., 2000), le long de 

Figure 6: Position intiale anté-dislocation du Gondwana. Repris dans 
Senkans et al. (2019) modifié d'après Reeves (2014). 
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la ride de Davie (Bassias & Leclaire, 1990) et le long de la marge centrale du Mozambique 

(Senkans et al., 2019 ; Fig. 7). Ces sédiments syn-rift sont des flyschs et des arkoses et sont 

issus de l’érosion du Gondwana et la base de cette sédimentation syn-rift est légèrement 

métamorphisée (Bassias, 1992). Cette phase de rifting est également à l’origine de la 

formation de deux blocs continentaux isolé appelé Beira High3 et Limpopia4 le long de la marge 

centrale Mozambique pour l’un et sous la ride du Mozambique pour l’autre (Reeves et al., 

2016 ; paléo-localisation en Fig.7). La formation de ces blocs étant probablement liée à des 

directions d’amincissement différentes et un saut de centre extensif durant les premières 

étapes du rifting (Mueller et al., 2016 ; Senkans et al., 2019). 

 La rupture continentale est effective vers 

165 Ma, avec le début de l’accrétion 

océanique pour ces deux zones en 

extension distinctes (Coffin & Rabinowitz, 

1988 ; Jokat et al., 2003). L’accrétion des 

bassins de Somalie et du Mozambique 

démarrent alors et le bloc composé des 

Seychelles, de Madagascar, l’Inde, 

l’Antarctique et l’Australie (ex-Gondwana 

Est) dérive vers le sud-est suite à l’ouverture 

de ces bassins (Fig. 7). La jonction entre ces 

deux bassins en ouverture se fait le long de 

la ride de Davie dite « d’origine », localisée 

à l’est du bassin Rovuma (ODFZ ; Reeves et 

al., 2016). L’ODFZ correspondant à la partie la plus au nord de l’actuelle ride de Davie, jusqu’à 

3° N. Selon Reeves et al. (2016), le rôle de l’ODFZ s’arrête lorsque l’accrétion océanique dans 

le bassin Mozambique se termine vers 124 Ma. L’ouverture dans le bassin du Mozambique se 

fait initialement selon une direction NNO-SSE puis N-S (Reeves et al., 2016 ; Senkans et al., 

2019 ; Fig. 8-9). 

 
3 Considéré comme un continental ribbons par Senkans et al. (2019) 
4 Considéré comme un micro-continent par Reeves et al. (2016) 

Figure 7: Ouverture du océanique entre le Gondwana ouest et Est 
à 153,19 Ma. Les zones en oranges correspondent aux bassins du 
rift Karoo. Les traits noirs indiquent les principales directions 
d’intrusion magmatiques formant le point triple Karoo. Les traits 
rouges, la limite des blocs en position initiale anté-ouverture.        
D’après Reeves et al. (2016). 
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 A la suite de l’arrêt de l’activité de l’ODFZ, un rift s’initie entre Madagascar et l’Inde 

puis un second au sein de l’ex-Gondwana Est entre le bloc Seychelles-Madagascar-Inde d’une 

part et le bloc Antarctique-Australie d’une autre part. L’ouverture de ce bassin se fait selon 

une direction N-S et se poursuit jusqu’au détachement complet des deux blocs, suivi de 

l’océanisation qui donnera naissance à la SEIR et à l'océan Enderby entre l’Antarctique et 

l’Inde (Fig. 9). Ensuite, la SEIR se connecte à un point triple situé au sud de Madagascar (dans 

la zone du future Madagascar Rise). Ce point triple lie alors le rift initié entre l’Inde et 

Madagascar, la SWIR et la SEIR (Reeves et al., 2016 ; Fig. 9). 

Vers 90 Ma, un nouveau point chaud apparait 

nommé Marion entre Madagascar et l’Inde-

Seychelles (Torsvik et al., 1998). Celui-ci est à 

l’origine de provinces magmatiques 

importantes à la fois au sud de Madagascar 

(province basaltique de Morondava ; Storey et 

al., 1995) et en Inde (province basaltique de 

Sainte-Marie ; de Wit, 2003). Ce point chaud est 

également à l’origine du plateau océanique 

magmatique de Madagascar (Madagascar Rise ; 

Zhang et al., 2011). L’océanisation de ce 

système divergent donnera lieu à la naissance 

Figure 8: Changement de direction d'ouverture du Bassin du Mozambique passant d'une direction NNO-SSE à N-S. Ouverture 
également du bassin océanique d'Enderby entre l'Inde et l'Antarctique. La connexion de la SWIR et de la SEIR se fait une fois 
l’Inde et l’Antarctique séparées. Modifié d'après Reeves et al. (2016). 

Figure 9: Connexion de la SEIR, SWIR et la future dorsale 
permettant l'ouverture du bassin des Mascareignes entre 
Madagascar et l'Inde. D'après Reeves et al. (2016). 



Chapitre 2 : Généralités et contexte géodynamique du sud-ouest de l’océan Indien 

p. 86 

du Bassin des Mascareignes à partir de 83 

Ma et jusqu’à 61 Ma (Fig. 11 ; Bernard & 

Munschy, 2000). L’accrétion océanique de 

ce bassin se fait selon une direction NE-SO 

et l’accrétion océanique à la SEIR devient 

également NE-SO (Reeves et al., 2016 ; Fig. 

10). Le mouvement de l’Inde vers le nord est 

accommodé par la proto-CIR (actuelle zone 

de fracture de Maurice ; Fig. 11). Cette 

proto-CIR correspond à la zone de fracture 

de Vishnu de direction NE-SO proposée par 

Reeves et al. (2016).  

 A 65-66 Ma, le point chaud Réunion se met 

en place et génère les premières provinces 

magmatiques qui sont le plateau 

magmatique océanique de Saya de Malha 

(64 Ma ; Duncan, 1990) à l’est des 

Seychelles et les trapps du Deccan, en Inde 

(environ 65 Ma, Courtillot et al., 1986). Un 

nouveau système de rifts s’établissant en 

deux étapes est mis en place. La première 

de 71 à 64 Ma consiste en la mise en place 

du rift de Gop entre le bloc Laxmi-Seychelles 

et l’Inde (Talwani & Reif, 1998). La seconde 

étape consiste en un saut du centre extensif 

vers le sud-est, entre le bloc composé de la 

ride de Laxmi et de l’Inde et le bloc des 

Seychelles. Bien que la mise en place du rift 

soit contemporaine des grandes provinces magmatiques initiées au début de l’activité du 

point chaud Réunion celle-ci est spatialement distincte de près de 1000 km (Chatterjee et al., 

2013). La marge passive des Seychelles est de type non-volcanique et la croûte océanique 

mise en place dans le bassin océanique d’Arabie est fine (environ 5 km d’épaisseur selon 

Figure 10: Connexion de la SEIR, SWIR et la dorsale du bassin des 
Mascareignes. La direction d'ouverture du Bassin des 
Mascareignes et l'ouverture à la SEIR sont désormais de 
direction NE-SO. D'après Reeves et al. (2016). 

Figure 11: L'accrétion océanique se fait au niveau de la dorsale 
de Carlsberg au nord de Seychelles après un saut de dorsale 
initialement présent dans le bassin des Mascareignes. 
L'ouverture de direction NE-SE est accommodée par la zone de 
fracture de Vishnu. D'après Reeves et al. (2016). 
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Collier et al., 2009). L’ouverture du bassin océanique d’Arabie à la CIR est effective vers 63,4 

Ma (Chatterjee et al., 2013). Celle-ci a pour conséquence de stopper l’ouverture du bassin des 

Mascareignes et d’isoler de manière définitive le microcontinent Seychellois de toutes autres 

lithosphères continentales (e.g. Reeves et al., 2016). Les Seychelles font dorénavant partie de 

la plaque Somalienne.  

 

 La dislocation du Gondwana se 

poursuit par la remontée de l’Inde à grande 

vitesse vers le nord-est (entre 5 et 20 

cm/an selon les étapes de migration ; Copley 

et al., 2011 ; Chatterjee et al., 2013). La 

vitesse de déplacement aurait été fortement 

influencée par la mise en place du point chaud 

Réunion sous la lithosphère (Cande & 

Stegman, 2011). La subduction de l’océan 

Néothétys, moteur de la remontée de l’Inde 

vers le nord est suivie de la collision de celle-

ci avec l’Eurasie vers 50 Ma (Allégre et al., 

1984). Dans le même temps, le point chaud 

Réunion continue de dessiner sa trace en 

surface (détaillé en partie II.1), et les dorsales 

de former la lithosphère océanique. 

 

 Aujourd’hui, le démantèlement du 

supercontinent Gondwana se poursuit avec la 

séparation de la plaque Somalienne des 

plaques Nubienne et Arabe. Les trois limites 

de plaques divergentes se connectent dans la 

région de l’Afar formant alors un point triple 

(Fig. 12 ; plaques Somalienne, Africaine et 

Arabe ; McKenzie et al, 1970). Cette 

séparation s’est initiée vers 30 Ma (Hoffman et 

Figure 12: Le Rift Est Africain (EARS) et sa possible 
prolongation dans le Canal du Mozambique. Les acronymes 
sont identiques à ceux de la Fig. 1. Les points bleus 
représentent la sismicité fournis par l'USGS de 1963 à 2018. Le 
cercle orange le point chaud de l’Afar. 
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al., 1997) lorsque le système de rift appelé Rift Est Africain (EARS pour East African Rift System) 

s’amorce à la suite des manifestations de surface habituelles du volcanisme de point chaud 

intracontinental (bombement crustal et trapps volcaniques causés par le point chaud de 

l’Afar ; Hoffman et al., 1997). Pour certains auteurs (e.g. Chorowicz, 2005), l’EARS s’est 

propagé durant 30 Ma vers le sud en formant trois bras distincts (Branches est, ouest et sud-

est ; Fig. 25) et pour d’autres c’est une ouverture diachrone le long de l’EARS qui a gouverné 

l’ouverture de l’EARS, dont le premier segment du Turkana a débuté son activité à 45 Ma puis 

vers le nord dans la région de l’Afar vers 30 Ma et enfin vers le sud, dans le rift de Rukwa vers 

25 Ma (e.g. Vetel & Le Gall, 2006 ; Boone et al., 2019).  

 La région dans laquelle les processus de divergence lithosphérique sont les plus 

avancés est celle de l’Afar, où certains blocs continentaux tel que le Danakil ou Aisha sont 

isolés du continent (e.g. Mohr, 1970 ; Eagle et al., 2002). Selon Lewi et al. (2016), la région de 

l’Afar est au stade précoce de l’océanisation. L’observation du EARS en domaine continental 

est aisée de par la succession de longues dépressions adjacentes et le volcanisme qu’il génère, 

tandis que son observation vers le sud est complexifiée par sa propagation à la fois diffuse et 

dans le Canal du Mozambique (Fig. 12). Pourtant, les édifices volcaniques du Canal du 

Mozambique semblent être liés à l’activité tertiaire de l’EARS d’après leur âges (Michon, 

2016 ; Courgeon et al., 2016 ; O’Connor et al., 2019) et leur localisation au niveau des zones 

de sismicité régionale (Deville, 2018 ; Famin et al., 2020 ; Fig. 12).  

I.3. Caractéristiques des lithosphères de la zone d‘étude 
 Pour décrire la lithosphère, plusieurs paramètres peuvent être étudiés : sa nature, son 

épaisseur (équivalent à la profondeur du LAB) et l’épaisseur de la croûte (qui renseigne sur 

l’histoire de la lithosphère). L’épaisseur de la croûte de la zone d’étude est extrêmement 

variable puisque la totalité du spectre crustal y est représenté depuis (1) de la croûte 

océanique naissante aux dorsales, une croûte océanique très ancienne et parfois même 

affectée par du magmatisme (e.g. de type point chaud) jusqu’à (2) la croûte continentale non 

amincie, des marges passives avec les structures décrites en Chapitre 1, partie II.2.3, et des 

blocs continentaux isolés (e.g. Hammond et al., 2012 ; Leinweber & Jokat, 2012 ; Fontaine et 

al., 2015 ; Andriampenomanana et al., 2017 ; Mueller & Jokat, 2017 ; Klimke et al., 2018 ; 

Vormann et al., 2020).  
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I.3.1. La nature et l’épaisseur de la croûte 
 

Le Canal du Mozambique 

 Comme la localisation des transitions continent-océan dans le Canal du Mozambique 

est essentielle afin de permettre les reconstitutions géodynamiques, de nombreuses 

tentatives successives d’établir sa localisation ont été menées et une synthèse de celle-ci est 

présentée en figure 13. Les études les plus récentes dans le bassin du Mozambique (Mueller 

& Jokat (2017) et Vormann et al. (2020) montrent que la TOC est située plus au nord que dans 

la proposition de localisation de Mascles et al. (1997). En effet, les lignes de sismique 

réfraction, couplées avec des mesures des champs magnétiques et gravimétriques le long de 

la marge Mozambique centrale permettent de contraindre précisément l’extension 

septentrionale de la croûte océanique et le domaine transitionnel. L’identification de la nature 

continentale du Beira High et son épaisseur de 25 km a permis à Mueller et al. (2016) ou 

Mueller & Jokat (2017) d’établir que la TOC était située plus au sud qu’à l’est du Beira High 

(Fig. 14). Klimke et al. (2018) montrent que la TOC suit ensuite la ride de Davie à l’est. Cela 

avait été proposé auparavant par Ségoufin et Patriat (1981) et appuyé par le dragage de 

roches cristallines à l’endroit de la ride de Davie par Bassias & Leclaire (1990) (Fig. 14).  

 Au nord, la TOC de la marge nord-ouest de Madagascar est assujettie à des débats (Fig. 

14). En effet, les anomalies magnétiques ne sont pas clairement dessinées et expliquées par 

certains par une croissance de la croûte durant la période d’accalmie magnétique du 

Jurassique (Coffin & Rabinowitz et al., 1987). Pour d’autres, cela les a conduits à penser que 

de la croûte continentale constitue le socle du Bassin des Comores (Lort et al., 1979). 

D’ailleurs, Talwani (1962) montre à partir de données isostatiques qu’une nature purement 

océanique est exclue entre Madagascar et le Mozambique. Les données géophysiques 

récentes de Klimke et al. (2016) et Vormann et al. (2020) confirment la nature continentale au 

sud-ouest du Bassin des Comores et de la croûte océanique dans son extrémité nord. Enfin, la 

présence d’un massif de quartzites sur l’île d’Anjouan (Flower, 1972), la présence d’inclusions 

de quartzites dans toute l’archipel des Comores (Flower & Strong, 1969) et la reconnaissance 

de sédiments syn-rift Karoo en éventail au large des Grandes Comores (le rifting initiant le 

démantèlement du Gondwana, Roach et al., 2017) jettent le trouble sur la nature du socle 

présent sous cet archipel. L’hypothèse d’une croûte continentale amincie sous l’arc des 

Comores a été envisagée par Reeves (2017). Celui-ci concluait qu’une telle présence n’était 
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pas incompatible avec les reconstructions géodynamiques et que les épaisseurs de croûtes 

attendues lorsque Madagascar et la Somalie sont réassemblées avec les Comores étaient 

cohérentes avec des épaisseurs de croûtes précambriennes. 

 En bordure sud-ouest de la zone d’étude, le long de la marge Mozambique sud, la 

localisation de la TOC est également en débat, certains voient une composition continentale 

de la croûte sous les plaines côtières du Mozambique (e.g. Klausen, 2009) d’autres une croûte 

océanique épaissie (Leinweber & Jokat, 2011). Au sud des plaines côtières du Mozambique, la 

nature crustale pour la ride Mozambique révélée par des forages serait de nature continentale 

(e.g. Raillard, 1990). Un micro-continent nommé Limpopia serait alors présent sous la ride du 

Mozambique (e.g. Reeves et al., 2016). A l’ouest dans le nord de la vallée du Natal, une croûte 

océanique est identifiée de par les anomalies magnétiques M0 à M12 (Tikku et al., 2002 ; 

Leinweber & Jokat, 2011).  

 Dans les zones ou la croûte océanique est identifiée dans le Canal du Mozambique (e.g. 

Mueller et al., 2016 ; Mueller & Jokat, 2017 et Vormann et al., 2020) son épaisseur est 

comprise entre 5,5 et 7 km (Fig. 13). C’est-à-dire dans la gamme de valeur d’épaisseur 

« normale » pour une croûte océanique (White et al., 1992).  

 

Bassin des Mascareignes 

 La TOC à l’est de Madagascar semble mimer la géométrie du trait de côte (Mascles et 

al., 1997 ; Fig. 14). Pourtant, bien que la nature de la croûte à l’est de Madagascar (Bassin des 

Mascareignes) ne fasse pas débat (anomalies magnétiques fortes et des basaltes océaniques 

obtenus par le forage DSDP site 239 ), la nature crustale du plateau des Mascareignes est 

remise en question. En effet, depuis la découverte de zircons Précambriens par Torsvik et al. 

(2013) puis Ashwal et al. (2016), la question de la présence d’un micro-continent appelé 

Mauritia sous le plateau des Mascareignes se pose. Cependant dès 1963, Shor & Pollard 

interprètent une nature océanique de la croûte sous de plateau des Mascareignes. Plus 

récemment, les données géophysiques montrent une croûte océanique épaissie par du sous-

placage magmatique à Maurice (7 – 10 km ; Fontaine et al., 2015 ; Singh et al., 2016). 



Chapitre 2 : Généralités et contexte géodynamique du sud-ouest de l’océan Indien 

p. 91 

 

 

 

 

Figure 13: (A) Épaisseur de la croûte selon plusieurs études 
à l’échelle du sud-ouest de l’océan Indien. Le code couleur 
des points indique l'étude à l'origine de la valeur affichée. 
Les traits colorés indiquent des lignes de sismique 
réfraction à l'origine des valeurs d’épaisseur de croûte 
affichées à côté des points. (B) zoom sur les valeurs 
d’épaisseur de croûte issues de Rindraharisaona et al. 
(2017) à partir des données du projet SELASOMA. 
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Ce sous-placage magmatique étant attribué à l’activité du point chaud Réunion. Récemment, 

à partir d’analyses géochimiques Nauret et al. (2019) attribuent la présence des zircons 

découvert par Torsvik et al. (2013) à du recyclage de matériel continental provenant de 

Madagascar ou des Seychelles durant l’orogénèse Panafricaine. La question des processus 

permettant un sous-placage magmatique aussi conséquent sous l’île Maurice (expliquant 

cette forte épaisseur crustale) reste un verrou scientifique qu’il faut lever afin d’écarter 

l’hypothèse du continent Mauritia.  

 Aux Seychelles, Hammond et al. (2012) montrent que la croûte possède une épaisseur 

de 32 à 40 km attribuée à une nature continentale de la croûte. Le long de la marge centrale 

du Mozambique et à Madagascar ces épaisseurs sont communes (Fig. 13A et B). À 

Madagascar, les épaisseurs crustales les plus importantes sont rencontrées à l’est (Fig. 13A et 

B). Ceci est expliqué notamment par Andriampenomanana et al. (2017) par un amincissement 

crustal à l’ouest causé par l’ouverture du Canal du Mozambique et permettant la mise en place 

des bassins sédimentaires Karoo de Majunga et de Morondava (e.g. Fig. 7).  

 À l’ouest des Laccadives, Maldives et Chagos, la croûte océanique est épaisse de 5 km 

(Hemstock et Thomson, 2004) tout comme dans le bassin Arabe (Chaubey et al., 2002). Au 

large des Seychelles (nord et sud, Fig. 13), Hammond et al. (2012, 2013) obtiennent que la 

croûte océanique est d’une épaisseur de 7 km au Sud (dans le bassin des Mascareignes) et 5 

km au nord. Sous la ride de Rodrigues, Fontaine et al. (2015) montrent que la croûte océanique 

possède une épaisseur de 6 km. Toutes ces épaisseurs obtenues à travers ces études sont dans 

la gamme d’épaisseur « normale » de la croûte océanique (5,5 à 7 km) proposée par White et 

al. (1992). 

 La valeur de l’épaisseur crustale tout le long de la trace du point chaud a notamment 

été investiguée par Fontaine et al. (2015) (Fig. 13A ; points bleus). La croûte sous La Réunion 

et Maurice est épaisse de 8 et 17 km. Hable et al. (2019) montrent que l’épaisseur de la croûte 

est supérieure en dessous de Maurice et La Réunion au regard des épaisseurs mesurées dans 

les bassins océaniques environnant (notamment dans le Bassin des Mascareignes, Fig. 15C). 

Ces épaisseurs importantes sont expliquées par la présence de sous-placage magmatique par 

les deux études. Pour les Laccadives, Maldives et Chagos (Fig. 13A), les épaisseurs crustales 

sont respectivement de 20, 18 et 13 km (Fontaine et al., 2015).  
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Figure 14: Localisation 
de la TOC (Transition 
Continent Océan) selon 
plusieurs auteurs dans le 
Canal du Mozambique. 
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 D’autres estimations de l’épaisseur crustale sous la trace du point chaud Réunion sont 

proposées par Hemstock & Thomson (2004), Nair et al. (2013), Kunnummal et al. (2018) et 

Sreejith et al. (2019) à partir de données gravimétriques. 

I.3.2. Profondeur du LAB 
 L’investigation de la profondeur de la LAB dans la région du sud-ouest de l’océan Indien 

a dans un premier temps été réalisée ponctuellement à partir de l’inversion conjointe de 

fonctions récepteur et de courbe de dispersion des ondes de surface sur les stations RER, MRIV 

et RODM (localisation Fig. 16 ; Fontaine et al., 2015). Ces auteurs révèlent que la LAB est située 

respectivement à une profondeur de 70, 50 et 25 km (Figs. 15B, C et 16A).  

 L’observation d’un approfondissement de la LAB entre RODM et MRIV ou RER est en 

accord avec un épaississement lithosphérique graduel lié au vieillissement de la lithosphère. 

Cependant, les auteurs soulignent que l’épaisseur de la lithosphère sous Maurice est 

anormalement fine (50 km) compte tenu de son âge (l’épaisseur normale estimée est 

d’environ 77 km pour une lithosphère de 72 Ma). Cet amincissement lithosphérique pourrait 

être imputé à de l’érosion lithosphérique induite de l’interaction entre la lithosphère et le 

panache mantellique de La Réunion (Fontaine et al., 2015). Ces observations avec des modèles 

de vitesses à 1D ont été récemment confirmées par Hable et al. (2019) à partir de la 

tomographie de la lithosphère avec une méthode d’intercorrélation du bruit sismique 

ambient (Fig. 15C).  

 

 Barruol et al. (2019) réalisent à partir des données sismologiques du projet RHUM-

RUM et du projet MACOMO une cartographie 3D de la profondeur de la LAB. À partir de la 

vitesse des ondes de cisaillement, ces auteurs déduisent la profondeur de l’isotherme 1200°C 

(la base de la lithosphère pour ces auteurs ; Fig. 16). Ils mettent en évidence : (1) un 

approfondissement graduel de la LAB océanique depuis la CIR, SEIR et SWIR où la LAB est la 

plus superficielle; (2) une lithosphère d’une épaisseur de 70 à 90 km sous les bassins de 

Somalie, des Comores, du Mozambique et des Mascareignes puis (3) une lithosphère épaisse 

(90 à 110 km) au S et au NO de Madagascar et vers le Mozambique selon un axe NO-SE.  
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Figure 15: (A) Localisation du profil de tomographie présenté en (C) ; (B) Structure lithosphérique en 2D déduite de 
l'analyse de fonctions récepteurs calculées aux stations sismiques de RER (Réunion) et MRIV (Maurice)(Localisation 
des stations en Fig. 29). D'après Fontaine et al. (2015) ; (C) profil de tomographie à partir du bruit sismique ambient, 
d’après Hable et al. (2019).  

Figure 16: Profondeur du LAB dans le sud-ouest de l'océan Indien déterminé à 
partir de la vitesse de propagation des ondes de cisaillement pour un isotherme 
de 1200°C. Les cercles et leurs remplissages représentent les profondeurs de la 
LAB obtenues pour les stations RER, MRIV et RODM par Fontaine et al. (2015). 
Modifiée d'après Barruol et al., 2019. Le trait rouge illustre la coupe présentée 
en Fig. 28 C. 
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II. Dynamique mantellique et magmatisme de l’océan Indien 

 Le sud-ouest de l’océan Indien a connu plusieurs épisodes de magmatisme au cours de 

son ouverture (cf. partie I) et encore aujourd’hui avec certains volcans actifs (e.g. Piton de la 

Fournaise, Karthala, à proximité de Mayotte). Cette activité se traduit par la création 

d’édifices, d’épanchement volcaniques et d’intrusions. Les figures 17 et 18 présentent une 

synthèse de ces marqueurs de surface de l’activité magmatique. Deux types de magmatismes 

coexistent dans cette région du monde : le magmatisme de point chaud (e.g. Réunion, Marion) 

et de rift (e.g. EARS).  

II.1. Les point chauds Marion et Réunion 
 L’existence des points chauds Marion et Réunion fait l’objet d’un consensus, alors 

qu’un troisième (le point chaud des Comores) est débattu, notamment concernant l’origine 

profonde de son matériel magmatique (e.g. Emerick & Duncan, 1986 ou Nougier et al., 1986).  

Le point chaud Marion est responsable d’épanchements volcaniques important à Madagascar 

comme l’atteste les nombreux affleurements sur l’ensemble des côtes malgaches (Torsvik et 

al., 1998 ; de Wit, 2003), ainsi que de l’édification du plateau magmatique au sud de 

Madagascar (Fig. 17 ; Zhang et al., 2011). Ce magmatisme a démarré au Crétacé supérieur 

(vers 90 Ma) lors de la séparation de l’Inde et de Madagascar (Chatterjee et al., 2013 ; Storey 

et al., 1995). 

 Les marqueurs de l’initiation de l’activité du point chaud de La Réunion sont retrouvés 

en Inde avec des âges attestant d’un magmatisme initial vers 68 Ma (Basu et al., 1993) avant 

la mise en place des trapps du Deccan (65-66 Ma, Courtillot et al., 1986 ; Renne et al., 2015), 

le plateau magmatique de Saya de Malha (64 Ma ; O’Neill et al., 2005) et sur l’île Praslin au 

nord-est des Seychelles (Devey & Stephens 1991). Les trapps du Deccan représentent un 

empilement de coulées de laves sur une épaisseur de 2 à 3 km sur une superficie comprise 

entre 106 et 1.25x106 km2 (Courtillot et al, 1986 ; Devey & Stephens 1991). Le mouvement de 

la plaque indienne vers le nord-est a engendré successivement l’édification des Laccadives, 

Maldives et Chagos (Duncan, 1990 ; Duncan & Hargraves, 1990). Ces édifices représentent la 

part exogène du magmatisme lié au point chaud. Une part endogène (sous-placage 

magmatique) est également présente sous ces édifices : 14, 11 et 5 km de sous-placage pour 

les Laccadives, Maldives (55 Ma) et Chagos (48 Ma) (Fontaine et al., 2015). De l’autre côté de 

la CIR, le Plateau des Mascareignes, Maurice et enfin La Réunion constituent la continuité de 
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la trace du point chaud (Shor and Pollard, 1963 ; Duncan, 1990). En effet, des datations 

réalisées sur des échantillons de basaltes situés le long du Plateau des Mascareignes (Duncan, 

1990 ; Duncan & Hargraves, 1990) montrent que l’extrémité nord du Plateau des 

Mascareignes est d’âge similaire à la partie sud des Chagos (45 et 48 Ma respectivement) et 

que le magmatisme est de plus en plus récent vers le sud jusqu’à l’île Maurice (33, 31 et 9 Ma ; 

Duncan, 1992 ; Moore et al., 2011 ; Fig. 17). Vers le sud-est, l’île de La Réunion est considérée 

comme l’expression de surface actuelle du point chaud du même nom depuis environ 5-7 Ma 

(Gillot et al., 1994 ; Lénat et al., 2001). A l’aplomb des îles Maurice et de La Réunion, les 

épaisseurs de sous-placages magmatiques respectives sont de 7 et 2 km (Gallart et al., 1999 ; 

Fontaine et al., 2015). Cependant, d’après Gallart et al. (1999), le sous-placage sous ces îles 

n’est pas continue à l’aplomb de la plaine abyssale les séparant alors que des édifices 

volcaniques sont retrouvés. 

 

 A l’est de la trace du point chaud Réunion, l’activité volcanique de la ride de Rodrigues 

(RR, Fig. 17) est datée entre 8 et 11 Ma (Duncan & Storey, 1992) et celle de l’île Rodrigues date 

d’environ 1,3-1,5 Ma (McDougall et al. ; 1965). Aucun sous-placage magmatique ne semble 

s’être développé sous Rodrigues d’après Fontaine et al. (2015). Le magmatisme de la ride de 

Rodrigues ne serait pas le seul fruit de l’activité du point chaud Réunion, mais résulterait de 

l’interaction de ce dernier avec la CIR via un chenal asthénosphérique (Dyment et al., 2007 ; 

Barruol et al., 2019). Cette interaction serait appuyée par des rapports 3He/4He intermédiaires 

entre les valeurs de ratio typiques du magmatisme de MORB et ceux obtenus à La Réunion 

(Furi et al., 2011). A contrario Nauret et al. (2006), concluent à partir de l’analyse des éléments 

majeurs et traces que l’interaction magmatique n’a pas eu lieu entre ces deux entités. 

  La Réunion est également entourée de monts sous-marins de taille kilométrique à 

plurikilométrique. La seule contrainte temporelle existante est une datation à 11,14 ± 0.24 Ma 

pour le mont sous-marin Moustik (Smietana, 2011 ; Fig. 14), synchrone du magmatisme de la 

ride de Rodrigues. 
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Figure 16 : (A) Édifices volcaniques construits (Trapps, plateaux magmatiques, îles) dans l'océan Indien. Les âges proviennent 
de : Duncan, 1990 ; Duncan & Hargraves, 1990; Duncan & Storey, 1992; Storey et al., 1995; Hoffman et al., 1997 ; Lénat et 
al., 2001; O’Neill et al., 2005; Moore et al., 2011; Smietana, 2011 ; Cucciniello et al., 2011. L pour Laccadives, Ml pour Maldives, 
C pour Chagos, Pr pour l’île de Praslin, S pour les Seychelles, RR, pour la Ride de Rodrigues, T pour Tromelin, P pour le mont 
sous-marin La Pérouse, Mk pour le mont sous-marin Moustik, M pour Maurice et enfin R pour La Réunion. (B) zoom sur les 
édifices volcaniques des Comores. Deux âges sont proposés : le premiers issues d’une datation absolue et le second d’une 
estimation provenant de Michon (2016) basée sur un taux de production de 0,04 à 0,06 m3/s. Les datations proviennent de 

Hajash and Armstrong 1972; Emerick and Duncan 1982; Deboeuf, 2004. † L’âge de la syénite a été déterminé par Montaggioni 

& Nougier (1981), mais sur un échantillon qui semble altéré. * indique l’âge minimal de Grandes Glorieuses proposé par 
Courgeon et al. (2016).  ** indique un âge probablement Turonien pour Leroux et al. (2020).  
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II.2. L’archipel des Comores : point chaud ou limite de plaque ? 
 L’archipel des Comores, situé dans le nord du Canal du Mozambique, est composé de 

quatre îles principales alignées selon la direction ONO-ESE (Grande Comore, Anjouan, Mohéli 

et Mayotte de l’ouest vers l’est) et de quatre monts sous-marins (les Jumelles et les bancs de 

Zélée, Geyser et Leven ; Fig. 17B). L’activité volcanique la plus ancienne de Mayotte est datée 

à 10,58 Ma (Debeuf, 2004). Cependant, l’activité volcanique aurait débutée entre 15 et 20 Ma 

(Nougier et al., 1986 ; Michon, 2016). Pour les îles de Anjouan, Mohéli et Grande Comore, les 

âges les plus anciens connus sont respectivement de 3,9, 5 et 0,13 Ma (Hajash & Armstrong 

1972; Emerick & Duncan 1982, 1983; Nougier et al. 1986). Une syénite présentant des indices 

d’altération à Anjouan à fait l’objet d’une datation à 11,1 ± 0,4 Ma (Montaggioni & Nougier, 

1981 ; Fig. 17).  

 L’origine du magmatisme au niveau de l’archipel des Comores est l’objet d’une 

controverse depuis plusieurs décennies. D’un côté, Emerick & Duncan (1982) proposent que 

l’archipel des Comores est l’expression de surface d’un panache mantellique ayant construit 

successivement les rides sous-marines d’Amirantes et de Farquhar, les structures volcaniques 

du nord de Madagascar puis Mayotte, Anjouan, Mohéli et Grande Comore. L’intervention 

d’une source mantellique profonde à l’origine du magmatisme est appuyée par la signature 

géochimique « enriched mantle » des laves émises au niveau du Karthala (Grande Comore ; 

Class et al., 1998).  

 Cependant, la progression du volcanisme vers l’ouest, suggérée par les datations 

isotopiques (Hajash & Armstrong 1972; Emerick & Duncan 1982, 1983; Nougier et al. 1986) 

n’est pas en accord avec le mouvement de la plaque Somalienne vers le nord-est (e.g. Müller 

et al., 1993 ; Kreemer, 2009). De plus, Michon (2016) propose un début de l’activité 

magmatique aux alentours de 20, 7, 10,5 et 9,1 Ma pour Mayotte, Anjouan, Mohéli et Grande 

Comore à partir d’un taux de production magmatique similaire à celui du Karthala (0,04 à 0,06 

m3/s). Ces résultats suggèrent que l’île de Mayotte est le premier édifice à s’être formé, suivi 

de la construction quasi-simultanée des 3 autres îles des Comores. 

 Le magmatisme des Comores est également interprété comme le résultat d’une 

déformation lithosphérique (Nougier et al., 1986) ou d’une dorsale océanique lente (Upton, 

1982). La distribution de la sismicité le long de l’archipel des Comores et jusqu’à l’extrémité 

nord de Madagascar (Bertil & Regnoult, 1998; Rindraharisaona et al., 2013 ; Fig. 12), combinée 

à des données tectoniques récemment acquises sur les îles de Mayotte, Anjouan et Mohéli, 
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suggèrent que l’archipel des Comores s’est développé dans une zone de déformation 

lithosphérique décrochante dextre, interprétée comme la limite nord de la plaque Lwandle 

(Famin et al., 2020). Cette limite de plaque constituerait un segment reliant la déformation 

extensive localisée sur les lithosphères continentales africaine et malgache (Fig. 12). 

 

 Enfin au nord-est des Comores, un autre édifice appelé Grandes Glorieuses est 

présent. Celui-ci est beaucoup plus ancien que ceux des Comores supérieur à 60 Ma pour 

Courgeon et al. (2016) et probablement d’âge Turonien pour Leroux et al. (2020). Ainsi, 

Grandes Glorieuses ne semble pas appartenir à l’ensemble volcanique des Comores mais sans 

doute à l’alignement volcanique d’Aldabra d’orientation NO-SE (Fig. 14 ; Courgeon et al., 

2016) .  

II.3. Magmatisme dans le Canal du Mozambique 
 La figure 17 présente une synthèse des indices de l’activité magmatique dans le Canal 

du Mozambique réalisé à partir des travaux de Gaina et al. (2013), Courgeon et al. (2016) et 

Mueller & Jokat (2017).  

 

L’activité magmatique du point chaud Karoo/Bouvet 

 L’activité magmatique la plus ancienne rencontrée dans cette région est celle du point 

chaud Bouvet (Fig. 18B ; 182 Ma ; Mueller & Jokat, 2017). Ce magmatisme s’est initié avant 

que le Gondwana ne débute sa dislocation vers 165 Ma (Coffin & Rabinowitz, 1988 ; Jokat et 

al., 2003). Ainsi, les provinces magmatiques construites par ce point chaud sont visibles sur 

les marges conjuguées de cette ouverture : de l’Afrique du Sud au Mozambique (Karoo), 

Antarctique (Ferrar) et Tasman (Australie) (e.g. Duncan et al., 1997). Les premières 

manifestations magmatiques de ce point chaud se situe au niveau de la jonction triple Karoo 

(Jourdan et al., 2006). L’injection du matériel magmatique s’est faite selon trois directions 

principales E-O, N-S et OSO-ENE appelée respectivement : Okavango Dyke Swarm, Lebombo 

Dyke Swarm et Mateke-Sabi Monocline (Fig. 17B). Ces directions d’injections sont 

superposées aux ceintures mobiles orogéniques Panafricaines (Jourdan et al., 2006). La trace 

du point chaud Bouvet s’étend jusqu’à l’île éponyme à 300 km à l’est du point-triple de Bouvet 

reliant la SWIR, la dorsale médio-Atlantique et la dorsale Antarctique-Amérique (Georgen et 

al., 2001). Ce point chaud est à l’origine du plateau magmatique Mozambique limité à l’est 
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par la zone de fracture d’Andrew Bain (MozR ; Fig. 17 ; Reeves et al., 2016). Selon les auteurs 

de la compilation présentée en Fig. 17.  

 L’activité magmatique de la marge continentale Mozambique 

 L’océanisation du bassin Mozambique débutée à 165 Ma (Coffin & Rabinowitz, 1988 ; 

Jokat et al., 2003) est accompagnée d’une activité volcanique sur la marge centrale 

Mozambique et Antarctique dont les manifestations sont les Seaward-dipping Reflector 

(SDRs) datés entre 168 et 166 Ma (Jokat & Mueller ; 2017). En profondeur, un sous-placage 

magmatique et des intrusions semblent recouper les SDRs jusqu’à 157 Ma marquant la fin de 

l’activité magmatique sur la marge Mozambique (Jokat & Mueller, 2017).  

  

Figure 17: Synthèse des indices de surface de l’activité magmatique dans le Canal du Mozambique. Réalisée à partir des travaux 
de Gaina et al. (2013), Courgeons et al. (2016) et Mueller & Jokat (2017). (A) localisation du magmatisme dans le sud-ouest de 
l’océan Indien et localisation du zoom sur la partie sud du Canal du Mozambique présenté en B. (B) Magmatisme dans la partie 
sud du Canal du Mozambique et son pourtour. Les âges proviennent de Courgeon et al. (2016) et Mueller & Jokat (2017). Les 
abréviations : BH: Beira High,  LADS: Limpopo-Angoche Dyke Swarm, , LDS: Lebombo Dyke Swarm, MB: Mozambique Basin, MCP: 
Mozambique Coastal Plains,  MozR: Mozambique Ridge, MSM: Mateke-Sabi Monocline,   ODS: Okavango Dyke Swarm, RRDS: 
Rooi Rand Dyke Swarm, SDR: Seaward-dipping Reflector, (C) représentation schématique de la jonction-triple Karoo. 
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 L’activité magmatique du point chaud Marion 

 Les marqueurs de l’activité magmatique du point chaud Marion initié à 90 Ma sont des 

trapps au sud de Madagascar (Storey et al., 1995) et la marge conjuguée Indienne (de Wit, 

2003), un plateau magmatique appelé Madagascar Rise (Zhang et al., 2011) jusqu’à l’île 

Marion à 250 km au sud de la SWIR (Georgen et al., 2001). Il est estimé par les mêmes auteurs, 

que la zone impactée par l’arrivée du magmatisme en surface atteint une largeur de 1000 km, 

rendant possible des manifestations de cette activité dans le Canal du Mozambique.  

 

 L’activité magmatique tertiaire 

 Dans cette partie du Canal du Mozambique, l’âge de certains édifices témoins du 

magmatisme le plus récent a été estimé par Courgeon et al. (2016) à partir de datations au 

sein des plateformes carbonatées. Ces édifices sont : les Sakhalaves (50-35 Ma), Bassas da 

India (33-17 Ma), Hall Bank (34-19 Ma) (Fig. 18B). D’autres édifices qui semblent 

contemporains de par (1) leurs morphologies (présence d’un atoll au sommet) comme Juan 

de Nova au large de Madagascar ou de (2) leur proximité avec Bassas da India comme Europa 

(distante de 100 km de Bassas da India) sont également retrouvés dans le Canal du 

Mozambique. Bassas da India et Europa sont localisées dans l’axe sismo-tectonique 

Quatlamba qui semble marquer la limite diffuse entre les microplaques Lwandle et Rovuma 

(Deville et al., 2018 ; Fig. 14). 

 

 

 

 

 Afin d’étudier l’impact du magmatisme sur la lithosphère du sud-ouest de l’océan 

Indien, nous allons utiliser les données du projet RHUM-RUM. Ces mêmes données vont 

également nous permettre d’apporter des éléments de réponses aux débats sur la nature de 

la lithosphère à la fois aux Comores et à l’île Maurice. Dans le chapitre suivant nous allons 

présenter le projet RHUM-RUM, ses questions scientifiques, ses collaborateurs et ses 

moyens.
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Objectifs : Présentation du projet RHUM-RUM, des questions 
scientifiques, des moyens et données. 
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 Notre étude de la structure lithosphérique du sud-ouest de l’océan Indien et de ses 

relations avec le magmatisme du point chaud de La Réunion et du rift est Africain a été réalisée 

en utilisant les données sismiques enregistrées lors du projet ANR/DGF RHUM-RHUM 

(Réunion Hotspot and Upper Mantle–Réunions Unterer Mantel). 

 Avant le projet RHUM-RUM, le point chaud de La Réunion était considéré comme 

l’archétype du point chaud primaire, avec une anomalie mantellique initiée à la base du 

manteau inférieur et remontant verticalement jusqu’à l’aplomb de la lithosphère (Courtillot 

et al., 2003). Pourtant aucune imagerie de tomographie sismique suggérant l’existence d’un 

panache vertical alimentant le volcanisme de surface n’avait encore était fournie. L’objectif 

principal du projet RHUM-RHUM était donc d’imager les structures mantelliques, depuis la 

croûte jusqu’ à la base du manteau à l’aplomb du sud-ouest de l’océan Indien, afin d’étudier 

la géométrie du point chaud Réunion à l’aide d’un vaste réseau de capteurs sismiques.  

 Ce projet franco-allemand porté par Guilhem Barruol (IPGP) et Karin Sigloch 

(Université de Munich) a été financé principalement par l’Agence Nationale de la Recherche 

(France) et par le Deutsche Forschungsgemeinschaft (Allemagne). Ce projet s’est déroulé de 

2011 à 2016 en mobilisant plusieurs équipes de recherches issues de l’Institut de Physique du 

Globe de Paris, l’Université de Munich, l’Université de La Réunion, l’Alfred Wegener Institut 

Bremerhaven (AWI), le Mauritius Oceanography Institute et les universités d’Antananarivo, 

Bonn, Brest, Frankfurt, Montpellier, Münster, Nice, Orsay et enfin Strasbourg.  
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I. Les réseaux sismiques RHUM-RUM 

 Les 77 stations sismologiques déployées à terre et en mer pour étudier la structure du 

manteau sous le point chaud de La Réunion font de ce réseau le plus important pour étudier 

la géométrie d’un point chaud (Stähler et al., 2016 ; Fig. 1).  

I.1. Le réseau sous-marin 
 Une grande partie du réseau était composé de sismomètres de fond de mer (appelés 

OBS pour Ocean Bottom Seismometers, ) permettant de couvrir une zone de 2000x2000 km2 

centrée autour du point chaud de La Réunion, s’étirant du Canal du Mozambique à la CIR (Fig. 

1A, C). La densité de stations de fond de mer déployées est plus importante autour de 

l’expression de surface supposée du panache mantellique (La Réunion, Maurice) et la 

connexion entre ce panache et la CIR (la ride de Rodrigues ; Fig. 1A). Des stations ont 

également été déployées le long de la CIR et la SWIR où un sous réseau de capteurs a été 

déployé sur la SWIR à 65°20’E-27°40’S (8 stations ; Fig. 1C).  

Figure 1: Le réseau RHUM-RUM marin et terrestre ainsi que 3 capteurs GEOSCOPE (RER, MRIV et RODM). Les couleurs indiquent 
l'état du réseau des capteurs sismiques à la fin de l'expérience RHUM-RUM (vert: a fonctionné normalement; rouge: n'a pas 
fonctionné et orange: bruitée). (B) et (C) sont respectivement des zooms sur le réseau de La Réunion et de la SWIR. Données 
provenant de RESIF :  http://dx.doi.org/10.15778/RESIF.YV2011 . Fond de carte de (A) et (C) bathymétrie de Smith & Sandwell 
(1997) et (B) le MNT RGEALTIr_2-0 (IGN-F, 2017). 

 

http://dx.doi.org/10.15778/RESIF.YV2011
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 Le déploiement des OBS s’est déroulé en septembre 2012 durant la campagne MD192 

(Barruol et al., 2012) à bord du N/O Marion Dufresne (Fig. 2A). Les stations ont enregistré les 

signaux sismiques pendant 13 mois jusqu’à leur récupération en novembre 2013 lors de la 

campagne M101 (Sigloch, 2014) à bord du N/O Meteor (Fig. 2B).  

 Les OBS utilisés pour ce réseau provenaient du parc d’OBS DEPAS et GEOMAR5 (48) et 

du parc d’OBS INSU6 (9) pour un total de 57 stations (Fig. 2 C-D). Le sismomètre Guralp CMG-

OBS4OT qui équipe les OBS DEPAS-GEOMAR se situe au sein de sa structure alors que le 

sismomètre Nanometrics Trillium240OBS des OBS INSU est accroché à un bras permettant le 

largage une heure après avoir touché le fond de l’océan. La différence notable des capteurs 

entre les deux parcs OBS est la fenêtre d’échantillonnage de 240 s pour le modèle INSU (très 

large bande) et de 60 ou 120 s pour le modèle DEPAS-GEOMAR (large bande). Le modèle 120 

s était un prototype au moment de l’expérience et celui-ci n’a pas fonctionné pour les 12 

stations équipées de ce capteur (Fig. 1A, Tableau 1).   

 
5 Deutscher Geräte-Pool für Amphibische Seismologie (Allemagne), les sismomètres GEOMAR sont très 

similaires aux sismomètres DEPAS (Stälher et al., 2016). 

6 Institut National des Sciences de l’Univers (France) 

Figure 2 : (A) Le navire océanographique français Marion Dufresne (Photo : N. Gravier); (B) Le navire océanographique 
allemand Meteor (photo : N.Verch) ; (C) OBS INSU français et (D) OBS DEPAS et GEOMAR. 
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Tableau 1: Synthèse des performances des OBS utilisés lors du projet RHUM-RUM. Modifié d'après Stälher et al. (2016). 
L’abréviation (gZ) indique que des “glitch”sont observés sur la composante verticale du sismomètre correspondant (concerne 
uniquement les sismomètres INSU). « Skew value » correspond au retard en seconde entre le temps enregistré par l’instrument 
et le celui enregistré par le GPS au moment de la récupération (« NA » pour les instruments pour lesquels l’horloge s’est stoppé 
prématurément). Pour les stations DEPAS, le nombre de jours d’enregistrement peut excéder le nombre de jours de déploiement 
car l’enregistrement a démarré à bord du bateau avant le déploiement. L’abréviation « 120s inst. » Se réfère aux stations 
comportant un instrument DEPAS 120 s. Ceux-ci n’ont pas fonctionné pendant l’expérience. GEOMAR, DEPAS LOBSTER 
renseignent sur l’institut d’où proviennent les OBS. 
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 Ce sont donc 65 stations qui ont fonctionnée à l’issue du projet RHUM-RUM.  

 Les OBS sont équipés de batteries lithium leur permettant d’atteindre une durée 

d’enregistrement d’une année. Les performances et les spécificités des capteurs INSU et 

DEPAS-GEOMAR sont synthétisés en Tableaux 1 et 2. L’échantillonnage pour les capteurs 

Nanometrics et Guralps sont respectivement de 62,5 Hz et 50/100 Hz.  

 

 INSU DEPAS 

Constructeur 
Scripps Institution of 

Oceanography / INSU-IPGP 
K.U.M, Kiel 

Type d’OBS LCPO2000-BBOBS DEPAS - LOBSTER 

Poids 25/350 kg 30/400 kg 

Sismomètres Trillium 240OBS (240 s) CMG-OBS40T (60 ou 120 s) 

Consommation électrique 700 mW (sismomètre) + 600 mW 

(enregistreur) 

100 mW (sismomètre) + 520 mW 

(enregistreur) 

Tableau 2 : Comparaison des capteurs sismiques sous-marins provenant des parcs d'OBS INSU et DEPAS-GEOMAR 

 

I.2. Les réseaux terrestres 
 Le réseau terrestre comprenait 20 sismomètres constituant trois sous-réseaux : (1) un 

réseau de 5 stations localisées sur la côte est malgache (appelé RUM)  dont les capteurs 

proviennent du parc SisMob7; (2) un réseau de 5 stations installées sur les Iles Éparses dont 

les stations ont été fournies par l’AWI et enfin (3) un dernier réseau de 10 stations sur l’île de 

La Réunion provenant des universités de La Réunion, Bonn et Münster (Fig. 1A-B). Le dernier 

sous-réseau n’a pas été utilisé dans le cadre de cette thèse puisque l’ampleur spatiale de ce 

réseau s’apparente à un point à l’échelle de l’étude et sera valorisé dans une autre étude, ainsi 

il n’est pas détaillé ici, mais plus d’informations le concernant sont disponibles sur le site de 

RESIF. Les sismomètres déployés sur les Iles Éparses et à l’est de Madagascar sont 

respectivement du modèle CMG3-ESPC de la marque Guralp et le modèle STS-2 de chez 

Streckeisen. Tous les capteurs sismiques déployés à terre ont fonctionné (Fig. 1A-B). 

 

 
7 Parc national français d’instruments sismologiques mobiles terrestres (CNRS-INSU) 

http://seismology.resif.fr/#NetworkConsultPlace:YV[2011-01-01T00:00:00.000000_2016-12-31T23:59:59.999999]


Chapitre 3 : L’expérience RHUM-RUM, objectifs et réseaux  

p. 109 

 
Tableau 3: Métadonnées des sismomètres terrestres. Les abréviations T-240, T-120, CMG3 et STS-2 correspondent 
respectivement aux capteurs Nanometrics Trillium 240 et 120 s, au capteur Guralp CMG3-ESPC et au capteur Streckeisen STS-
2. La barre verte indique les stations utilisées à contrario de la barre rouge. Données disponibles sur 
http://dx.doi.org/10.15778/RESIF.YV2011 . 

 

 En plus du réseau RHUM-RUM, trois stations permanentes de type large bande issues 

(1) du réseau global français GEOSCOPE installées à La Réunion (RER) et Rodrigues (RODM) et 

(2) une station issue du réseau IRIS à Maurice (MRIV) ont été utilisées dans le cadre de ces 

travaux (Fig. 1A, Tableau 4).  

 
Tableau 4 : Localisation et type de capteur des sismomètres GEOSCOPE et IRIS utilisés dans cette étude. Les acronymes des 
capteurs sont identiques à ceux du Tableau 3. Pour plus d’informations concernant le réseaux GEOSCOPE : 
http ://geoscope.ipgp.fr/index.php/en/ . 

http://dx.doi.org/10.15778/RESIF.YV2011
/Users/laurent/Library/Containers/com.apple.mail/Data/Library/Mail%20Downloads/B822CE7C-5A27-46F0-8FEA-A2AA549FE546/http%20:/geoscope.ipgp.fr/index.php/en
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II. Traitement des données avant cette thèse 

 Les enregistrements obtenus par le réseau RHUM-RUM ont fait l’objet d’une 

uniformisation et d’un contrôle de la qualité des données. L’uniformisation des données a été 

réalisée par des chercheurs du projet RHUM-RUM ainsi que des ingénieurs de l’INSU, du 

DEPAS et de RESIF8. Cette uniformisation était nécessaire puisque les données ont été 

acquises par des instruments différents et provenant d’instituts différents. Ces données ont 

ensuite été stockées sur les serveurs du centre de données de RESIF (Barruol et al., 2017). 

 

II.1.  Qualité du réseau 
 Stähler et al. (2016) ont généré pour chaque station du réseau et pour chaque 

composante des stations (hydrophone inclus) une analyse en densité spectrale de puissance 

(PPSD). Cette analyse permet alors d’identifier les périodes pour lesquelles le niveau de bruit 

est le plus élevé ainsi que son occurrence (Fig. 3 ; le rouge indique qu’il est fréquent et le violet 

 
8 Réseau sismologique et géodésique français 

Figure 3: Analyse en densité 
spectrale de puissance pour les 
stations RR26 (DEPAS) et RR28 
(INSU) d’après Stähler et al. 
(2016). Le niveau de bruit est 
globalement inférieur pour les 
stations INSU au-delà des 
périodes de 5 s pour les 
composantes BH1, BH2 et BHZ. 
Pour l’hydrophone le niveau de 
bruit semble identique. L’échelle 
de couleur indique  l’occurrence 
de plusieurs niveau de bruit. Les 
lignes grises indiquent les bornes 
haute et basse niveau de bruit 
selon les modèles « New High 
and  Low Noise Model » de 
Peterson (1993). 
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rare). Un poster regroupant l’ensemble des PPSDs des 57 OBS a été généré et est disponible 

dans les suppléments de Stähler et al. (2016). De manière générale, Stähler et al. (2016) 

indiquent que les stations INSU présentent un niveau de bruit inférieur aux stations DEPAS 

au-dessus d’une période de 5 s (Fig. 3). Les stations à haut niveau de bruit sont au nombre de 

4 et sont présentées sur la figure 1 ou dans le Tableau 1 (RR27, RR33, RR37 et RR45). 

 

II.2. Correction de la dérive temporelle 
 La synchronisation des horloges internes des stations sismiques est essentielle pour de 

multiples applications en sismologie (e.g. localisation, tomographie). Pourtant, cette 

synchronisation est rendue complexe à cause de la dérive temporelle des horloges (i.e le 

temps donné par l’horloge s’écarte du temps universel absolu). Pour pallier ce problème les 

stations sismiques terrestres se synchronisent avec les satellites à l’aide de leur GPS 

régulièrement. Pour certaines stations terrestres cette synchronisation ne peut se faire par 

manque de satellites disponibles ou par la présence d’un relief, soucis fréquents à La Réunion 

où les reliefs sont très escarpés. 

  En mer, les OBS ne sont pas en capacité d’établir une connexion avec les satellites à 

cause de la colonne d’eau qui les sépare de la surface rendant impossible une correction de la 

dérive temporelle. Généralement cette correction se fait en post-traitement en comparant le 

temps synchronisé avec le GPS lors du déploiement et lors de la récupération (ce temps est 

appelé « skew » et est référencé dans le Tableau 1). Il est alors considéré que la dérive 

temporelle est accumulée graduellement et linéairement durant la totalité de 

l’enregistrement (e.g. Gouédard et al., 2014). La correction est alors appliquée en se basant 

sur ce principe. 

 

 A partir des données RHUM-RUM, Hable et al. (2018) ont proposé une nouvelle 

méthode pour corriger cette dérive temporelle en réalisant une intercorrélation du bruit 

ambient enregistré par les 4 composantes des OBS. Cette méthode a été appliquée sur les 

données stockées sur les serveurs RESIF en 2018. Les données téléchargées et traitées dans le 

cadre de cette thèse ont été récupérées en 2017 et ne bénéficient donc pas de cette nouvelle 

correction. Seule celle proposée par Stähler et al. (2016) a été appliquée. 
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II.3. Correction de l’orientation des OBS 
 Le largage d’OBS par un navire océanographique au-dessus d’une épaisse colonne 

d’eau induit un décalage de plusieurs kilomètres lors de l’arrivée de l’OBS sur le fond 

océanique par rapport à sa zone de largage. Cela est dû à la dérive engendrée par les courants 

marins. De même, les trois composantes des OBS déployés ne sont plus alignés avec les points 

cardinaux. Un processus de réorientation des composantes horizontales est donc nécessaire, 

la composante verticale s’étant réaligné avec le champ de pesanteur. 

 Nous avons utilisé l’abaque de correction réalisé par Scholz et al. (2017) pour 

réorienter les composantes horizontales de chaque station du réseau RHUM-RHUM. Cette 

méthode est basée sur la polarisation des ondes P et des ondes de Rayleigh. L’incertitude de 

la réorientation est de 11° et 16° respectivement pour les réorientations avec la polarisation 

des ondes P et des ondes de Rayleigh. Nous avons utilisé la valeur de réorientation avec la 

plus petite gamme d’incertitude pour chaque station. Au total 40 stations OBS ont pu être 

réorientées sur les 57 OBS car 4 ont des données très bruitées et 13 autres des données 

inutilisables pour la méthode de polarisation d’après Scholz et al. (2017). Les valeurs de 

réorientations sont synthétisées dans le Tableau 5 provenant de Scholz et al. (2017). 

 

 Plus récemment, Trabattoni et al. (2019) ont réalisé un nouvel abaque de valeurs de 

réorientation des OBS à partir de trajectoires de navires passant au-dessus et au voisinage du 

réseau d’OBS RHUM-RUM. La résolution de cette méthode est inférieure au degré. Bien que 

ces résultats soient très intéressants, ils n’ont pas pu être intégré car contemporains de cette 

étude. 
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Tableau 5: Données de réorientation provenant de Scholz et al. (2017).N indique le nombre de mesures réalisées pour obtenir la 
valeur de réorientation pour chacune des méthodes. Les boîtes roses indiquent les stations pour lesquelles la réorientation n'a pas 
été possible. Les boîtes oranges sont les stations bruitées de Stähler et al. (2016), présentée en Fig. 1. Les boites grises indiquent les 
stations françaises INSU-IPGP, toutes les autres proviennent des parcs OBS allemand (DEPAS et GEOMAR). Pour plus d’informations 
sur la méthode se référer à Scholz et al. (2017). 
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Pour suivre les toutes dernières recherches issues du projet RHUM-RUM : 

https://www.researchgate.net/project/RHUM-RUM 

Pour un accès libre aux données RHUM-RUM sur RESIF : 

http://dx.doi.org/10.15778/RESIF.YV2011 

Pour revivre l’expérience RHUM-RUM via le blog: 

http://www.rhum-rum.net/fr/ 

 

Pour voir le film RHUM-RUM réalisé par Serge Montagnan et Emmanuel Pons : 

https://www.youtube.com/watch?v=135O6SeWdNw

 

https://www.researchgate.net/project/RHUM-RUM
http://dx.doi.org/10.15778/RESIF.YV2011
http://www.rhum-rum.net/fr/
https://www.youtube.com/watch?v=135O6SeWdNw
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 Alors que la structure interne du globe reste inaccessible à des moyens 

d’échantillonnage directs tels que les forages9, d’autres méthodes indirectes actives (sismique 

réfraction ou réflexion) ou passives (e.g. sismologie) permettent de l’étudier à partir de 

mesures de surface. Les méthodes géophysiques passives permettent d’obtenir une image de 

la structure interne de la Terre sur de vastes étendues tout en s’affranchissant d’une source 

artificielle. Cet outil est donc tout à fait adapté à l’étude de la structure de la lithosphère du 

sud-ouest de l’océan Indien. Dans ces travaux, nous allons nous intéresser plus 

spécifiquement à la lithosphère supérieure (jusqu’à 60-100 km de profondeur) dans laquelle 

plusieurs objets pourront être identifiés (édifice volcanique, couverture sédimentaire, croûte, 

sous-placage magmatique etc.). Pour étudier finement cette structure, nous avons fait le choix 

d’utiliser comme méthodes les fonctions récepteur qui possèdent une résolution verticale 

suffisante pour cela (2 km) et dont la robustesse n’est plus à démontrer. L’obtention de ces 

fonctions récepteur s’est fait à partir des données du réseau sismologique RHUM-RUM.  

 Dans ce chapitre, nous aborderons la définition et le principe des fonctions récepteur, 

puis la préparation et la sélection des données pour le calcul des RFs. Nous verrons ensuite 

comment les déchiffrer à l’aide de la modélisation directe. Enfin, nous présenterons les 

méthodes de traitement complémentaires pour investiguer plus en détail les structures 

lithosphériques décrites par les RF avec trois méthodes d’inversion (l’algorithme de voisinage, 

inversion conjointe RF et courbe de dispersion des ondes de surface et H- stacking). 

I. Les fonctions récepteur 

I.1. Définitions et principes 
 La méthode des fonctions récepteur est une méthode qui a su faire ses preuves depuis 

son développement il y a plus de 40 ans (Burdick & Langston, 1977 ; Langston, 1977). Par la 

suite cette méthode a été très largement utilisées et dans de nombreux contextes géologiques 

tels que les zones de subduction (e.g. Schlaphorst et al., 2018 ; Melekhova et al., 2019), les 

bassins sédimentaires (e.g. Zheng et al., 2005 ), les chaines de montagnes (Gök et al., 2008 ; 

Zhang et al., 2010), en contexte de point chaud (e.g. Leahy et al., 2005 ; Lodge et al., 2012 ; 

Spieker et al., 2018), en contexte de rift (e.g. Hammond et al., 2011) ainsi que sur Mars avec 

 
9 Le plus profond a permis d’atteindre 12 km de profondeur dans la péninsule de Kola en Russie (forage SG3 ; 
e.g. Pavlenkova, 1992)  
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la mission InSight et le déploiement du sismomètre très large bande SEIS (Knapmeyer-Endrun 

et al., 2020).  

 La méthode des fonctions récepteur permet de déterminer la profondeur des 

interfaces majeures structurant l’intérieur de la Terre tels que le Moho ou encore des 

structures plus locales comme l’interface entre un édifice volcanique et la croûte sous-jacente 

(e.g. à Hawaii, Leahy et al., 2010). A partir d’un évènement sismique lointain (téléséisme) et 

d’un capteur sismique, il est possible de 

déterminer la structure sismique de la 

lithosphère en dessous du capteur considéré. 

Enfin, plusieurs méthodes utilisant les 

fonctions récepteur permettent d’accéder aux 

vitesses locales sous une station sismique et 

ainsi d’augmenter la précision de la 

localisation de la sismicité de la zone étudiée. 

 Lorsqu’un événement sismique se 

produit les ondes générées se propagent à la 

surface et à l’intérieur de la Terre, sous forme 

d’ondes de surface et de volume. Les fonctions 

récepteur sont calculées à partir des ondes de 

volume, et plus précisément à partir des ondes 

P (de compression) et ses produits issus de 

l’interaction avec le Moho. 

 En effet, lorsqu’une onde P incidente 

arrive à une interface entre deux milieux d’impédance acoustique différente10, l’onde P peut 

être transmise, réfléchie ou convertie (Fig. 1A). Dans le cas de la lithosphère, le contraste 

d’impédance acoustique le plus important se situe généralement entre la croûte et le 

manteau, c’est-à-dire au niveau du Moho. L’onde P incidente peut-être convertie en une onde 

S au Moho appelée Pms (Phinney, 1964 ; Langston, 1977, 1979). L’onde Pms et les phases 

multiples vont donc porter l’information de la structure crustale à l’aplomb de la station. La 

Figure 1 illustre d’autres phases correspondant à des multiples au sein de la croûte (PpPms, 

 
10 Paramètre liant la vitesse et la densité d’un milieu 

Figure 1 : (A) Ensemble de phases pouvant être générées à 
une interface comme le Moho pour une onde incidente P. 
Les annotations sont précisées dans le texte. (B) 
Polarisation des ondes P et S. (C) Exemple de fonction 
récepteur avec les temps d’arrivée théorique des phases 
converties et transmise.  
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PpSms + PsPms). Les annotations pour décrire les phases produites de cette interaction de 

l’onde P avec le Moho sont les suivantes : P pour une onde de compression ; S pour une onde 

de cisaillement ; à l’exception de la première lettre, une lettre majuscule pour une onde à 

propagation descendante (P ou S), une lettre minuscule pour une onde à propagation 

ascendante (p ou s). Un exemple de fonction récepteur est présenté en Figure 1C et les temps 

théoriques d’arrivée des phases converties et transmise. 

 Le signal sismique généré par les téléséismes et enregistrés aux stations sismiques est 

riche d’informations. Par exemple, la coda de l’onde P comporte des informations relatives à 

la structure sismique sous la station (interface générant des transformations de phases), la 

source (e.g. origine, énergie etc.), aux paramètres des milieux traversés (e.g. vitesses) et le 

capteur sismique. Pour pourvoir analyser uniquement les paramètres qui concernent la 

structure sismique sous la station, il est nécessaire de s’affranchir des autres informations. 

Pour cela, le signal doit être déconvolué, c’est-à-dire décomposé en 3 paramètres. Le 

mouvement du sol enregistré par un sismomètre à 3 composantes pour une onde P incidente 

sous plusieurs interfaces est défini par Langston (1979) comme étant le produit de convolution 

suivant : 

 

Z(t) = I (t)∗ S(t)∗ EZ(t)  (1) 

R(t) = I (t)∗ S(t)∗ ER(t)  (2) 

T(t) = I (t)∗ S(t)∗ ET(t)  (3) 

 

Lire : Trace (verticale/radiale/transversale) = réponse instrumentale * la source * réponse impulsionnelle du 

milieu traversé 

 

avec Z, R et T les traces sismiques verticale, radiale et transverse, I est la réponse 

instrumentale, S est la fonction source de l’onde incidente décrivant l’onde avant son 

interaction avec la structure proche du récepteur, EZ, ER et ET représentent les réponses 

impulsionnelles verticale, radiale et transversale du milieu situé sous le capteur, c’est-à-dire 

sa structure. Le symbole ∗ représente l’opérateur de convolution. 

 

 L’onde Pms est polarisée dans le plan vertical et le mouvement est perpendiculaire au 

rai (c’est à dire dans le plan radial). Ainsi, la phase Pms est principalement visible dans la 
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composante radiale (Fig. 1B) alors que l’onde P et les multiples présentant uniquement des 

trajets en P sont essentiellement observables sur la trace verticale11. Ainsi, la réponse 

instrumentale (I (t)) et la fonction source (S(t)) sont principalement visibles sur la trace 

verticale. Langston (1979) propose alors d’exprimer la trace verticale comme suit :  

 

Z(t) ≈ I (t)∗ S(t)  (4) 

 

 Pour un événement télésismique considéré, la source est la même et la réponse 

instrumentale pour les trois composantes est considérée comme identique. Ainsi, la réponse 

impulsionnelle radiale ER(t) peut être déterminée en déconvoluant la composante radiale avec 

la composante verticale du signal. On obtient alors : 

 

R(t) = Z(t)∗ER(t)  (5) 

 

 Le même principe peut être appliqué pour obtenir la réponse impulsionnelle 

transversale ET(t) en déconvoluant la composante transversale avec la composante verticale 

du signal : 

 

T(t) = Z(t)∗ET(t)  (6) 

 

 Cette déconvolution des traces radiale et transversale par la trace verticale va 

permettre d’identifier l’onde Pms, les phases multiples et de caractériser la structure sous la 

station sismique. Enfin, les réponses impulsionnelles radiale ou transversale sont appelées 

fonctions récepteur (radiale ou transversale). 

 Il existe plusieurs méthodes de déconvolution pour déterminer une fonction 

récepteur: déconvolution en domaine spectral (Langston, 1979), déconvolution en domaine 

temporel (Gurrola et al., 1995) et déconvolution itérative en domaine temporel (Ligorria & 

Ammon, 1999). La déconvolution itérative en domaine temporel est la méthode que nous 

avons adopté pour cette étude et nous l’avons appliquée sur les composantes verticale et 

radiale de nos sismomètres. Comme son nom l’indique, cette méthode se fait dans le domaine 

 
11 Car nous travaillons avec des téléséismes dont l’angle d’incidence au Moho est inférieur à 40° par rapport à la 
verticale 
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temporel. Les traces verticale et radiale sont comparées dans le domaine temporel à l’aide 

d’une fonction d’intercorrélation (Fig. 2). Celle-ci est utilisée de manière itérative entre la 

trace verticale et une trace radiale résiduelle calculée à chaque itération et permettant la 

construction, itération après itération, de la fonction récepteur.  

 Le calcul de la première trace radiale résiduelle se fait à la fin de la première itération 

qui consiste à calculer l’intercorrélogramme12 entre les traces observées verticale (Z(t)) et 

radiale (R(t) ; Fig. 2). Le maximum de l’intercorrélogramme exprime le pic de ressemblance au 

temps t1 entre les traces comparées. Pour la première itération, ce pic de ressemblance 

correspond à l’onde P directe observable sur les deux traces observées (Z(t)) et R(t)). Les 

paramètres qui décrivent ce pic de ressemblance sont (1) son temps d’arrivée (t1=0 à la 

première itération pour l’onde P) et (2) son amplitude (a)13. A l’issue de cette première 

itération, la trace radiale observée est pondérée de la trace verticale observée décalée de t1, 

la trace radiale résiduelle est alors obtenue. Pour la trace radiale résiduelle de l’itération 1 le 

décalage en temps est nul car t1=0. Lors de la seconde itération, le calcul de la trace résiduelle 

sera effectué avec un décalage t2=8,2 pour l’exemple présenté en Figure 2. 

 

 L’itération suivante (itération n°2) consiste en une comparaison de la trace verticale 

observée et la trace radiale résiduelle de l’itération 1 (R(t)res1). Le pic de ressemblance est 

reporté sur la courbe de réponse impulsionnelle au temps t2 avec une amplitude a2. Une 

nouvelle trace radiale résiduelle est calculée pour l’itération suivante. 

 

 Ces étapes se poursuivent jusqu’à ce qu’une grande partie du signal de la composante 

radiale soit expliquée et que les pics ajoutés à la réponse impulsionnelle aient une amplitude 

qui soit négligeable par rapport à l’amplitude du pic de l’onde P (pic t1/a1). Enfin, la suite des 

pics de la réponse impulsionnelle est convoluée à l’aide d’une fonction gaussienne.  

  

 
12 L’intercorrélogramme est la courbe qui illustre la ressemblance entre les deux traces comparées. 
13 L’amplitude a1 du pic de ressemblance à t1 est obtenue en divisant l’amplitude de l’intercorrélogramme par 
le maximum de l’autocorrélation de la trace verticale (Vergne, 2002). 
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Figure 2: Principe de la déconvolution itérative en domaine temporel. Modifié d’après Vergne, 2002. 
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I.2. Résolutions horizontale et verticale 
 La largeur de la gaussienne régit la capacité de la 

fonction récepteur à distinguer deux interfaces 

successives et définit donc la résolution verticale. D’après 

plusieurs études (Reading, 2004 ; Fontaine et al., 2013, 

2015), une gaussienne d’une largeur de 2,5 rad.s-1  permet 

une résolution verticale de la profondeur du Moho de ±2 

km.  

 La résolution horizontale, c’est-à-dire la capacité à 

distinguer une variation de la structure latéralement 

correspond à la grandeur Xs pour la phase convertie et Xp 

pour le premier multiple sur la Figure 3.  

 

 Ammon (1991) propose que ces valeurs puissent être obtenues à partir d’un simple 

calcul de trigonométrie liant le paramètre de rai du milieu traversé et la profondeur de 

l’interface considérée :  

𝑋𝑠 = ℎ × tan(asin(𝑝. 𝑉𝑆)) (7) 

𝑋𝑝 = ℎ × tan(asin(𝑝. 𝑉𝑃)) (8) 

 

 Considérons une profondeur de Moho de 7 km pour une croûte océanique avec un VP= 

5,9 km/s pour un paramètre de rai de 0,05 s/km. La résolution de la fonction récepteur, c’est-

à-dire la grandeur Xs est alors égale à 1,4 km. La grandeur Xp est égale à 2,16 km. La résolution 

horizontale du premier multiple crustal (PpPmp) est donc de 6,48 km (soit 3 × 𝑋𝑝). 

 

I.3. Sélection des données et préparation au calcul des fonctions 
récepteur 

 Les données sismiques acquises lors de l’expérience RHUM-RUM ont été téléchargées 

à partir de requêtes réalisées auprès du centre de données RESIF. Le code de réseau 

sismologique RHUM-RUM sur le centre de données RESIF est YV. Nous avons établi une 

sélection des données selon les critères suivants, indispensables pour déterminer les fonctions 

récepteur :  

- Localisation des téléséismes compris entre 25° et 90 ° de distance épicentrale par 

rapport à chaque station considérée, 

Figure 3 : Le pouvoir de résolution horizontale 
de la fonction récepteur. Xp et Xs sont 
respectivement les pouvoirs de résolution 
horizontale des phases Pms (Ps) et PpPmp.  
D'après Ammon (1991). 
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- Magnitude Mb des téléséismes supérieure ou égale à 5,5. 

 Les téléséismes dont la distance épicentrale est inférieure à 25° sont écartés car des 

triplications14 se produisent sur les discontinuités profondes. Au-delà de 90°, l’angle 

d’incidence au Moho est trop important, ne permettant pas d’avoir des rais sub-verticaux sous 

la station pour le calcul en fonction récepteur. En effet, l’angle d’incidence au Moho pour un 

rai provenant d’un téléséisme ne doit pas dépasser 40°. Pour les séismes de magnitude Mb 

inférieure à 5,5, le signal ne peut être distingué du bruit sismique. 

 Le préparation au calcul des fonctions récepteur débute par la réorientation des 

composantes horizontales des OBS à l’aide de l’abaque de Scholz et al. (2017). Les téléseismes 

sont ensuite séparés par quadrant backazimuthal (N0°-N90°/N90°-N180°/N180°-

N270°/N270°-N360°) afin d’évaluer et de réduire l’influence potentielle d’anisotropies et de 

réflecteurs pentés.  

 Malgré une sélection stricte d’événements possédant une magnitude supérieure à 5,5, 

les données acquises en mer par les OBS sont parfois beaucoup plus bruitées que les données 

obtenues à Terre. Calculer des fonctions récepteur sur des données acquises en mer s’est alors 

révélé être un défis. En effet, dans l’océan, une multitude de signaux générés entre autres par 

les baleines (Dréo et al., 2019), les bateaux (e.g. Trabattoni et al., 2019) et les cyclones (Davy 

et al., 2014) sont enregistrés par les sismomètres en plus des téléséismes. Bien que cette 

partie du signal soit utile dans les études citées ci-dessus, elle parasite l’enregistrement pour 

l’observation des signaux liées aux téléséismes. Nous avons donc uniquement conservé les 

traces sismiques possédant un rapport signal/bruit (SNR) >2. Ces données ont ensuite été 

filtrées à l’aide d’un filtre Gaussien d’une largeur de 2,5 rad.s-1 , similaire à un filtre passe bas 

avec une fréquence de coupure d’environ 1,2 Hz afin d’éliminer les hautes fréquences liées au 

bruit ambient et aux hétérogénéités lithosphériques. La même méthodologie (SNR et filtrage) 

a été appliquée aux données terrestres.  

 Malgré l’approche décrite ci-dessus, une partie des stations a présenté des données 

trop bruitées pour pouvoir être exploitées avec la méthode des fonctions récepteur (Fig. 4). 

Ainsi sur les 67 stations15 ayant fonctionnées lors de l’expérience RHUM-RUM (hors Réunion, 

10 stations), 38 ont été exploitables pour une étude en fonction récepteur dont 28 OBSs. Au 

 
14 Arrivée de plusieurs phases identiques successives rendant l’analyse en fonction récepteur difficile.  
15 77 stations au total, mais 67 utilisées dans cette étude. Les 10 stations non utilisées étant installées à l’île de 
La Réunion. 
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total, ce sont donc 38 stations sismologiques qui ont été utilisées dans cette étude en y 

ajoutant deux stations GEOSCOPE de La Réunion et Rodrigues et la station IRIS de Maurice.  

 

 Une fois la sélection et le filtrage des données réalisés, l’onde P a été pointée 

manuellement sur chaque forme d’onde en s’appuyant sur le modèle prédictif des temps 

d’arrivés IASP91 (Kennett and Engdahl, 1991). Les données ont ensuite été coupées à -5 s et 

+30 s autour de l’onde P avant d’appliquer la déconvolution itérative en domaine temporel 

pour obtenir les fonctions récepteur. En guise d’illustration, nous présentons, sur la Figure 5, 

un exemple de fonctions récepteur calculées pour un événement télésismique de magnitude 

Mb 7.7 survenu en Iran le 16 Avril 2013. Comme première observation, nous pouvons dire que 

la structure crustale décrite par les fonctions récepteur à travers le réseau semble très 

hétérogène. En effet, le contenu des fonctions récepteur en terme de phases, de l’amplitude 

et de temps d’arrivé de celles-ci est hétéroclites. 

 

Figure 5 (Ci-contre) : Fonctions récepteur calculées à partir de l'événement télésismique du 16 Avril 2013 de magnitude 7.7 
survenu en Iran (jour 106 de l’année 2013) à travers le réseau RHUM-RUM (localisation en B). Les fonctions récepteur noirs 

indiquent les fonctions récepteur calculées aux stations sismiques sans filtrage de l’effet des sédiments. Les fonctions 
récepteur rouges sont obtenues après filtrage (le filtrage est détaillé dans la partie suivante). Les points rouges indiquent la 

position de la phase Pms sur les fonctions récepteur filtrées et les points noirs également mais sur les fonctions récepteur 
non-filtrées. Les raisons de l’application du filtre sont expliquées dans la partie suivante. 

Figure 4: Synthèse des 
stations utilisées dans 
l’étude en prenant en 
compte la disponibilité 
d’une valeur de 
réorientation 
provenant de Scholz et 
al. (2017) et la qualité 
de la donnée à la 
station pour calculer 
des fonctions 
récepteur. Au total, 38 
stations ont permis de 
calculer des fonctions 
récepteurs (points 
verts). 
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II. Comprendre les fonctions récepteur : apport de la 

modélisation 

II.1 Influence de la structure crustale 

 Les fonctions récepteur sont donc utiles pour comprendre la structure de la 

lithosphère, mais comment leur forme évolue-t-elle en fonction de la structure 

lithosphérique ? 

 À partir des codes respknt de Randall (1994) et icmod d’Ammon (1991) nous avons 

calculé une série de fonctions récepteur synthétiques décrivant (1) des variations de 

profondeur de Moho, (2) de contraste de vitesse au Moho ou encore (3) l’effet de l’ajout d’un 

sous-placage magmatique dans l’objectif de comprendre l’effet de ces variations structurales 

sur les fonctions récepteur. La Figure 6 présente les résultats obtenus pour ces modélisations. 

Le Tableau en Figure 6 montre les valeurs d’épaisseur et de vitesse de chacune des couches 

Figure 6: Modélisation de fonctions 
récepteur synthétiques pour différentes 
structures lithosphériques avec les codes 
respknt de Randall (1994) et icmod 
d’Ammon (1991). (A) influence de la 
profondeur du Moho ; en (B) et (C) 
influence du contraste de vitesse autour 
du Moho pour des Moho respectivement à 
7 et 10 km de profondeur (la lettre 
« C » correspond à la valeur du contraste 
de vitesse au Moho) et (D) influence de la 
présence de sous-placage magmatique au 
niveau du Moho. Enfin, le tableau 
synthétise les valeurs d’épaisseurs des 
couches (H ; en km) pour la croûte (Hc) et 
le sous-placage magmatique (Hup) et les 
vitesses (Vp ; en km/s) de la croûte (Vpc), 
du sous-placage magmatique (Vpup) et du 
manteau (Vpm). 
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modélisées. Le code couleur indique les paramètres utilisés pour modéliser chacune des 

fonctions récepteur présentées de A à D.  

 La Figure 6A révèle que la profondeur du Moho influe sur le temps d’arrivée de la phase 

P convertie en S (Pms) mais pas sur l’amplitude du signal. Le décalage du temps d’arrivée est 

d’autant plus important pour le multiple PpPms. En revanche, les modèles synthétiques 

testant l’influence du contraste de vitesse au Moho indiquent que ce paramètre influence 

l’amplitude des phases de la fonction récepteur mais également le temps d’arrivée des ondes, 

dans une moindre mesure que la profondeur des interfaces (Fig. 6B, C). La différence 

d’amplitude augmente pour les multiples. Par ailleurs, un contraste plus important de vitesse 

entre deux milieux générera des phases d’amplitude plus forte. 

 Enfin, nous avons testé l’influence de l’ajout d’un sous-placage magmatique au Moho. 

Celui-ci est de vitesse intermédiaire (7,6 km/s) entre les vitesses de croûte (<8,1 km/s) et des 

vitesses de manteau (>8,1 km/s). La Figure 6D représente des fonctions récepteur 

synthétiques pour un Moho à 7 km de profondeur (vert), un Moho à 7 km avec 2 km 

d’épaisseur de sous-placage magmatique (orange) et enfin un Moho à 9 km de profondeur 

(bleu). On observe que pour une colonne lithosphérique dans laquelle 2 km de sous-placage 

magmatique est présent à la base de la croûte, les temps d’arrivée de la phase Pms et des 

multiples crustaux ne sont pas ou peu décalés en temps. Cependant, nous observons une 

diminution d’amplitude pour la phase PpPms entre la fonction récepteur verte et orange. De 

même, l’amplitude du creux à 3,5 s est diminuée pour la fonction récepteur orange. Cette 

diminution d’amplitude est imputée à une baisse du contraste de vitesse entre les milieux 

successifs (croûte/sous-placage magmatique/manteau). Afin de vérifier que la présence de 

sous-placage magmatique ne peut être confondue avec une croûte plus épaisse, nous avons 

modélisé une croûte de 9 km (fonction récepteur bleue). La Figure 6D montre que les temps 

d’arrivée et les amplitudes des phases sont très différents pour un Moho à 9 km par rapport 

à une croûte de 7 km sous-plaquée de 2 km de matériel magmatique.  

 

II.1. Influence de la couverture sédimentaire 

 La présence d’une couverture sédimentaire sur la croûte océanique ou continentale 

agit comme une zone à moindre vitesse au regard des vitesses de la croûte sous-jacente. Au 

sein de cette couverture sédimentaire, des réverbérations se produisent, affectant 

l’enregistrement sismique et donc les fonctions récepteur générées (ex : Yu et al., 2015). Zelt 
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& Ellis (1999) reportent un certain nombre de conséquences liées à ces réverbérations sur les 

fonctions récepteur : (1) un décalage de la phase P directe par rapport à l’origine, (2) une 

augmentation de la largeur de la phase P, (3) l’amplitude de la phase P directe peut être 

inférieure à l’amplitude de la phase Pms et enfin (4) l’apparition de signaux sinusoïdaux de 

différentes longueurs d’ondes (appelés ensuite « wiggles »).  

 

 Afin de vérifier et de comprendre l’influence de cette couverture sédimentaire sur les 

fonctions récepteur, nous avons réalisé des tests synthétiques avec les codes respknt (Kendall, 

1994) et icmod (Ammon, 1991). Le modèle initial correspond à une croûte de 7 km d’épaisseur 

au-dessus de laquelle une couverture sédimentaire d’épaisseur variant de 0 à 2 km est 

ajoutée. Les vitesses choisies pour ces modèles sont compilées dans le Tableau 1 et les 

fonctions récepteur générées pour ces modèles sont présentées en Figure 7. 

 

Modèles A (H ; VP) B (H; VP) C (H; VP) D (H ; VP) E (H ; VP) 

Couche 1 : Sédiments - 0,5 ; 2,3 1 ; 2,3 1,5 ; 2,3 2 ; 2,3 

Couche 2 : Croûte  7 ; 6,47 7 ; 6,47 7 ; 6,47 7 ; 6,47 7 ; 6,47 

Couche 3 : Manteau 
Infini ; 

8,21 

Infini ; 

8,21 

Infini ; 

8,21 

Infini ; 

8,21 

Infini ; 

8,21 

Tableau 1: Paramètres des modèles testés afin de vérifier l'influence de la couverture sédimentaire sur les fonctions récepteur. 
H, pour épaisseur en km de la couche considérée; VP pour la vitesse des ondes de compressions au sein de la couche considérée, 
en km/s. 

 Pour une croûte de 7 km d’épaisseur, sans couverture sédimentaire, la phase Pms 

arrive 1 s après la phase P directe. Les multiples crustaux (PpPms et PpSms + PsPms) sont 

respectivement à 3 et 4 s après l’origine (Fig. 7A). L’ajout d’une couverture sédimentaire de 

0,5 km d’épaisseur modifie l’allure générale de la fonction récepteur. Les phases P et Pms sont 

convoluées et un creux à 1 s apparait. Des signaux de plus haute fréquence apparaissent 

également sur la suite de la fonction récepteur, masquant les phases PpPms et PpSms + PsPms 

(Fig. 7B). Pour 1 km de couverture sédimentaire, l’amplitude de la phase P directe devient 

inférieure à l’amplitude de la phase Pms. Il apparaît ensuite un signal sinusoïdal avec une 

amplitude décroissante depuis l’origine. Celui-ci masque les multiples crustaux issus des 

réverbérations dans la croûte comme pour le cas B (Fig. 7C). Une augmentation de 0,5 km de 

l’épaisseur de la couverture sédimentaire (i.e. 1,5 km de sédiment au total) ajoute un signal 

de plus haute fréquence sur les wiggles, non visible pour des épaisseurs de sédiments 
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inférieures (Fig. 7D). On note également une diminution de l’amplitude des deux premiers pics 

de la fonction récepteur. La Figure 7E illustre une fonction récepteur décrivant une croûte 

océanique surmontée d’une couverture sédimentaire d’une épaisseur de 2 km. Les wiggles ne 

sont plus visibles et le signal haute fréquence observé précédemment augmente en amplitude 

interférant ainsi avec les deux premières phases P et Pms. Enfin, l’arrivée de la phase Pms est 

de plus en plus retardée du fait de l’approfondissement du Moho à mesure que la couverture 

sédimentaire s’épaissit.  
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Figure 7: Fonctions récepteur synthétiques générées avec les paramètres décrits dans le Tableau 1 avant (A à E) et après (A’ à E’) 
application du filtre de Yu et al. (2015). 
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II.2. Filtrage de l’effet des sédiments 
 Afin de réduire les effets des réverbérations dans la couverture sédimentaire sur les 

fonctions récepteur, Yu et al. (2015) proposent d’appliquer un filtre appelé « filtre 

d’élimination des réverbérations ». Selon Yu et al. (2015), ce filtre est efficace jusqu’à des 

épaisseurs de couverture sédimentaire pouvant atteindre 5 km. L’industrie pétrolière a 

largement utilisé ce type de filtre notamment afin d’éliminer les réverbérations liées à la 

colonne d’eau (Stoffa et al., 1974; Yilmaz, 2001). Ce filtre est généré pour chaque fonctions 

récepteur et est de la forme (Fig. 8A) : 

 

1 + R0e−i𝜔 Δt    (9) 

 

Où 𝜔 est le contenu fréquentiel de la fonction récepteur, R0 et Δt correspondent 

respectivement à l’amplitude et au temps d’arrivée du premier creux de la fonction 

d’autocorrélation générée. La fonction d’autocorrélation calculée (Fig. 8B) permet ainsi 

d’accéder à ces deux paramètres qui expliquent la géométrie des réverbérations (temps 

double des trajets et fréquence des réverbérations). 

 

Figure 8 : (A) fonction récepteur décrivant une croûte d'une épaisseur de 20 km surmontée d'une couverture sédimentaire de 
1 km d'épaisseur avec un angle d’incidence au Moho de 27,89°; (B) Fonction d’autocorrelation permettant d’obtenir les valeurs 
des paramètres -R0 et Δt ; (C) Filtre d’élimination des réverbérations généré à partir des paramètres-R0 et Δt ;(D) Comparaison 
entre la fonction récepteur initiale et la fonction récepteur filtrée. 
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 Les Figures 7A’-7E’ montrent l’effet du filtre d’élimination des réverbérations sur les 

fonctions récepteur précédemment décrites. Afin de vérifier que le filtre n’induit pas de biais 

sur les fonctions récepteur décrivant une croûte dépourvue de couverture sédimentaire, nous 

l’avons appliqué sur la fonction récepteur A (Fig. 7A-7A’). Le temps d’arrivée et l’amplitude de 

la phase Pms ne sont pas affectés par l’application du filtre. Seule l’amplitude du dernier 

multiple crustal est diminuée (+ PsPms).  

 L’application du filtre sur le cas B et C permet de récupérer l’information masquée par 

les wiggles. En effet, les multiples (PpPms et PpSms + PsPms) sont de nouveau identifiables 

après l’application du filtre même si un signal sinusoïdal est persistant. Pour les cas D et E 

l’amplitude des premiers pics négatifs est diminuée, mais le filtrage ne permet pas d’avoir 

accès aux multiples crustaux, toujours masqués par les signaux hautes fréquences générés par 

les réverbérations dans la couverture sédimentaire. 

 Ainsi ces tests synthétiques montrent que l’application du filtre d’élimination des 

réverbérations est utile pour des fonctions récepteur obtenues par des stations sismiques 

déployées sur une couverture sédimentaire inférieure à 1 km. Ces résultats réduisent ainsi le 

domaine d’application proposé par Yu et al. (2015). Cette limite du domaine d’application 

semble  être liée à la différence de largeur du filtre gaussien utilisée par Yu et al. (2015) de 5 

rad.s-1 contre 2,5 rad.s-1 pour cette étude.  

 

 Une question subsiste : A partir de quelle épaisseur l’application du filtre est-il 

nécessaire ? Pour cela nous avons réalisé un ensemble de modèles synthétiques décrivant une 

croûte de 7 km d’épaisseur et une 

couverture sédimentaire dont 

l’épaisseur augmente successivement 

par pas de 0,1 km. La Figure 9 montre le 

résultat de ces modélisations.  

 La modélisation nous permet 

alors de déterminer l’épaisseur à partir 

Figure 9 : Fonctions récepteur synthétique modélisant 
une croûte océanique d'une épaisseur de 7 km dont la 

couverture sédimentaire sus-jacente augmente 
successivement par pas de 0,1 km. Le cadre noir montre 

les fonctions récepteur perturbées par la couverture 
sédimentaire. 
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de laquelle des réverbérations apparaissent dans le signal de la fonction récepteur. De 0,1 à 

0,3 km d’épaisseur de couverture sédimentaire (Fig. 9A-C), la phase Pms est visible et 

d’amplitude supérieure aux pics suivants. Au-delà de 0,3 km d’épaisseur de couverture 

sédimentaire (Fig. 9D-F), la phase Pms devient d’abord moins prédominante puis les wiggles 

apparaissent masquant alors la phase Pms. La couverture sédimentaire peut donc perturber 

les fonctions récepteur lorsqu’elle mesure plus de 0,3 km d’épaisseur. 

 

II.3. Application aux stations de l’expérience RHUM-RUM 
 Dans un premier temps, nous avons considéré les données disponibles nous 

permettant d’avoir accès à l’épaisseur de la couverture sédimentaire. Ensuite, nous avons 

confronté ces données à nos fonctions récepteur afin d’estimer si l’application du filtre 

d’élimination des réverbérations était nécessaire.  

II.3.1. L’épaisseur des sédiments sous le réseau d’OBS 
 Les OBSs déployés dans le cadre de l’expérience RHUM-RHUM ont été déposés dans 

une zone de 2000 km sur 2000 km (Barruol & Sigloch, 2013), au sein de laquelle l’épaisseur de 

la couverture sédimentaire présente de fortes variations selon le modèle GlobSed (Straume 

et al., 2019 ; Fig. 10). Ce modèle représente l’épaisseur de la couverture sédimentaire avec 

une résolution de 5° d’arc minutes en utilisant des données de diverses natures (sismique 

réflexion et réfraction, gravimétrie, etc.). D’après le modèle GlobSed, la couverture 

sédimentaire la plus épaisse (1000 à 3500 m) dans la zone se situe dans le Canal du 

Mozambique, le long de la marge est africaine et dans le Bassin des Comores au nord-est de 

Madagascar (Fig. 10). L’apport détritique actuel provient des grands fleuves de l’Afrique de 

l’est (Zambèze, Rovuma et Rufiji) et du Betsiboka à Madagascar.  
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Figure 10: Épaisseur de la couverture sédimentaire dans le sud-ouest de l'Océan Indien et sous le réseau de capteurs sismiques 
issue du modèle GlobSed (Straume et al., 2019). Les points rouges correspondent aux stations OBS et terrestres de l’étude. En 
transparence, la bathymétrie issue de Smith & Sandwell (1997).  

 À l’est de Madagascar, à mesure que l’on s’éloigne des côtes, l’épaisseur de la 

couverture sédimentaire diminue progressivement. Une zone d’orientation nord-est / sud-

ouest centrée sur l’axe Réunion-Maurice présente une épaisseur de sédiments atteignant 

jusqu’à 2 km d’épaisseur. Cette anomalie semble être contrainte spatialement par les deux 

zones transformantes de Mahanoro-Wilshaw et Maurice (Fig. 10). Cette accumulation de 

sédiment semble provenir du démantèlement des édifices volcaniques de La Réunion et 

Maurice et cela est appuyé par les études de sismiques réflexion ou réfraction (e.g. Gallart et 

al., 1999 ; de Voogd et al., 1999 ; Le Friant et al., 2011, Lebas et al., 2018). L’épaisseur de la 

couverture sédimentaire présente sous le réseau de capteurs sismiques déployés en mer issue 

du modèle GlobSed est représentée dans le Tableau 2. La valeur d’épaisseur de sédiment 

extrait du modèle pour la station RR17 semble anormalement élevée (Tableau 2). Cette 

station est déposée à l’aplomb du plateau des Mascareignes et ce type de structure crée une 

anomalie topographique localisée dont la taille est inférieure à la largeur de la grille du modèle 

GlobSed (Straume et al., 2019). Les auteurs reconnaissent que ce type d’anomalie n’est donc 

pas prise en compte dans l’élaboration du modèle.  
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Tableau 1: Épaisseur de la couverture sédimentaire (en m) extraite du modèle GlobSed (Straume  et al., 2019) et des lignes x 
de sismique réflexion FOREVER et issues de GeoMapApp  pour chaque OBS du réseau RHUM-RUM utilisé pour cette étude. En 
rouge, la station RR17 pour laquelle l’épaisseur des sédiments semble anormalement élevée, voir explication dans le texte. 
Les lettes indiques l’origine de la donnée : A: Deplus (2006); B: Bonneville et al. (1997); C: “Analog seismic reflexion lines” de 
GeoMapApp. 

 

 Les données de sismique réflexion nous permettent aussi d’estimer localement 

l’épaisseur de la couverture sédimentaire. Autour de La Réunion, les campagnes 

océanographiques FOREVER et ERODER (Deplus, 2006; Savoye, 2006) permettent d’estimer 

cette épaisseur pour les stations RR01, RR03, RR05, RR06 et RR26 (Tableau 3). Deux lignes 

sismiques sont présentées en Figure 11 comme exemple pour les stations RR06 et RR26. Afin 

de convertir le trajet temps double de la couverture sédimentaire en une épaisseur, nous 

avons considéré des vitesses VP au sein de celle-ci de 3000 m/s. Cette valeur constitue la 

moyenne des valeurs répertoriées pour des sédiments volcano-détritiques (2000 m/s et 4000 

Stations Latitude Longitude 

Sediments 
thickness 

from 
GlobSed 

(m) 

Sediments thickness (m) from 
FOREVER / Bonneville et al. 

(1997) seismic reflection data 
(VP = 3000 m/s) and line 

number 

Sediments 
thickness (m) from 

GeoMapApp 
seismic reflection 
data (VP = 3000 
m/s) and line 

number 

Sediments 
thickness (m) 

from RFs 
inversions 
(this study) 

RR01 -20,0069 55,4230 647 1725 / FOR-20a - 2000 
RR03 -21,3732 54,1294 403 705 / FOR-07 a - 1000 
RR05 -21,6626 56,6676 345 > 1350 / FOR-36 a > 1200 / V2411 c 2000 
RR06 -20,6550 56,7639 831 > 1350 / FOR-68 a > 1200 / V2411 c 1500 
RR07 -20,1945 59,4058 87 - - 1000 
RR08 -19,9259 61,2907 48 - - 1000 
RR09 -19,4924 64,4485 13 - - 0 
RR10 -19,6437 65,7558 10 - - 1000 
RR11 -18,7784 65,4629 10 - - 1000 
RR13 -18,5427 60,5635 139 - 900 / V2902 c 1000 
RR14 -17,8448 62,5299 84 - 450 / RC1402 c 1000 
RR16 -16,8976 56,5335 605 1050 / Profil 1 b 750 / RC1707 c 1000 
RR17 -19,0427 57,1322 1005 - 300 / RC1707 c - 
RR18 -18,7504 54,8878 151 - 1500 / V3409  c 2000 
RR20 -18,4774 51,4600 402 - - 1000 
RR21 -20,4217 50,5599 535  - 2000 
RR25 -23,2662 56,7249 85 - - 1000 
RR26 -23,2293 54,4698 183 285 to 675 / FOR-47 a 450 / V3410 c 1000 
RR28 -22,7152 53,1594 142 - - 0 
RR34 -33,0783 52,2114 355 - - - 
RR36 -33,7018 55,9578 21 - - - 
RR38 -30,5649 59,6858 13 - - - 
RR40 -28,1460 63,3019 10 - - - 
RR43 -27,5338 65,5826 9 - - - 
RR48 -27,5792 65,943 9 - - - 
RR50 -25,5182 70,0222 10 - - - 
RR52 -20,4723 68,1094 9 - - - 
RR56 -21,9694 59,5853 58 - - - 
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m/s). Cette gamme de vitesse est la même que celle utilisée par Lebas et al. (2018) reposant 

sur des vitesses obtenues dans les sédiments au Site 953 au large des Canaries pour la borne 

inférieure (Funck & Lykke-Andersen, 1998) et des vitesses obtenues par la sismique réfraction 

de la campagne REUSIS pour la borne supérieure (Gallart et al., 1999). 

 

 Au nord de l’île Maurice, un profil de sismique réflexion acquis durant la campagne 

MASCAFLUX (Bonneville et al., 1997) permet d’estimer l’épaisseur des sédiments pour la 

station RR16.  

 Dès lors que des données in-situ existent (sismique réflexion), le modèle GlobSed n’est 

pas considéré car celui-ci est beaucoup moins précis que les données in-situs. Ainsi, lorsque la 

couverture sédimentaire sous des stations est comprise dans la gamme d’épaisseur de 0,3 et 

Figure 11: Exemple de lignes sismiques permettant d'estimer l'épaisseur sédimentaire en seconde temps double (s TWTT) sous 
certains OBS du réseau RHUM-RUM. (A) Ligne sismique FOR62 et localisation l’OBS RR06. (B) Ligne sismique FOR47 et l'OBS 
RR26. Ts pour épaisseur sédimentaire en seconde temps double relevée en dessous de la station considérée. La localisation 
des lignes sismiques se fait sur les cartes à droite de la figure. Au centre de ces cartes bathymétriques La Réunion. Les lignes 
sismiques proviennent de la campagne FOREVER (Deplus, 2006) et la bathymétrie de FOREVER et ERODER (Savoye, 2006). 
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1 km, des artefacts liés à cette couverture sédimentaire apparaissent et peuvent être corrigés. 

Ces stations pourront être filtrées à l’aide du filtre d’élimination des réverbérations si les 

fonctions récepteur en présentent les symptômes. 

Les stations RR03, RR13, RR14, RR16, RR20, RR21, RR26 et RR34 sont, d’après les données 

répertoriées en Tableau 2, déposées sur une couverture sédimentaire pouvant engendrée des 

artefacts (i.e une épaisseur comprise entre 0,3 et 1 km). 

 

II.3.2. Fonctions récepteurs calculées aux OBS 
  La Figure 12 illustre les fonctions récepteur moyennes calculées aux stations 

précédemment isolées de par l’existence possible d’une épaisse couverture sédimentaire. 

Cette figure permet ainsi de déterminer si les symptômes des réverbérations sont visibles à 

ces stations. 

 

Figure 12: Fonctions récepteur moyennes non filtrées des stations (A) RR03, (B) RR05, (C) RR06, (D) RR16, (E) RR20, (F) RR21 
et (G) RR34. 

 Les stations RR03, RR06, RR16, RR20 RR21 et RR34 montrent les effets des 

réverbérations liées à une couche sédimentaire qui sont : un décalage de la phase P directe, 

un premier creux important et un signal sinusoïdal (wiggles). En revanche, la station RR05 ne 

présente pas ces effets.  

 

 Des stations qui ne semblaient pas être déposées sur un fond océanique recouvert de 

sédiments d’après le modèle GlobSed, présentent pourtant des fonctions récepteur 

perturbées par des signaux sinusoïdaux. Les stations suivantes sont concernées : RR11, RR18, 

RR25, RR26 et RR28 (Fig. 10). Connaissant la faible résolution spatiale du modèle GlobSed, et 

que ce modèle sous-estime l’épaisseur de sédiment (Table 3) nous avons envisagé que les 
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stations pouvaient être localisées sur des couches sédimentaires locales. Le filtre d’élimination 

des réverbérations a donc été appliqué sur les données issues de ces stations. 

III. Inversion des fonctions récepteur 

 L’objectif en déterminant les fonctions récepteur du réseau RHUM-RUM était de 

contraindre la structure lithosphérique dans ce secteur ouest de l’océan Indien. Nous avons 

utilisés plusieurs méthodes qui permettent par l’inversion de celles-ci, d’obtenir des modèles 

de vitesse décrivant la structure recherchée sous une station.  

 Nous avons utilisé l’algorithme de voisinage (Neighborhood Algorithm, NA ; 

Sambridge, 1999) pour inverser une fonction récepteur moyenne, l’inversion conjointe de 

fonctions récepteur et d’une courbe de dispersion des ondes de surface (Julià et al., 2000) et 

enfin la méthode de l’ H- stacking (Zhu & Kanamori, 2000) pour inverser les fonctions 

récepteur. Ci-dessous, nous présentons ces méthodes qui ont été utilisées dans cette thèse. 

III.1. Algorithme de voisinage / NA 

III.1.1. Principes 
 Chercher à contraindre la structure lithosphérique à partir de l’inversion de fonction 

récepteur est un problème à la fois non-linéaire et non-unique. C’est-à-dire que le problème 

peut être expliqué par plusieurs solutions, que ces solutions sont multi-paramètres et que la 

variation d’un de ces paramètres engendre une grande variation (e.g. Sambridge, 1999). C’est 

pour cette raison que la méthode d’inversion de l’algorithme de voisinage cherche à obtenir 

un ensemble de solutions décrivant la fonction récepteur. Cet ensemble de solutions doit 

avoir un ajustement avec la donnée acceptable pour être exploité. Cet ajustement est appelé 

Misfit (χ²). La donnée correspond à une fonction récepteur observée et le modèle correspond 

à une fonction récepteur synthétique calculée à partir des méthodes matricielles de Thomson 

(1950) Haskell (1990). Le Misfit correspond alors à la somme de la différence entre la RF 

observée et la RF modélisée en chaque point de celles-ci au carré selon la méthode des 

moindres carrés. 

 

 Pour rechercher cet ensemble de solution, la stratégie proposée par Sambridge (1999) 

est d’optimiser la recherche de solutions, itération après itération, en diminuant le Misfit tout 

en ne tombant pas dans des minimums locaux. Afin de rechercher cet ensemble de solution, 

Sambridge utilise les cellules de Voronoï (Fig. 13 ; Voronoï, 1908). Les cellules de Voronoï 
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permettent de diviser l’espace multidimensionnel des paramètres en polytopes. Ces 

polytopes sont des polygones et polyhèdres lorsque cet espace est décrit respectivement par 

2 et 3 paramètres. La Figure 12 montre une cellule de Voronoï dans un espace à 2 paramètres. 

Dans cette thèse l’espace multidimensionnel est composé de 20 et 24 paramètres (détaillé en 

III.1.2). 

 

 La première itération du NA consiste à échantillonner aléatoirement l’espace 

multidimensionnel des paramètres avec un nombre initial de modèles ni. Chaque échantillon 

correspond à un site (points noirs sur la Figure 13). Un site est alors décrit par l’ensemble des 

paramètres de l’espace multidimensionnel. Le Misfit est calculé pour chaque site. L’ensemble 

des points de l’espace multidimensionnel les plus proches d’un site considéré que tout autres 

sites, sont regroupés dans une cellule de Voronoï. Le Misfit du site est attribué à tous les points 

de l’espace multidimensionnel de cette cellule. Cette attribution de Misfit à l’ensemble des 

points regroupés dans une cellule de Voronoï est appelée « approximation au voisinage ». Les 

cellules de Voronoï sont désormais appelées NA-surface. 

 

 Les NA-surface avec les Misfit les plus faibles de l’itération 1 sont re- échantillonnées 

dans l’itération suivante de manière aléatoire. Une nouvelle génération de cellules de Voronoï 

est créée autour des nouveaux sites échantillonnés16. Le Misfit est de nouveau calculé pour 

ces nouveaux sites et étendu à l’ensemble des points d’une même cellule. Ces cellules 

deviennent les nouvelles NA-surface. Ce processus est répété jusqu’à ce que le Misfit calculé 

se stabilise.  

 
16 En réalité, seulement un segment de la cellule de Voronoï initial est modifié. 

Figure 13 : Évolution des cellules de Voronoï dans 
un espace multidimensionnel à deux paramètres. 
(a) Les points noirs sont des sites échantillonnés 
aléatoirement dans l’itération 1 et les cellules de 
Voronoï correspondantes. (b) Après 100 
échantillonnages, (c) puis 1000 en utilisant 
l’approximation au voisinnage. (d) Isocontour du 
Misfit dans l’espace multidimensionnel. Les teintes 
foncées indiquent les valeurs de Misfit les plus 
basses. A noter que c’est également dans ces zones 
que l’échantillonnage est le plus important. D’après 
Sambridge (1999). 
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 Le nombre de nouveaux modèles recherchés à chaque itération est noté ns et le 

nombre de cellules re-échantillonnées nr. Ces deux paramètres sont paramétrables par 

l’utilisateur et l’influence du premier porte sur la durée du calcul alors que le second porte sur 

la capacité de l’algorithme à explorer l’espace multidimensionnel. La forme et la taille des 

cellules sont uniquement liées au nombre d’échantillons recherchés (ns) à chacune des 

itérations. Elle ne dépend donc pas d’un paramètre extérieur. A mesure que les re-

échantillonnages se suivent, nous pourrions nous attendre à ce que la taille des cellules 

diminue uniformément. Pourtant, Sambridge (1999) montre que la taille des cellules peut 

brusquement augmenter au court des itérations (Fig. 14). Cela montre que l’algorithme est 

sorti d’un minimum local et que le processus itératif redémarre dans une nouvelle cellule plus 

grande, mais dont le Misfit est plus petit que le Misfit du minimum local. D’ailleurs 

l’augmentation brutale de la taille de la cellule de Voronoï est corrélée à la diminution du 

Misfit (Fig. 14). 

 

 Le choix des paramètres ns et nr est primordial dans le bon fonctionnement de 

l’algorithme. Par exemple, un nombre trop petit de nr peut provoquer l’isolation de cellule de 

Voronoï car la capacité exploratoire de l’algorithme sera faible. De plus, un petit nr indiquera 

que l’on privilégie les modèles obtenus précédemment alors qu’une valeur importante de ce 

paramètre augmentera l’échantillonnage dans d’autres cellules. Pour cette étude, le ns utilisé 

dans la première itération est de 200 puis 25 pour les autres itérations. Le nr est de 25 pour 

toutes les itérations. Le nombre d’itérations est fixé à 1800 ce qui permet de générer un total 

de 45200 modèles. 

Figure 14: Évolution de la taille des cellules de Voronoï en 
fonction du nombre d'itérations et comparaison avec le 
Misfit du meilleur modèle obtenu avec l'algorithme de 
voisinage (Modifié d'après Sambridge, 1999). 
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 Le NA permet une convergence rapide (10-15 minutes de calcul) et pour un ordinateur 

portable standard. A contrario, d’autres méthodes (e.g. transdimensionnel Bayesien, ) 

nécessitent des temps et moyens de calculs largement supérieurs (plusieurs heures de calculs 

sur supercalculateur). L’algorithme génère un ensemble de 42500. Seuls les 1000 meilleurs 

modèles (avec le plus petit Misfit) sont utilisés pour générer un diagramme de densité de 

modèles dans l’espace à deux dimensions composé de la vitesse des ondes S (en km/s) et de 

la profondeur (en km) sous la station (Fig. 15).  

 

III.1.2. Les modèles a priori 
 L’espace multidimensionnel des paramètres dans lequel l’algorithme de voisinage va 

rechercher des solutions est appelé par la suite modèle a priori. Celui-ci est composé de 20 à 

24 paramètres. Ainsi, ces modèles a priori constituent la grille de recherche dans laquelle le 

NA va rechercher un ensemble de solutions permettant d’expliquer au mieux une fonction 

récepteur. Cette grille de recherche est composée de couches dont le nombre varie d’un 

modèle a priori à l’autre. Pour chacune d’elles, 4 paramètres sont définis : l’épaisseur (H), la 

vitesse des ondes S (VS) au sommet et à la base de la couche et enfin le rapport VP/VS (Fig. 14). 

Les valeurs pour chaque paramètre oscillent dans une gamme prédéfinit initialement dans le 

modèle a priori (Tableaux 4 à 7).  

 

 Afin d’optimiser la recherche des meilleurs ensembles de solution par l’algorithme, 

nous avons choisi d’utiliser des modèles a priori différents selon le contexte géologique de la 

station et donc de la structure lithosphérique attendue en dessous de celle-ci. Pour cette 

Figure 15: (A) Diagramme de densité des 
1000 meilleurs modèles issus du NA. Les 
couleurs chaudes indiquent une plus grande 
densité de modèles passant dans l’espace 
multidimensionnel en base Log. La courbe 
verte représente le modèle moyen des 1000 
meilleurs modèles et la courbe noire le 
meilleur modèle. (B)Principe de la grille de 
recherche à 20 paramètres décrivant 5 
couches (1 à 5). Une couche est définie par 4 
paramètres : H, son épaisseur; VP/VS ; le VS au 
sommet et à la base de la couche. Modifié 
d’après Fontaine et al. (2015). 
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étude, nous avons considéré quatre possibilités et le type de modèle a priori utilisé pour 

chaque station est consigné sur la Figure 16.  

 

 Modèle a priori 1 : Pour les stations présentes autour de La Réunion et déposées sur 

le fond océanique, nous avons opté pour une grille de recherche permettant de modéliser un 

empilement 1D composé, de haut en bas, d’une couverture sédimentaire, d’une croûte 

océanique, d’un sous-placage magmatique et enfin d’un manteau lithosphérique. Les 

paramètres pour chacune des couches sont présentés dans le Tableau 4.  
 

Layers H (km) VS upper (km/s) VS lower (km/s) VP/VS 

L1 0 - 2  0.5 - 5.5  0.5 - 5.5 1.75 – 2.20  

L2 3.5 - 8 1.5 - 5.5  1.5 - 5.5 1.65 - 1.90 

L3 2 - 14  2.5 – 5.5 2.5 – 5.5 1.65 - 1.90 

L4 0 - 32  2.5 – 5.5  2.5 – 5.5 1.65 - 1.90 

L5 30 - 70  2.5 – 5.5 2.5 – 5.5 1.65 - 1.90 

Tableau 2 : Modèle a priori 1 

 

 Modèle a priori 2 : Pour les stations terrestres déployées à terre en contexte insulaire 

le modèle a priori utilisé est identique à celui de Fontaine et al. (2015). Celui-ci est composé 

d’une couverture sédimentaire, d’un édifice volcanique, d’une croûte océanique, d’un sous-

placage magmatique et enfin d’un manteau lithosphérique (Tableau 5). 
 

Layers H (km) VS upper (km/s) VS lower (km/s) VP/VS 

L1 0.5 - 2  1.5 - 5.5  1.5 - 5.5 1.75 – 2.20  

L2 3.0 – 8.5 1.5 - 5.5  1.5 - 5.5 1.60 - 2.00 

L3 3.5 – 8.0  1.5 – 5.5 1.5 – 5.5 1.65 - 1.90 

L4 6 - 14  1.5 – 5.5  1.5 – 5.5 1.65 - 1.90 

L5 30 - 70  1.5 – 5.5 1.5 – 5.5 1.65 - 1.90 

Tableau 3: Modèle a priori 2 

 

 Modèle a priori 3 : Pour les stations du Canal du Mozambique, où la nature et la 

structure de la lithosphère est inconnue par endroit le modèle a priori utilisé permet de 

rechercher un ensemble de modèle pour un empilement composé d’un édifice volcanique, de 

sédiments, d’une croûte océanique ou continentale, d’un sous-placage et enfin du manteau 

lithosphérique (Tableau 6). 
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Layers H (km) VS upper (km/s) VS lower (km/s) VP/VS 

L1 0 - 2  1.5 - 3.0  1.5 - 3.0 2.00 – 3.00 

L2 0 - 3  1.5 - 4.5  1.5 - 4.5 1.65 – 2.00  

L3 1 - 15  1.5 - 5.5  1.5 - 5.5 1.65 - 1.80 

L4 5 - 20  3.2 - 5.5  3.2 - 5.5 1.65 - 1.80 

L5 5 - 20  3.2 - 5.5  3.2 - 5.5 1.65 - 1.80 

L6 5 - 30  2.8 – 5.0 2.8 – 5.0 1.70 - 1.90 

Tableau 4: Modèle a priori 3 

 

 Modèle a priori 4 : Pour les stations RUMs, localisées sur la côte Est de Madagascar, 

nous avons utilisé un modèle a priori optimisé pour la recherche d’un ensemble de solution 

dans un contexte de lithosphère continentale. Celui-ci provient de l’étude de Fontaine et al. 

(2013b). Cette grille de recherche considère : une couverture sédimentaire, un niveau de 

croûte altérée appelée « basement », la croûte continentale supérieure, intermédiaire et 

inférieure et enfin le manteau lithosphérique (Table 7). 
 

Layers H (km) VS upper (km/s) VS lower (km/s) VP/VS 

L1 0 - 2  1.0 - 3.0  1.0 - 3.0 2.00 – 3.00 

L2 0 - 3  1.5 - 3.5  1.5 - 3.5 1.65 – 2.00  

L3 1 - 15  2.6 - 3.6  2.8 - 4.0 1.65 - 1.80 

L4 5 - 20  3.2 - 4.5  3.2 - 4.5 1.65 - 1.80 

L5 5 - 20  3.2 - 4.5  3.2 - 4.5 1.65 - 1.80 

L6 5 - 30  2.8 – 5.0 2.8 – 5.0 1.70 - 1.90 

Table 5: Modèle a priori 4 

 

 Enfin pour les stations présentes sur les dorsales centrale et sud-ouest indiennes 

(Central Indian Ridge -CIR- et Southwest Indian Ridge -SWIR), nous avons utilisé le même 

modèle a priori que Fontaine et al. (2015). Pourtant, la structure lithosphérique attendue sous 

les stations est sans doute très différentes de celle rencontrée sous les stations terrestres RER 

ou MRIV localisées respectivement à La Réunion et à l’île Maurice. La SWIR étant une dorsale 

ultra-lente (e.g. Cannat et al., 2006), de la croûte très fine ou une absence de croûte pourrait 

être observée.  
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 Ainsi, nous sommes conscient que ce modèle a priori n’est pas le plus adapté à la 

situation géologique des stations, un travail supplémentaire sera effectué à la suite de cette 

thèse pour rechercher la meilleure paramétrisation possible afin de pouvoir inverser les 

fonctions récepteur dans le meilleur espace multidimensionnel des paramètres.  

 

III.1.3. Sélection des données pour l’algorithme de voisinage 
 Les fonctions récepteur ont été discrétisées selon leur quadrant back-azimuthal 

(section 1.3). Le quadrant possédant le plus grand nombre de fonctions récepteur est 

sélectionné puis le paramètre de rai médian est calculé dans ce quadrant (pmédian). Les 

fonctions récepteur avec un paramètre de rai situé dans la gamme pmédian ± 0,006 s/km sont 

sélectionnées. Enfin, les fonctions récepteur possédant un coefficient de corrélation  

supérieur à 0,7 sont choisies puis sommées pour obtenir une fonction récepteur moyenne.  

 Dans la pratique, la durée d’acquisition d’un an et le bruit ambiant important pour les 

OBS génèrent un faible nombre de fonctions récepteur. C’est pourquoi nous avons opté pour 

une approche pragmatique lors de la sélection des fonctions récepteur pour le calcul des 

fonctions récepteur moyennes dans le cas des OBS. Dès lors que les fonctions récepteur ont 

un coefficient de corrélation supérieur à 0.6 et que les phases P et Pms étaient cohérentes 

(temps d’arrivé et amplitude), une fonction récepteur moyenne pouvait être calculée. 

Figure 16: Choix du 
modèle a priori utilisé 
pour chaque station de 
l'étude. Les modèles a 
priori 1 à 4 se réfèrent 
aux modèles décrits aux 
Tableaux 4 à 7. 
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 Le calcul du coefficient de corrélation des fonctions récepteur est réalisé à partir de la 

méthode d’intercorrélation de Tkalčić et al. (2011). La fonction récepteur obtenue par le 

« stacking » est considérée comme la fonction récepteur type décrivant la structure 

lithosphérique sous la station sismique. Cette fonction récepteur est ensuite inversée avec 

l’algorithme de voisinage. Les mêmes paramètres de sélection de la donnée ont été utilisés 

par Fontaine et al. (2015) et Lamarque et al. (2015). 

III.2. Inversion conjointe des fonctions récepteur et de la  courbe de 
dispersion des ondes de surface 

 L’objectif d’une inversion conjointe est de bénéficier des contraintes apportées par 

deux données différentes sur des paramètres complémentaires.  

 L’inversion des fonctions récepteur permet de contraindre les contrastes de vitesses 

en ondes S aux interfaces échantillonnées par un ensemble de rais ascendants (cf. partie 

précédente). Les vitesses obtenues sont relatives. En revanche, les ondes de surface apportent 

une information absolue des vitesses de propagation des ondes en fonction de la profondeur 

sans pour autant être sensible aux interfaces (e.g. Julià et al., 2000). 

 

 De plus, l’inversion seule de fonctions récepteur peut être confrontée au problème 

d’interdépendance entre la profondeur d’une interface (e.g. Moho) et la vitesse du milieu 

échantillonné ; on parle alors de trade-off (Ammon et al., 1990). Cela signifie qu’une petite 

variation de la vitesse du milieu échantillonné (e.g. croûte) peut induire une grande variation 

de la profondeur d’une interface (e.g. Moho). Les méthodes de l’algorithme du voisinage 

(Sambridge, 1999) et du H-κ stacking (Zhu & Kanamori, 2000) permettent d’exclure ce 

problème en, respectivement, présentant un grand nombre de modèles (détaillé en II.1) et en 

utilisant les multiples crustaux pour estimer la profondeur d’une interface (détaillé en III.3). 

 Avec l’inversion conjointe de ces deux données (fonctions récepteur et courbe de 

dispersion des ondes de surface), il devient possible d’avoir accès à la structure sismique tout 

en évitant le phénomène de trade-off (Julià et al., 2000). 

 

 Cette méthode a été appliquée à la station temporaire MAYO, installée à Mayotte afin 

de déterminer la structure lithosphérique dans cette région volcanique active et d’aider à la 

localisation de la sismicité locale liée à la crise sismo-volcanique débutée en mai 2018. 
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III.2.1. Principes 
 La méthode proposée par Julià et al. (2000) permet d’apporter une double contrainte 

sur la structure lithosphérique en utilisant une inversion linéaire. Les auteurs expriment la 

donnée (fonction récepteur ou courbe de dispersion des ondes de surface) en fonction d’un 

modèle de la manière suivante : 

𝑦 = 𝐹[𝑥] (10) 

 

Où 𝑦 est un vecteur de dimension N représentant un point de la donnée (fonction récepteur 

ou courbe de dispersion), 𝑥 est un vecteur de dimension M du modèle généré par l’inversion 

et finalement 𝐹[. . . ] est un opérateur non-linéaire permettant de visualiser un vecteur de 

dimension M dans l’espace dimensionnel de la donnée (dimension N).𝑦 peut correspondre 

aux fonctions récepteur ou à la courbe de dispersion des ondes de surface. Enfin, 𝑥 correspond 

au modèle de structure lithosphérique obtenu par l’inversion. 

 

 Julià et al. (2000) utilisent l’approche de Menke (1984) pour inverser linéairement et 

de manière itérative l’expression non-linéaire (10):  

𝛿𝑦 = 𝛻𝐹 ∣𝑥𝑛 ∙ 𝛿𝑥𝑛 (11) 

 

𝑥𝑛+1 = 𝑥𝑛 + 𝛿𝑥𝑛 (12) 

 

Où 𝛿𝑥𝑛 = 𝑥 − 𝑥𝑛 est le vecteur du modèle de correction et 𝛿𝑦 = 𝑦 − 𝐹[𝑥𝑛] est le vecteur de 

données résiduelles. 

 

 Pour résoudre l’équation (11), Julià et al. (2000) utilisent la méthode des moindres 

carrés pour résoudre 𝛿𝑥𝑛. En appliquant la théorie de l’inversion généralisée (e.g. Menke, 

1984), l’équation (11) devient : 

𝛿𝑥𝑛 = (𝛻𝐹 ∣𝑥𝑛)
−𝑔 ∙ 𝛿𝑦  (13) 

 

Où (𝛻𝐹 ∣𝑥𝑛)
−𝑔 est un opérateur linéaire inverse liant le vecteur du modèle de correction et le 

vecteur de données résiduelles. 
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 Julià et al. (2000) obtiennent l’opérateur inverse, (𝛻𝐹 ∣𝑥𝑛)
−𝑔 en minimisant une 

fonction 𝜙 lors de l’inversion des courbes de dispersion des ondes de surface. Cette 

minimisation se fait selon la méthode des moindres carrés différentiels amortis utilisée par 

Russel (1987) :  

𝜙 =∥ 𝛿𝑦 − 𝛻𝐹 ∣𝑥𝑛∙ 𝛿𝑥𝑛 ∥
2+ 𝜃2 ∥ 𝑫 ∙ 𝛿𝑥𝑛 ∥

2 (14) 

 

Avec la matrice 𝑫 : 

𝑫 =

(

 
 

1 −1 0 ⋯ 0
0 1 −1 ⋯ 0
0 0 1 ⋯ 0
⋮ ⋮ ⋮ ⋱ ⋮
0 0 0 ⋯ 1)

 
 

 (15) 

 

Où𝑫 ∙ 𝛿𝑥𝑛 correspond au vecteur de la première différence de vitesse entre des couches 

superposées. 𝜃2 correspond à une facteur de lissage a priori. Celui-ci est utilisé afin d’éviter 

les trop grandes variations de vitesses durant l’inversion. 

 

 Des modèles a priori initiaux (𝑥0) sont nécessaires pour l’inversion des fonctions 

récepteur et de la courbe de dispersion des ondes de surface pour démarrer le processus 

itératif. Ces modèles seront détaillés en III.2.2. 

 Lors de l’inversion des fonctions récepteur ou des courbes de dispersion un Misfit est 

calculé. Cependant, comme l’inversion conjointe est réalisée en utilisant des données 

possédant leurs propres grandeurs physiques et leurs propres nombres de points, Julià et al. 

(2000) proposent d’estimer l’erreur de l’inversion conjointe comme suit :  

𝐸𝑦∣𝑧 =
𝑝

𝑁𝑦
∑ (

𝑦𝑖−∑ 𝑌𝑖𝑗𝑥𝑗
𝑀
𝑗=1

𝜎𝑦𝑖
)
2

+
1−𝑝

𝑁𝑧

𝑁𝑦
𝑖=1

∑ (
𝑧𝑖−∑ 𝑍𝑖𝑗𝑥𝑗

𝑀
𝑗=1

𝜎𝑦𝑖
)
2

𝑁𝑧
𝑖=1  (16) 

 

Où𝑦et 𝑧 correspondent respectivement à la courbe de dispersion résiduelle et à la fonction 

récepteur résiduelle. 𝑌 et 𝑍 sont respectivement les matrices de dérivée partielle 

correspondante. 𝑁𝑦  et 𝑁𝑍 expriment le nombre de points pour chacune des données. Les 

variances respectives sont exprimées par 𝜎2𝑦𝑖 et 𝜎2𝑧𝑖. Enfin, 𝑝 est un paramètre a priori choisi 

par l’utilisateur permettant de tester sur l’influence de telle ou telle donnée. 

 



Chapitre 4 : Méthodes  

p. 148 

Le paramètre 𝑝 permet donc de faire varier l’influence des fonctions récepteur ou des courbes 

de dispersion sur l’inversion conjointe. Si 𝑝 = 0 alors l’influence de 𝑦 (soit la courbe de 

dispersion) est nulle et le minimum est 𝑥(𝑧)(le modèle issu uniquement des fonctions 

récepteur). Pour 𝑝 = 1, c’est l’inverse, seule la courbe de dispersion est utilisée dans 

l’inversion. 𝑥(𝑦) sera donc le minimum atteint. 

 

III.2.2. Modèle a priori 
 Nous avons testé deux modèles a priori pour l’inversion conjointe. Le premier 

correspond à une vitesse constante de la surface à la profondeur investiguée (60 ou 100 km) 

pour des couches dont l’épaisseur est de 2,5 km excepté pour la première et seconde couche 

avec respectivement 1 et 2 km d’épaisseur. Ces exceptions permettent d’accommoder de 

fortes variations de vitesses éventuelles en proche surface pouvant être imputée à des bassins 

sédimentaires. La vitesse constante correspond à la vitesse du manteau issue du modèle AK-

135 (soit VS = 4,48 km/s ; Kennett et al., 1995). Ce modèle a priori est le même que celui utilisé 

dans Rindraharisaona et al. (2017).  

 Enfin, pour tester l’influence d’un autre modèle, nous avons paramétré un modèle a 

priori avec un modèle plus contraignant dont les variations de vitesses sont calquées sur le 

résultat de l’inversion des fonctions récepteur de la station MAYO avec le NA. Cela signifie que 

les vitesses du manteau du modèle AK-135 sont atteintes pour 17 km de profondeur. De plus, 

à l’instar du modèle précédent, la première et la seconde couche font respectivement 1 et 2 

km d’épaisseur, puis les autres 2,5 km. Les influences des deux modèles seront discutées au 

Chapitre 5 section III. 

 

III.2.3. Préparation des données 
 Les données utilisées pour cette étude proviennent de la station sismique temporaire 

MAYO installée à Mayotte dans le cadre de l’expérience RHUM-RUM (Barruol et al. ; 2012 ; 

Tableau 6).  

 

Station Lat. (°) Long. (°) Elevation (m) Sample rate (Hz) Starting-date Ending-date 

MAYO -12.8456 45.1868 41 40 2011-04-15 2014-01-14 

 

Tableau 6 : Coordonnées de la station, capteur sismique, fréquence d’échantillonnage et début et fin d’enregistrement. Les 
données sont disponibles sur  http://seismology.resif.fr ; réseau sismique temporaire code YV. 
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 Les fonctions récepteur utilisées pour cette inversion sont celles qui répondaient aux 

exigences de la sommation pour obtenir la fonction récepteur moyenne lors de l’inversion 

avec le NA à la station MAYO. Celles-ci sont cependant coupées à -5 et +20 s autour de la 

phase P directe pour des premières inversions puis -5 et 17s autour de la phase P pour d’autres 

inversions. Ces longueurs de fonctions récepteur permettent d’explorer la structure sismique 

de la lithosphère pour respectivement 60 et 100 km. Ces tests seront abordés dans le Chapitre 

5 section III. 

 

 Nous avons utilisé la courbe de dispersion d’onde de surface de Rayleigh extraite du 

modèle régional des vitesses de groupe de Mazzullo et al. (2017) pour le point le plus proche 

de la station MAYO (12.5°S ; 45.5°E). Cette courbe de dispersion illustre la variation de la 

vitesse des ondes de Rayleigh avec la profondeur en fonction de la fréquence (ou période ; un 

exemple est proposé en Fig. 17).  

 

 Nous avons opté pour l’utilisation des 

vitesses de groupe du modèles 3D de tomographie 

sismique de Mazzullo et al. (2017) car celles-ci 

permettent de contraindre la structure crustale en 

démarrant à 16 s alors que les vitesses de phases 

démarrent à 26 s. La courbe de vitesses de groupe 

échantillonne jusqu’à 200 s. Enfin, la courbe extraite 

provient d’une zone densément échantillonnée par 

plus de 170 rais sismiques (Mazzullo et al., 2017). 

 Le paramètre 𝑝 choisi est de 0,5 car nous 

avons voulu pouvoir bénéficier autant des 

informations issues des fonctions récepteur que des courbes de dispersion des ondes de 

Rayleigh. Le paramètre 𝜃 choisi est de 0,8 au-dessus du Moho et de 1 dans le manteau. La 

valeur de 0,8 est identique à la paramétrisation de Rindraharisaona et al. (2017). 

 

 Enfin, l’inversion conjointe est réalisée avec les codes de Herrmann (2013) disponibles 

via : http://www.eas.slu.edu/eqc/eqccps.html 

Figure 17: Courbe de dispersion des ondes de Rayleigh 
pour des vitesses de groupe à la station MAYO 
extraite du modèle de tomographie de Mazzullo et al. 
(2017) 

http://www.eas.slu.edu/eqc/eqccps.html
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III.3. H-  Stacking  

III.3.1. Principes 
 La méthode du H-κ stacking développée par Zhu & Kanamori (2000) et appliquée pour 

la première fois en Californie a fait l’objet de nombreuses applications par la suite (e.g. Julià 

et al., 2008 ; Hammond et al., 2011 ; Ahmed et al., 2013 ; Fontaine et al., 2015 ; 

Andriampenomanana et al., 2017 ; Rindraharisaona et al., 2017). Cette méthode permet à 

partir d’un catalogue de fonctions récepteur, de déterminer la profondeur du Moho (H) et le 

rapport VP/VS (κ) de la croûte échantillonnée. Cette méthode a été appliquée uniquement sur 

les fonctions récepteur calculées aux stations sismiques localisées dans le Canal du 

Mozambique. En effet, les autres stations du réseau de capteurs ont permis d’atteindre un 

maximum de 4 fonctions récepteur, ce qui est insuffisant pour appliquer cette méthode. 

 A partir du temps qui sépare la phase P et la phase Pms sur une fonction récepteur et 

d’une vitesse VP donnée, il est possible d’estimer l’épaisseur de la croûte (H) : 

 

𝑇𝑃𝑚𝑠 = 𝐻 (√
1

𝑉𝑆
2 − 𝑝2 −√

1

𝑉𝑃
2 − 𝑝2) (17) 

 

Devient :𝐻 =
𝑇𝑃𝑚𝑠

(√
1

𝑉𝑆
2−𝑝

2−√
1

𝑉𝑃
2−𝑝

2)

 (18) 

Où 𝑇𝑃𝑚𝑠 est le temps qui sépare la phase P et la Pms sur la fonction récepteur, VS et VP sont 

les vitesses de propagation des ondes S et P, puis 𝑝 le paramètre de rai.  

 Cependant, en utilisant uniquement la valeur de 𝑇𝑃𝑚𝑠 , un biais est introduit puisque 

l’épaisseur crustale estimée dépendra pour beaucoup du rapport VP/VS (« trade-off » ; Zhu & 

Kanamori, 2000). Ces mêmes auteurs proposent alors d’estimer le couple H-κ à partir du 

temps qui sépare aussi l’ensemble des multiples crustaux (PpPms ; PpSms + PsPms) avec la 

phase P (Zandt et al., 1995) en utilisant les formules suivantes : 

 

𝑇𝑃𝑝𝑃𝑚𝑠 = 𝐻 (√
1

𝑉𝑆
2 − 𝑝2 +√

1

𝑉𝑃
2 − 𝑝2) (19) 

 

Devient :H =
𝑇𝑃𝑝𝑃𝑚𝑠

(√
1

𝑉𝑆
2−𝑝

2+√
1

𝑉𝑃
2−𝑝

2)

 (20) 
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𝑇𝑃𝑝𝑆𝑚𝑠+𝑃𝑠𝑃𝑚𝑠 = 2𝐻 (√
1

𝑉𝑆
2 − 𝑝2) (21) 

 

Devient : H =
𝑇𝑃𝑝𝑆𝑚𝑠+𝑃𝑠𝑃𝑚𝑠

2(√
1

𝑉𝑆
2−𝑝

2)

 (22) 

 Afin d’augmenter le rapport signal / bruit, Zhu & Kanamori (2000) proposent de 

sommer l’ensemble des fonctions récepteur d’une station à partir de la formule suivante : 

 

s(H,κ)=w1*r(t1)+w2*r(t2)-w3*r(t3) (23) 

 

Où r(ti) est l’amplitude de la fonction récepteur pour le temps d’arrivée prédit de la phase Ps 

(t1), PpPms (t2) et PpSms + PsPms (t3), pour un couple H, VP/VS (κ). w1, w2 et w3 sont les poids 

donnés à chaque phase. La somme des w est égale à 1 (Zhu & Kanamori, 2000). 

 

 Le maximum de la fonction s(H,κ) est atteint lorsque le meilleur couple de H-κ est 

trouvé ; c’est-à-dire, lorsque les temps d’arrivée des phases seront sommés de manières 

cohérentes entre elles. Les résultats sont présentés dans un diagramme H-κ présentant le 

maximum de la fonction s(H,κ) obtenu par l’algorithme (Fig. 18). 

 

 Lorsque les données sont trop bruitées, il est possible de réduire le poids des multiples 

crustaux, afin de réduire la part de la phase réduite dans le résultat final. En effet, les multiples 

tardifs comme les phases PpSms + PsPms ont une amplitude faible pouvant se trouver au 

niveau du bruit ambient. Les poids utilisés dans cette étude sont de w1=0.5, w2=0.5 et w3= 0, 

identiques aux études précédentes de Chevrot & van der Hilst (2000) ou Fontaine et al. 

(2013b). 
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 Nous avons retenu une valeur de 6,5 

km/s pour la vitesse de ondes P (VP) 

lorsqu’une croûte continentale est proposée. 

Une vitesse similaire est utilisée dans des 

études régionales ou la nature continentale 

est certaine (Seychelles, Hammond et al., 

2013 ; Madagascar, Andriampenomanana et 

al., 2017). Pour la croute de nature océanique, 

la vitesse VP choisie est de 5,92 km/s en se 

basant sur des vitesses similaires obtenue 

sous Hawaï (e.g. Tilmann et al., 2001) et sur la 

valeur utilisée dans des études régionales de 

H-κ stacking (e.g. La Réunion, Fontaine et al., 

2015 ; île Maurice, Singh et al., 2016). 

 

 

III.3.2.  Estimation de l’erreur  
 Afin d’estimer l’erreur du couple H-κ, nous avons utilisé la méthode du « bootstrap » 

de Efron & Tibshirani (1991). Cette méthode fonctionne de manière itérative. La première 

itération consiste à sélectionner un nombre n de fonctions récepteur de manière aléatoire au 

sein du catalogue disponible pour la station considérée. Ces n fonctions récepteur 

sélectionnées aléatoirement sont injectées dans l’algorithme de Zhu & Kanamori (2000). Le 

meilleur des couples de H-κ obtenus est retenu pour l’inversion de ces n fonctions récepteur. 

Ce processus est répété 200 fois. En effet, selon Efron & Tibshirani (1991), une répétition de 

ce processus plus de 200 fois n’est pas nécessaire afin d’estimer l’erreur car les variations de 

cette estimation deviennent infimes au-delà de cette limite.  

Figure 18: Partie supérieure: Exemple de diagramme H-κ issue 
de l’application de l’algorithme d’H-κ stacking aux données de 
la station MAYO. L’échelle de couleur indique l’amplitude 
normalisée du stack selon tous les back-azimuths le long de la 
courbe des temps de trajets de la phase Pms et des multiples 
crustaux. Partie inférieure: fonctions récepteur  présentées 
selon la distance épicentrale. Les lignes oranges indiquent les 
temps d’arrivée prédit des différentes phases pour le meilleur 
couple H-κ. 
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 Une fois ce processus itératif terminé, la moyenne des meilleurs H et κ du couple H-κ 

de chaque itération est calculée. De même, l’écart type est également calculé autour de ces 

moyennes. 

 

III.3.3. Préparation des données 
 Les fonctions récepteur calculées aux stations RHUM-RUM sont utilisées sans prendre 

en compte le quadrant backazimutal de provenance. Toutes les fonctions récepteur sont 

coupées entre 0 et 25 s, 0 s étant la phase P directe. Les données sont ensuite introduites dans 

l’algorithme pour générer le diagramme s(H,κ).  
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 Ce chapitre présente l’étude de la structure et de la nature de la croûte dans le Canal 

du Mozambique à partir de l’analyse de signaux sismiques en fonctions récepteur, à leur 

inversion seules, puis conjointes avec les courbes de dispersion des ondes de surface. Une 

première partie est consacrée aux résultats d’un article en révision dans Journal of African 

Earth Sciences. L’article, intitulé “Nature of the crust beneath the islands of the Mozambique 

Channel: constraints from receiver functions”, est le fruit d’une collaboration avec Guilhem 

Barruol, Directeur de Recherche CNRS à l’Institut de Physique du Globe de Paris, et Hrvoje 

Tkalčić, chercheur à l’Australian National University. La seconde partie présente une étude 

complémentaire, utilisant la méthode d’inversion conjointe de fonctions récepteur et de la 

courbe de dispersion des ondes de Rayleigh. Cette analyse a été menée pour apporter des 

contraintes supplémentaires sur la structure lithosphérique à l’aplomb de l’île de Mayotte. 

Les résultats seront valorisés dans une future publication. 

 L’ensemble de ces résultats a permis d’appuyer opérationnellement le Réseau de 

Surveillance Volcanologique et Sismologique de Mayotte (REVOSIMA) en (1) fournissant un 

modèle de vitesse en onde S issu de l’inversion non-linéaire (Neighbourhood Algorithm, NA) 

de fonction récepteur et (2) un profil de vitesse en onde S à partir de l’inversion linéaire 

conjointe de fonctions récepteur et de la courbe de dispersion des ondes de Rayleigh à 

Mayotte.  

 

I. Résumé du manuscrit n°1 en révision 

 Connaitre la nature et la structure de la lithosphère permet non seulement d’affiner 

les reconstructions géodynamiques, mais constitue également un enjeu stratégique à la fois 

pour les ressources naturelles (e.g. hydrocarbures) mais aussi pour les règles de délimitation 

des zones économiques exclusives (ZEEs). Dans le Canal du Mozambique, l’ensemble de ces 

problématiques sont à l’origine de nombreuses études visant à localiser les transitions 

continent-océan (TOC) depuis les années 70 (e.g. Heirtzler, Burroughs, 1971 ; De Buyl & Flores, 

1984, Reichert & Alslanian ; 2007 ; Jokat, 2014). Cependant, de nombreux débats subsistes 

sur la localisation de la TOC, en particulier dans la zone nord du Canal du Mozambique et le 

long de la marge centrale et sud Mozambique (Ségoufin & Patriat, 1981 ; Mascles et al., 1997, 

Klimke et al., 2018 ; Mueller & Jokat, 2017, Vormann et al., 2020). Cette étude permet 



Chapitre 5 : Structure et nature de la lithosphère du  Canal du Mozambique 

p. 157 

d’apporter des contraintes supplémentaires sur la nature océanique ou continentale de la 

croûte dans ces régions.  

 Outre le processus d’océanisation à l’origine du Canal du Mozambique et de ses 

marges passives limitrophes, ce dernier a été le témoin d’épisodes magmatiques avant les 

prémices du démantèlement du Gondwana avec le point chaud Karroo/Bouvet (182 Ma ; 

Mueller & Jokat, 2017) et après l’océanisation avec le point chaud Marion (90 Ma, Storey et 

al., 1995 de Wit, 2003) et le volcanisme tertiaire à actuel (Michon, 2016 ; Courgeon et al., 

2016), incluant le volcanisme actif du Karthala ou, plus récemment et de manière plus 

surprenante, le volcanisme à l’est de Mayotte (e.g. Cesca et al., 2019 ; Lemoine et al., 2020). 

Le Canal du Mozambique est ainsi un objet d’étude propice pour comprendre non seulement 

la géométrie et les modalités de formation des marges passives, mais également l’influence 

des épisodes magmatiques sur la structure lithosphérique au cours du temps.  

 

 L’étude de la nature de la lithosphère et de l’influence du magmatisme a été abordée 

grâce à des données sismologiques provenant des stations du réseau RHUM-RUM, installées 

sur certains édifices volcaniques du Canal du Mozambique (Grande Glorieuse, Mayotte, Juan 

de Nova et Europa). La station RUM4, installée sur la côte est de Madagascar, a également été 

utilisée avec pour double objectif (1) de valider notre méthodologie pour le domaine 

continental en comparant la structure crustale que nous avons obtenue et celle déterminée 

par Rindraharisaona et al. (2017) pour la même zone, et (2) de comparer les résultats obtenus 

sur les îles volcaniques dont la nature de la croûte est incertaine, à celui de cette station qui 

est située indiscutablement en domaine continental. Le calcul des fonctions récepteur et les 

approches complémentaires de l’algorithme de voisinage (Sambridge, 1999) et de l’H-κ 

stacking (Zhu & Kanamori, 2000) ont été utilisés pour contraindre la nature et la géométrie de 

la lithosphère de la zone. 

 

 Les résultats obtenus à la station RUM4 (profondeur du Moho, noté H de 42 km et un 

rapport VP/VS = 1,68) sont en adéquation avec ceux de l’étude de Rindraharisaona et al. (2017 ; 

H=38 km et VP/VS = 1.69 ). Cela nous a permis de confirmer le choix de la méthodologie 

employée pour déterminer la structure et la nature de la lithosphère dans le Canal du 

Mozambique. Les résultats obtenus à cette station constituent alors l’extremum continental 

du spectre crustal échantillonné avec un rapport VP/VS (1,69) décrivant une composition 
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felsique de la croûte. L’extremum opposé, c’est-à-dire une croûte océanique typique est 

retrouvée à l’île de Grande Glorieuse au nord-est du Canal du Mozambique. Le profil de vitesse 

obtenu à la station sismique décrit une croûte d’une épaisseur de 6 km de nature océanique 

puisque celle-ci est  décrite par un ratio VP/VS  de 2 évoquant une nature mafique des roches 

(Christensen, 1996). Cette nature océanique est confirmée par trois fois par (1) l’observation 

d’anomalies magnétiques typiques de la croûte océanique au voisinage de l’île (e.g. Phethean 

et al., 2016) ; (2) la localisation de Glorieuse dans un axe volcanique reprenant les zones de 

fractures héritées de l’ouverture du bassin de Somalie (Leroux et al., 2020) et (3) l’épaisseur 

de la croûte (6 km) proche de la valeur typique de la croûte océanique (7 km, White et al., 

1992). 

 Entre ces deux extremums clairement établis, nous avons pu déterminer la nature et 

l’épaisseur de la croûte à l’aplomb des îles de Mayotte, Juan de Nova et Europa. Nous avons 

déterminé une profondeur du Moho sous Mayotte de 27 km par rapport au niveau marin (bsl). 

Ce Moho est appelé, nouveau Moho puisqu’il est localisé à la base d’une couche interprétée 

comme étant du sous-placage magmatique. L’ancien Moho est située à 17 km de profondeur 

et sépare la croûte du sous-placage magmatique. Le rapport VP/VS moyen identifié est de 1,66, 

caractéristique d’une composition crustale felsique (Christensen, 1996), c’est-à-dire 

continentale. Ce résultat de géophysique est un élément important qui est en parfait accord 

avec la présence de nodules de quartzite dans les laves des quatre îles de l’archipel et d’un 

massif de quartzite sur l’île d’Anjouan (Flower & Strong, 1969 ; Flower, 1972). L’ensemble de 

ces données suggère que l’archipel des Comores s’est édifié sur un domaine continental 

aminci et abandonné lors du démantèlement du Gondwana. La localisation d’un lambeau de 

croute continental sous Mayotte implique qu’une limite continent/océan existe quelque part 

entre Mayotte et Glorieuse. 

 Plus au sud, l’édifice volcanique de Juan de Nova s’est également construit sur une 

croûte continentale amincie. La profondeur du Moho est de 20 km bsl et le VP/VS moyen 

déterminé est d’1,96. Cette valeur élevée, plutôt typique d’une croûte océanique, est 

pourtant imputée à l’épaisseur importante de sédiments sur la marge ouest malgache 

augmentant fortement le VP/VS moyen. En effet, une épaisse couverture sédimentaire sur 

cette marge est connue (e.g. Wen et al., 2015, Vormann et al., 2020). De plus, la nature 

continentale de la croûte est appuyée par des indices d’un socle cristallin rapportés à l’aplomb 

de la ride de Davie par dragage (Bassias & Leclaire, 1990) et par la sismique réfraction 



Chapitre 5 : Structure et nature de la lithosphère du  Canal du Mozambique 

p. 159 

(Vormann et al., 2020). En déduisant l’épaisseur de l’édifice et la couverture sédimentaire, il 

apparait une épaisseur de croûte de l’ordre de 13,5 km. Ces résultats confirment alors la 

localisation de la TOC le long de la ride de Davie déjà proposées, entre autre, par Klimke et al. 

(2018) et Vormann et al. (2020). Enfin, les épaisseurs de croûte continentale obtenues à 

Mayotte et Juan de Nova sont alors compatibles avec un amincissement de 12 à 20 km d’une 

croûte continentale initiale épaisse de 35 km comme proposé par Andriampenomanana et al. 

(2017) à Madagascar.  

 La dernière île étudiée à travers le réseau RHUM-RUM et permettant l’échantillonnage 

sismologique de la lithosphère dans le Canal du Mozambique est Europa. La croûte sous 

l’édifice d’Europa semble être de nature océanique bien que les résultats de VP/VS pour cette 

station ne puisse le confirmer. En effet, la profondeur du Moho obtenue est de l’ordre de 10-

12 km avec une croûte océanique d’une épaisseur de 7 km et une épaisseur de couverture 

sédimentaire et de l’édifice volcanique de l’ordre de 2,5 km chacun. Comme pour Glorieuse 

l’épaisseur obtenue pour la croûte est très proche de l’épaisseur moyenne de la croûte 

océanique (White et al., 1992). De même, l’enregistrement des anomalies magnétiques par 

les roches composant la croûte dans la zone en conforte la nature océanique (e.g. Eagle & 

König, 2008). Une particularité est observée sous le Moho déterminée à Europa. En effet, la 

structure sismique suggère un gradient de vitesse constant du Moho (12 km) jusqu’à une 

profondeur de 18 km. Le matériel présent dans la gamme 12-18 km est interprété comme 

étant la part endogène de la production magmatique accumulée par les phases successives 

des différents pulses magmatiques ayant affectés la zone depuis au moins 90 Ma (ici, sous-

placage magmatique). Plus au nord, Vormann et al. (2020) proposent qu’un corps 

plurikilométrique décrit par des vitesses élevées soit présent à la base de la croûte confortant 

l’idée d’un stockage endogène de la production magmatique.  

 Finalement, nous montrons que les événements magmatiques accompagnant la 

structuration du Canal du Mozambique à travers les temps géologiques ont marqué la 

structure lithosphérique en notamment stockant du matériel magmatiques en base de croûte. 

Nous révélons également que l’hypothèse de l’abandon de lambeaux de croûte continentale 

amincie sous l’archipel des Comores est compatible avec des arguments sismologiques. Enfin 

cette études soulève des questions sur le mode d’abandon de ces blocs de croûte continentale 

durant l’ouverture du Canal du Mozambique. 

Sur la page suivante, l’article n°1 en révision 
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II.1. Abstract 
 Starting in May 2018, a volcano-tectonic crisis occurred in the vicinity of Mayotte, a 

volcanic island in the Comoros Archipelago in the Mozambique Channel. The origin of the 

volcanism but also the subsurface architecture and nature of the crust, remain unknown. 

Here, based on receiver function analyses that provide S-wave velocity profiles, the depth of 

Mohorovičić discontinuity (Moho) and VP/VS ratios for volcanic islands in the Mozambique 

Channel, we propose that the crust beneath Mayotte and Juan de Nova islands is of 

continental nature, while it appears to be of oceanic origin beneath Europa and Grande 

Glorieuse islands. Our results suggest that Mayotte edifice grew on an isolated continental 

block abandoned during the Gondwana breakup. The continental crust is underlain by a thick 

(9-10 km) and fast layer, interpreted as magmatic underplating which may result from the 20-

Myr-long duration of the volcanism. The new velocity model determined from the seismic 

station on Mayotte can be used to relocate the seismicity related to the ongoing volcano-

tectonic crisis. 

 

Keywords: Mozambique Channel; Receiver functions; Comoros Basin; Mayotte; Crustal 

nature and structure   
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II.2. Introduction 
 In the Mozambique Channel, the nature of the lithosphere and the location and 

geometry (sharp or broad) of the Ocean-Continent transition are still under debate (Fig. 1A). 

In the southern Mozambique Channel, i.e. in the Mozambique Basin, successive campaigns 

involving magnetic and seismic reflection and refraction surveys led to a consensus about the 

oceanization processes and the oceanic nature of the crust (e.g. Leinweber & Jokat, 2012; 

Senkans et al., 2019). In the northern Mozambique Channel, i.e. the southern Somali Basin 

and the Comoros Basin, two hypotheses regarding the nature of the crust have been 

proposed. Talwani (1962) suggested from isostatic data an abnormal oceanic crust, while 

slight magnetic anomalies in the Comoros Basin led Lort et al. (1979) to propose a continental 

crust in the southern half of the northern Mozambique Channel. Recent geophysical data 

confirm a continental nature of the crust limited to the western and southern parts of the 

Comoros Basin (Klimke et al., 2016; Roach et al., 2017; Vormann et al., 2020) and an oceanic 

crust beneath its northern half (Vormann et al., 2020). However, the occurrence of quartzite 

inclusions in volcanic rocks from the Comoros Archipelago, limiting the Comoros Basin in the 

north (Flower & Strong, 1969), and the presence of a massif of quartzite on the island of 

Anjouan (Fig. 1B; Flower, 1972) suggest that this archipelago could be built on a continental 

crust or at least over continental slices. Thus, the location of the Ocean-Continent transition 

in the northern Mozambique Channel remains unclear.  

 In May 2018, a seismic crisis associated with the appearance and building of a new 

submarine volcano started east of Mayotte Island (see the seismic swarm in Fig. 1B; Bulletins 

from the volcanological and seismological monitoring network of Mayotte: ReVoSiMa, 

http://www.ipgp.fr/revosima; Cesca et al., 2020; Lemoine et al., 2020). The new volcano 

represents a new threat for the population of surrounding islands. Thus, in order to improve 

our knowledge on the nature of the crust in the Mozambique Channel and to better relocate 

the volcano-tectonic seismicity close to Mayotte, we investigate the crustal structure beneath 

several volcanic edifices of the region (Mayotte, Grande Glorieuse, Juan de Nova and Europa; 

Fig. 1) and along the southeastern part of Madagascar, chosen as a "continental" reference. 

We performed receiver functions (RFs) on the seismic records from on-land seismic stations 

of the RHUM-RUM experiment (Réunion Hotspot and Upper Mantle – Réunion Unterer 

Mantel, Barruol et al., 2017, Barruol & Sigloch, 2013; www.rhum-rum.net). These RFs are 

inverted with the Neighborhood Algorithm (NA, Sambridge, 1999) to determine the S-wave 

http://www.ipgp.fr/revosima
http://www.rhum-rum.net/
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velocity structure beneath all stations. We also used the H- stacking (Zhu & Kanamori, 2000) 

method to constrain the crustal VP/VS ratio and the Moho-depth values.  

 

II.3. Geological context 
 The Mozambique Channel results from the dismantling of the Gondwana along the 

East African margin, which started with a Permo-Triassic rifting phase (e.g. Cox, 1992). The 

syn-rift sediment sequence called Karoo is found in basins such as the Morondava and 

Majunga Basins (e.g. Rogers et al., 2000), along the Davie Ridge (Bassias & Leclaire, 1990) and 

the central Mozambique margin (Senkans et al., 2019). From the Middle Jurassic to the Early 

Cretaceous, the Davie Ridge accommodated the opening of two basins (Coffin & Rabinowitz, 

1987). In the north, the Somali Basin resulted from the southward drift of Madagascar leading 

to oceanic accretion between ~150 and 120 Ma (Ségoufin & Patriat, 1981) with crustal 

extension along E-W trending ridges (Davis et al., 2016) supported by magnetic anomalies 

(Phethean et al., 2016) and SKS splitting measurements (Scholz et al., 2018). In the south, the 

Mozambique Basin is due to the separation of Africa and Antarctica that started at the end of 

the Jurassic (König and Jokat, 2010; Leinweber et al., 2013) and finished during the Early 

Cretaceous (e.g. Rabinowitz et al., 1983).  

 An intense volcanic phase related to the Marion hotspot activity took place during the 

Upper Cretaceous (Chatterjee et al., 2013). It likely participated in the separation of India from 

Madagascar (Storey et al., 1995), the building of submarine magmatic plateaus (e.g. 

Madagascar Rise; Zhang et al., 2011), and flood basalts covering parts of Madagascar (de Wit, 

2003). Grande Glorieuse Island, associated to the NW-SE volcanic alignment of Aldabra, may 

be linked to this activity (Courgeon et al., 2016).  

 The last volcanic episode in the Mozambique Channel seems to be related to the 

activity of the Tertiary East African Rift System (EARS; Fig. 1B; Michon, 2016; Famin et al., 

2020). The volcanism of several islands (Comoros Archipelago, Bassas da India) and seamounts 

(Sakalaves along the Davie Ridge and Natal seamounts) is coeval with the volcanism of the 

EARS (e.g. Courgeon et al., 2016; 2018; O’Connor et al., 2019). Moreover, the location of the 

seismicity along the Comoros Archipelago, the Davie Ridge and the Quathlamba Seismic Axis 

favors a southward continuity of the EARS in the Mozambique Channel (Hartnady, 1990). 

Tectonic deformation revealed by seismic reflection studies supports this hypothesis (Franke 

et al., 2015; Deville et al., 2018).  
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 Fig. 1: General map of the studied area. (A): Location of the seismic stations used in this study (triangles). Seismic station GLOR, MAYO, JNOV, EURO and RUM4 stands for 
Grande Glorieuse Island, Mayotte Island, Juan de Nova Island, Europa Island and a station located on the eastern coast of Madagascar, respectively. VINA is a station from 
the study of Andriampenomanana et al. (2017), which revealed a crustal thickness of 35 km. Color lines and the referred number accounts for several proposed Continental-
Ocean Boundary (COB) or Ocean-Continent transition (OCT): (1) Mascle et al. (1997); (2) Ségoufin and Patriat (1981); (3) Klimke et al. (2016); (4) Ségoufin et al., (2004); (5) 
Klimke et al., (2018); (6) Mueller and Jokat (2017). (B) Structural map of the Mozambique Channel. Red lines indicate tectonic plate boundaries while dashed red lines indicates 
diffuse or proposed tectonic boundaries (e.g. Stamps et al., 2008; Famin et al., 2020). Blue dots: location of the seismicity provided by the USGS between 1960 to 2018. Red 
area represents the Quathlamba Seismic Axis and green area stands for the volcanic edifice alignment of Grande Glorieuse (Courgeon et al., 2017). G. C. stand for Grande 
Comore; A. Anjouan; M., Mohéli; Ma., Mayotte; G. G., Grande Glorieuse ; J., Juan de Nova Island and E., Europa Island. Finally, DR stands for Davie Ridge.
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 At upper mantle scale, structures display strong latitudinal variations along the 

Mozambique Channel that may explain the past and recent volcano-tectonic activity. Surface 

wave tomographies (Mazzullo et al., 2017) evidence thick and fast lithosphere (more than 100 

km) in the central part of the Mozambique Channel, thinning further south in the Mozambique 

Basin and also thinning to the north beneath the Comoros Archipelago and the Somali Basin. 

Mayotte is sitting above a thinner lithosphere (~80 km) overlying a hotter than normal 

asthenosphere spreading from the Mascarene Basin further east (Barruol et al., 2019). 

 

II.4. Data and Methods 
 We retrieved seismic waveforms from 5 broad-band seismic stations from the RHUM-

RUM experiment (Barruol et al., 2017; https://doi.org/10.15778/RESIF.YV2011) located on 

Mayotte (MAYO), Grande Glorieuse (GLOR), Juan de Nova (JNOV) and Europa (EURO) islands 

and finally the eastern coast of Madagascar (RUM4; Fig. 1A). Full details of data are available 

in Table S1. 

 We used two P-wave RFs methods (see details in the supplementary material: Text S1) 

to characterize the crustal structure and the Moho depth below each station, as previously 

described in several studies (Fig. S2; e.g. Fontaine et al., 2013a, 2015; Lamarque et al., 2015). 

Seismic records from teleseismic events were selected by (1) an epicentral distance located 

between 25° and 90° from the station (Fig. S1), (2) a magnitude higher than 5.5 and (3) a 

Signal-to-Noise Ratio (SNR) larger than 2. The data were cut 5 s prior and 30 s after the P-wave 

before the iterative time domain deconvolution to compute P-wave RFs (Ligorria & Ammon, 

1999). 

 The Neighborhood Algorithm (NA) inversion method (Sambridge, 1999) was applied to 

compute an ensemble of solutions of S-wave velocities (VS) profiles (Fig. 2; see details in the 

supplementary material: Text S1). RFs were grouped by back-azimuth and by ray parameter 

satisfying pmedian ± 0.006 s.km-1 to compute the average RF in each 90° quadrant. The quadrant 

presenting the maximum numbers of RFs has been used for the inversion procedure. To 

determine the velocity interfaces from the S-wave velocity (VS) profiles, we considered the 

1000 best fitting models and their average (black line in Figs 2F-2J).  

 We also applied the H- stacking method on the dataset in order to determine which 

interface modeled by the NA corresponds to the Moho (Zhu & Kanamori, 2000; see details in 

the supplementary material: Text S1). By determining the time lag between the P and the Pms 

https://doi.org/10.15778/RESIF.YV2011
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phase and between the Pms phase and its crustal multiples (PpPms and PpSms +PsPms) and 

assuming a constant crustal velocity, this method allows to jointly determine the Moho depth 

(H) and the VP/VS ratio (), this latter being a good proxy of the crustal nature. The definition 

of each phase is fully detailed in Fig. S3. Results are presented in Figs. 3 and S4.  

Fig. 2: Receiver function analyses: results of the NA inversion. A-E: comparison between the measured RF in red and the mean 

RF determined from the best 1000 models resulting from the inversion in black with the  1 standard deviation limits around 
the average in blue. Orange vertical lines indicate for comparison predicted arrival times of the Pms phase and crustal multiples 

for the best model resulting from the H- stacking model. For MAYO, green vertical lines indicate the Pcs phase (i.e. the phase 
related to the boundary between the initial crust and the magmatic underplating body) and the multiples.  F-J: Density plot of 
the best 1000 velocity-depth models over the 45 200 models calculated at each site. The color scale is logarithmically 
proportional to the number of models (Nm). The black line shows the average of the 1000 best models. 
 

II.5. Results 
 Madagascar. Seismic records from RUM4 station display the highest SNR of the study 

(Fig. S2A). The ensemble of RFs (i.e., 5 RFs) and the stacked RF show the Pms phase at ~5 s after 

the direct P phase (Fig. 2A). The modeled RF describing the average of the 1000 best velocity 

models in Fig. 2A shows an excellent fit with the data. The S-wave velocity curve obtained 

from the NA inversion presents a constant velocity gradient down to around 32 km, then an 

increase of the velocity until Vs=4.4 km/s at 42 km depth (Fig. 2F). The H- stacking results 

confirm that the Moho likely lies at 42 km depth and indicate an average VP/VS ratio below the 

station of 1.68±0.05 (Fig. 3A).
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Fig. 3: Upper row: plots of H and  parameters obtained from the H- stacking for RUM4, EURO, JNOV, MAYO and GLOR. The color scale indicates the normalized amplitude of the stack over all 
back-azimuths along the travel time curves corresponding to the Pms phase and crustal multiples. Lower row: radial receiver functions presented in increasing epicentral distance order for these 
five seismic stations. Vertical orange lines indicate predicted arrival times of the Pms phase and crustal multiples for the best model resulting from the H- stacking model for a weighting of w1, 
w2 and w3 of 0.5, 0.5 and 0 respectively. For MAYO station, a specific weighting of w1=0.7, w2=0.3 and w3=0 was applied. Two solutions were obtained for this station and noted H1 and H2, 

with the respective couples of parameters (H= 17.2 km; = 1.66) and (H= 25.8 km; = 1.84). Predicted arrival times of phases from the H1 and H2 solutions are represented correspondingly with 
green and orange lines. Name of phases for MAYO station are discussed in the text.
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 Europa Island. Seismic records from EURO station display a smaller SNR than at the 

other stations, which probably explains the lower quantity of RFs (i.e. 4 RFs; Table S3; Fig. 

S2B). The stacked RF (Fig. 2B) shows a Pms phase at almost 1.3 s after the direct P phase, 

similarly than on the whole set of RF of the station. The average S-wave velocity profile 

suggests a velocity jump at around 2.5 km depth. From this boundary, a constant velocity 

gradient is observed down to ~18 km depth. The H- stacking method suggests a Moho at 10 

± 0.2 km depth. The VP/VS ratio is however poorly constrained since the range of ratio with a 

probability of 0.95 is very wide (Fig. 3B).  

 Juan de Nova Island. The stacked radial RF determined at JNOV station shows similar 

phases to the individual RFs determined at this station (i.e. 10 RFs; Fig 2C). Most of these RFs 

present a clear phase around ~2.7 s after the direct P wave (Fig. 2C). The modeled radial RF 

obtained with the NA displays two distinct phases between 0 and 1 s, which are shouldered 

on the average RF, explaining better the first peak (P phase) on the modeled RFs than the 

average stacked RF. Amplitudes and arrival time of each phase of the modeled RF match the 

data well. The ensemble of best data-fitting S-wave velocity profiles reveals a seismic 

discontinuity at depth of ~ 2.5 km. Another velocity contrast is found at ~20 km below the 

station (Fig. 2H), and the H- stacking suggests a Moho depth of 17.6 ± 0.3 km and a high VP/VS 

ratio of 1.96 ± 0.02 (Fig. 3C). 

 Mayotte Island. The stacked radial RF obtained for station MAYO shows a good 

consistency with all the individual RFs obtained at this station (i.e. 9 RFs9; Figs. 2D and S2D). 

Every RF presents peaks around ~ 1.2 s, ~ 3 s, ~ 6 s and a trough at ~ 8 s after the direct P wave 

(Fig. S2D). Results from the H- stacking show that the peaks at ~ 1.2 s and ~ 3 s could 

correspond to two Pms solutions: H1= 17  ± 3.3 km and a related VP/VS = 1.66 ± 0 km, and H2= 

25.86 ± 3.9 km and VP/VS = 1.84 ± 0.06, respectively. Arrival times of crustal multiples from H1 

and H2 solutions are presented in Fig. 3C. The stacked RF is well fitted by the modeled RF 

explaining the average velocity model of the 1000 best models determined from the NA (Fig. 

2D). The predicted RF shows the ~1.2 s that could be convoluted on some RFs and the peak at 

3 s (Fig. 2D). The ensemble of best data-fitting S-wave profiles obtained from the inversion of 

the RF shows a sharp velocity hinge at 4 km beneath the station (Fig. 2I). Beneath this 

boundary, the S-wave velocity presents a constant velocity gradient down to 19 km depth. 

Another boundary is also modeled down to 27 km. These interfaces fit well with the results of 

the H- stacking (i.e., 17 and 26 km; Fig. 3D). 
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 Grande Glorieuse Island. The stacked RF calculated for GLOR agrees with the 10 RFs 

determined at this station (Figs 2E and S2E). A prominent high amplitude phase arrives 2 s 

after the P phase on the data and on every RF of this station. It corresponds to the P-wave 

conversion phase at the Moho discontinuity according to H- stacking results (Pms; Fig. 3D). 

Both the arrival times of the Pms phase and crustal multiples for the best model resulting from 

the H- stacking model and amplitudes of theses phases provide a good fit between the 

modeled RF and the stacked RF (Fig. 2E). The best ensemble of S-wave velocity profiles 

obtained from the NA inversion shows discontinuities at ~1 and ~5 km depth. At 11 km depth, 

the NA results suggest a velocity discontinuity that fits well with the determined H- stacking 

Moho depth of 11.6 ± 0.02 km (Figs 2J and 3D). A high VP/VS ratio of 2.00 ± 0.02 was obtained 

beneath GLOR station (Fig. 3E). 

 

II.6. Discussion 
Structure and nature of the crust in the Mozambique Channel 

 The study of the lithosphere structure from seismometers located on the top of 

volcanic islands, implies that different kinds of structures may be encountered by rising 

seismic waves: the volcanic edifice itself, the sedimentary cover, the underlying crust and the 

magmatic underplating. In the following, the structure beneath the station is considered as 

simple 1-D layered model. To determine the nature of the layers, we compare the average 

VP/VS ratio determined at each station to typical VP/VS ratio of felsic and mafic rocks 

(respectively, <1.78 and >1.81, Artemieva, 2011). The contributions of the sedimentary cover 

(e.g., Shibutani et al., 1996) with high VP/VS ratio, thermal anomalies induced by partial 

melting or melt occurrence that increase the VP/VS ratio (e.g., Hammond and Humphreys, 

2000; Raharjo et al., 2016), and the presence of fluids and extensive silica enrichment that 

decrease the VP/VS ratio (Zheng & Lay, 2006) were taken into account in the global 

characterization of the crustal nature. Moreover, we compared our interpretation to regional 

studies providing information on the sedimentary cover, the possible crustal nature and the 

available surrounding bathymetry of islands. The Madagascar seismic station (RUM4) is used 

to validate the process by comparing our results with those from Rindraharisaona et al. (2017). 

The RUM4 station located in the southeastern coast of Madagascar is considered as a typical 

continental reference. The crust is ~42 km thick and the 1.68 VP/VS ratio is in the typical range 

of continental crust of the Anosyen domain, a continental crust intruded by a magmatic suite 
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between ∼550 and 510 Ma (e.g. Tucker et al., 2014). Our results agree with the previous study 

of Rindraharisaona et al. (2017), who determined, from the same seismic station but different 

approaches (joint inversion of RF and surface wave dispersion data and H- stacking 

methods), a Moho depth of 38 km and a VP/VS ratio of 1.69 (Fig. 3A).  

 Europa Island. The island stands on a seafloor located at 3 km depth (Smith & Sandwell, 

1997). We thus interpret the shallow boundary at 2.5 km depth as the limit between the 

volcanic edifice and the underlying geological formations. This interpretation is supported by 

the absence of lithosphere flexure beneath Europa Island according to the L7 seismic 

reflection line of Deville et al. (2018), acquired in the neighborhood of the island. Another 

boundary is observed at 5 km in the best ensemble of S-wave velocity profiles, which may 

correspond to the ante-island sediment to crust boundary and therefore to a 2.5 km-thick 

sedimentary layer. This thickness is close to the value (3.5 km) determined north of the island 

along the 20140010 refraction line from Mueller and Jokat (2017; Fig. 1A). The discontinuity 

suggested by the H- stacking method at 10 km depth is not marked by a velocity jump on the 

set of 1000 velocity curves obtained by the NA. However, assuming an oceanic crustal 

thickness of 5 to 7 km, as determined along the 20140010 refraction line (Mueller and Jokat, 

2017), the solution proposed by the H- stacking (10 km) could correspond to the Moho 

boundary (called the Old Moho, Fig. 2G), consistent with a crustal thickness close to the 7 km 

average thickness of normal oceanic crust (White et al., 1992). The oceanic crustal nature 

beneath Europa is also supported by magnetic anomalies recorded in the crust (König & Jokat, 

2010). Another boundary is found at 18 km depth, which we call the New Moho (Fig. 2G). We 

propose that the 6 to 8 km-thick layer is a magmatic underplating, common feature below 

volcanic islands (e.g. La Réunion, Gallart et al., 1999, Fontaine et al., 2015; Hawaii, Leahy et 

al., 2010). The occurrence of a relatively thick oceanic crust around Europa is supported by 

the refraction line AWI-20140010 of Mueller and Jokat (2017), which reveals a crustal 

thickening towards Europa. Given the location of the island and the magmatic events that 

occurred in the area (the Marion hotspot and the magmatism related to the EARS; Georgen 

et al., 2001; Courgeon et al., 2017), such a thick underplating may result from the combined 

effect of a poly-phase volcanism that started about 90 Ma.  

 Juan de Nova Island. The island is located between the Davie Ridge and Madagascar 

on a 2 km deep seafloor (Smith & Sandwell, 1997). The volcanic edifice-to-sedimentary cover 

boundary is visible on the S-wave curve at 2.5 km. Geophysical data suggest that the 
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surrounding basin is underlain by a thinned continental crust (Fig. 1A; Franke et al., 2015; 

Klimke et al., 2018; Vormann et al., 2020). Moreover, dredged samples on the ridge reveal a 

continental nature of the crust (Bassias & Leclaire, 1990). The NA (this study) and Vormann et 

al. (2020) find a similar Moho depth (20 km). Same authors proposed that the sedimentary 

cover is 4 km thick while the frontier between the sedimentary cover and the crust is not 

noticeable on the S-wave velocity profiles. However, the high VP/VS (1.96) is consistent with 

the occurrence of such sedimentary cover overlying a continental crust and the contribution 

of thermal anomalies related to the thinning of the crust toward the Davie Ridge is not 

excluded. Thus, taking into account the thickness of the volcanic edifice (2.5 km) and the 

sedimentary cover (4 km, from Vormann et al., 2020), the crustal thickness obtained beneath 

Juan de Nova is 13.5 km, which is consistent with the 12-20 km crustal thinning of a 35 km 

thick continental crust related to the opening of the Mozambique Channel 

(Andriampenomanana et al., 2017). 

 Mayotte Island. The S-wave velocity curves determined for Mayotte Island reveals a 

shallow discontinuity at 4 km depth. The island lies on a 3.5-km-deep surrounding seafloor 

(Audru et al., 2006) and free-air gravity data beneath the island (Bonvalot et al., 2012) do not 

show any significant flexure or uplift. Therefore, the shallow discontinuity at 4 km depth is 

interpreted as the base of the edifice. Further down, our results suggest an interface at 17 km 

depth and a related VP/VS ratio of 1.66 for the lithospheric column between this interface and 

the station. Our estimate of the VP/VS ratio (1.66) is in agreement with that determined from 

the Wadati method (1933) by the oceanographic MayObs Team surveying the new submarine 

volcano close to Mayotte coast (Saurel et al., 2019) and is significantly lower than that of the 

oceanic crust. Instead, it is in the range of felsic rocks constituting the continental crust 

(Christensen, 1996; Zheng & Lay, 2006). We consequently interpret this low VP/VS ratio as the 

evidence of a thinned continental crust below Mayotte and the adjacent Anjouan Island where 

a voluminous massif of quartzite crops out. Another boundary is found at 26 to 27 km depth 

with a related average VP/VS ratio of 1.84 from this interface to the station. Thus, the layer 

between these two boundaries (H1 to H2) may be described by a high VP/VS ratio of 2.16. Such 

high value of VP/VS may indicate the occurrence of mafic to ultra-mafic rocks (Christensen, 

1996). Thermal anomaly associated with partial melting may also explain a high ratio (e.g. 

Hammond and Humphreys, 2000). Therefore, we interpret the H1 boundary as the Old Moho 

delimiting the thinned continental crust to the magmatic underplating and H2 as the New 
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Moho located between the magmatic underplating and the lithospheric mantle. Considering 

this interpretation, the ~ 1.2 s phase on all RFs correspond to the Pcs phase, i.e. the intracrustal 

boundary and the ~ 3 s correspond to the Pms phase (Fig. 3D). A similar terminology was 

previously used by Leahy et al. (2010) at Hawaii, where magmatic underplating is observed 

and inducing this kind of phase on receiver functions. In the case of Mayotte Island, the 

development of a thick underplating despite a volcanic activity which is much less intense than 

in Iceland or Hawaii, may result from the 20-Myrs-long duration of the volcanism (Michon, 

2016). 

 Lemoine et al. (2020) and Cesca et al. (2020) proposed that the current submarine 

eruption east of Mayotte is fed by a magma reservoir located at 28 km and 30 ± 5 km depth, 

respectively. Our results (Moho at of 26-27 km depth) may therefore suggest that this magma 

reservoir developed below the interface between the mantle lithosphere and the 

underplating. Moreover, the seismicity related to the volcano-tectonic crisis of Mayotte, 

which is almost exclusively located below 30 km depth (see ReVoSiMa Bulletins at 

http://www.ipgp.fr/fr/actualites-reseau), likely occurs below the magmatic underplated 

layer, i.e., into the mantle lithosphere.  

 Grande Glorieuse Island. Data for Grande Glorieuse reveals two seismic discontinuities 

at 1 and 5 km depth below the station. The first one may be related to the submarine 

sedimentary platform located at around 1 km below sea level (Courgeon et al., 2016). The 

small amplitude of the first phase is consistent with results from RF modeling, which shows 

the link between a small amplitude of the first peak and a thin low-velocity sedimentary layer 

(Zelts & Ellis, 1999). The boundary observed at 5 km may represent the interface between the 

volcanic edifice and the crust. The relatively large depth of this interface may be attributed to 

the subsidence of the at least 60 Ma-old volcanic edifice (Courgeon et al., 2016; Leroux et al., 

2020), which is supported by the step-by-step development of a carbonate platform over the 

volcano (Jorry et al., 2016) and absolute datation (Leroux et al., 2020). Both RF methods 

revealed a Moho discontinuity at 11 km depth. Therefore, the crustal thickness corresponds 

to 6 km beneath the island, which is close to the average thickness of oceanic crust (White et 

al., 1992). The high VP/VS ratio (~2.0) may be explained by both the effects of bioconstructions 

on the top of the edifice and the underlying mafic rocks (Christensen, 1996). In the vicinity of 

Grande Glorieuse, the occurrence of WSW-ENE magnetic anomalies associated with the 

Somali Basin (Phethean et al., 2016) fully supports an oceanic crustal nature below this island. 
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Implication of the continental nature of the crust below Mayotte in the opening of the Somali 

and Comoros basins 

The occurrence of sandstone xenoliths in the lavas of the Comoros archipelago (Flower & 

Strong, 1969) and a km-scale massif of quartzite in the volcanic island of Anjouan (Esson et al., 

1970) has long been considered as evidences of a continental crust below the Comoros 

archipelago. Our results (i.e. VP/VS ratio of 1.66 and 17-km-thick initial crust without 

considering the magmatic underplating) strongly support such a continental nature of the 

crust. Thus, both geological and now geophysical data suggest the occurrence of continental 

crust between the Somali and Comoros basins, likely as thinned crustal remnants. The oceanic 

nature of the crust below the Somali Basin is known from well-identified magnetic anomalies 

between M22 to M0 (Cochran, 1988; Phethean et al., 2016) and confirmed with our results 

for Grande Glorieuse Island. South of the Comoros archipelago, the lack of any clear magnetic 

anomaly in the Comoros Basin has been interpreted as the result of an oceanic crust formation 

during the Jurassic quiet zone (Coffin & Rabinowitz, 1987). Recently, its oceanic nature has 

been confirmed by seismic refraction and gravity data (Vormann et al., 2020). The Comoros 

continental block would consequently correspond to an isolated piece of thinned continent 

block abandoned during the southward drift of Madagascar. Such isolated blocks are common 

in the break-up of continental lithospheres and may result from a wide range of processes 

such as rotational extension, changing extension directions, rift migration, thinning processes 

(Péron-Pinvidic & Mantaschal, 2010; Naliboff & Buiter, 2015; Whittaker et al., 2016; Molnar 

et al., 2018). Regionally, the Seychelles archipelago stands as a regional example of this kind 

of continental blocks abandoned during continental break-up, in this case between 

Madagascar and India (e.g. Hammond et al., 2012, 2013). The Comoros archipelago lies on a 

crust cut by N140-150 fracture zones that are also observed along the Somali passive margin 

and the northern Somali Basin (Phethean et al., 2016). The isolation of the Comoros 

continental block could have thus occurred during the initial stage of rifting. However, the lack 

of any robust age constraints and geophysical data on the structure of the Comoros Basin does 

not allow us to determine the mechanism that led to the isolation of this continental domain. 

 

II.7. Conclusions 
 We measured the seismic velocity structure and the crust beneath islands of the 

Mozambique Channel from the receiver function analysis using both Neighborhood Algorithm 
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and H- stacking approaches that allows us to discuss the nature(s) of the crust in this region. 

From RF studies, we propose that the volcanic structure of Mayotte Island is emplaced on an 

isolated continental block abandoned during the dismantling of Gondwana and later 

thickened by magmatic underplating. Our results indicate that Grande Glorieuse Island is 

underlain by a normal oceanic crust, confirming the oceanic nature of the crust northeast of 

Mayotte. Juan de Nova Island lies over a clearly thinned continental crust, which is consistent 

with a prograding ocean-continent transition toward the Davie Ridge (Vormann et al., 2020). 

Beneath Europa Island, the best ensemble of S-wave velocity profiles reveals a thick oceanic 

crust, which would result from a magmatic underplating accumulation related to successive 

regional magmatic events. Beside the results on the nature of the crust below the islands of 

the Mozambique Channel, our S-wave velocity profiles defined down to 60 km depth beneath 

Mayotte will help improving the relocation of the deep seismicity occurring during the ongoing 

2018-2020 seismo-volcanic crisis and consequently our knowledge on the processes occurring 

in the deeper lithosphere.  
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 Introduction  

Receiver functions provide information about the lithospheric structure beneath a recording 

seismic station. Radial receiver function is computed by the deconvolution of the vertical 

component by the radial component (RFS). Details on the seismic processing to compute the 

receiver functions using two different approaches are provided in the following section. 
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Locations of teleseismic events are presented in Fig. S1. Supporting information regarding 

receiver functions calculated for all station of the study are presented on the Fig. S2. Principal 

ray paths for transmitted and converted waves for an incoming P-wave at the Moho boundary 

are presented in Fig. S3. 

Supporting information regarding metadata of seismic stations and results obtained for this 

study. The a priori model used for the NA is also provided. 

 

 Text S1 

Calculation of receiver functions 

The selection process used for the receiver function calculation allowed us to isolate up to 9 

events per station (Table S3). Event locations are plotted in the Fig. 1B. We cut the data 5 s 

prior to and 30 s after the P wave arrival time. A filtering process was applied on the waveform 

with a 2.5 rad.s-1 width Gaussian filter which correspond to a low-pass filter of ∼1.2 Hz. The 

time-domain iterative deconvolution method was used in order to generate RF (Fig. S1; 

Ligorria & Ammon, 1999). In order to rule out possible anisotropic or dipping interface effects, 

we selected events by back-azimuthal quadrant, ray parameter (pmedian ± 0.006 s.km-1) and 

finally the coherency of RFs with a threshold of 0.7 (e.g. Fontaine et al., 2013a, 2015). 

 

 Neighborhood Algorithm 

During the inversion procedure of the receiver functions, synthetics RFs were generated for 

45 200 models using the Thomson-Haskell matrix method (Thomson, 1950; Haskell, 1990). A 

calculation of the χ² misfit function was applied in order to verify the coherency of the 

synthetic with the data. 

An a priori parametrization was used in order to generate the S-wave velocity structure. It 

corresponds to a column of 6 layers characterized by 4 parameters: VP/VS ratio, thickness of 

the layer, Vs at the top and at the base of the layer. Full details of the a priori parameter space 

bounds could be found in the Table S2. According to previous studies performing inversion of 

RFs with the NA (e.g. Fontaine et al., 2013a, 2015) the error of the Moho depth is in general 

lower or around 2 km. 
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 H- stacking method 

In the H- stacking method, due to the relatively high noise level which impeded to consider 

all multiples, we applied a weighting (w) on the Pms phases, (w1=0.5), PpPms (w2=0.5) and 

PpSms +PsPms (w3= 0), following previous studies (Chevrot & van der Hilst, 2000; Fontaine et 

al., 2013b). For Mayotte station, a weighting of w1=0.7, w2=0.3 and w3=0 was applied as the 

PpSms +PsPms phases are not clearly identified on the RF certainly because of the 

combination of both a high level of noise relative to the oceanic island context of the station 

and the occurrence of complex layered structure beneath the station. For interpreted 

continental crust model, we choose a velocity of 6.65 km/s from velocity provided by regional 

studies on Seychelles islands (Hammond et al., 2013) and Madagascar (Andriampenomanana 

et al., 2017). For the oceanic crust, a velocity of 5.92 km/s was chosen based on velocity found 

beneath Hawaiian islands (e.g. Tilmann et al., 2001) and used for H- stacking studies below 

regional islands as La Réunion or Mauritius (e.g. Fontaine et al., 2015, Singh et al., 2016).  

We stacked RFs from all back-azimuths using the stacking function (1) from Zhu and Kanamori 

(2000) in order to widely sample the crust and to increase the visibility of multiples:  

 

s(H,κ)= w1*r(t1)+ w2*r(t2) - w3*r(t3)    (1) 

where r(ti) is the amplitude of the radial RF for the predicted arrival times of Ps (t1), PpPms (t2) 

and PpSms + PsPms (t3), given a crustal thickness H, VP/VS. w1, w2 and w3 are weights. 

 

We used a bootstrap method (Efron & Tibshirani, 1991) to estimate the error in H- stacking 

results. We randomly selected n RFs from the set of RFs available for each station and applied 

the H- stacking code on it. For each run, the best H and  couple is selected. This process was 

repeated 200 times in order to estimate the error.  

 

 VP/VS as a proxy of the crustal nature 

The VP/VS ratio determined from the H- stacking approach is a proxy of the crustal nature 

beneath the station but the occurrence of fluids, thermal anomalies and the porosity can 

change its value. Classically, VP/VS ranges between 1.6 and 2.4. Low  VP/VS values are 

attributed to Si-rich rocks (Christensen, 1996). Typical continental crust has an average VP/VS 

ratio of 1.77. Mafic rocks as in oceanic domain have an average of 1.88. The VP/VS ratio 
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characterizing sedimentary layers are larger than 2. The H- stacking reveals an average VP/VS 

ratio of all layers in the crust present beneath the station. Thus, the value obtained with this 

method corresponds to the average of VP/VS ratio of each layer. 
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 Figures S1 to S3 

Fig. S 1 : Location of teleseismic events used to calculate receiver functions. 
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Fig. S 2: Receiver functions calculated for each station are plotted in grey. Red receiver functions represent the average 
receiver function at the considered station. Vertical orange dashed lines show the predicted arrivals time of the Pms phase and 

crustal multiples determined from the best solution provided by the H- stacking method. Vertical green lines for MAYO 
indicates the Pcs phase (i.e the phase related to the discontinuity between the initial crust and the magmatic underplating 
body) and the multiples. 
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Fig. S 3: Principal ray paths for transmitted and converted waves for an incoming incident P-wave at the Moho boundary. The 
P phase correspond to the direct phase transmitted to the seismometer. Pms phase refers to the conversion of the P-wave in 
an S-wave at the Moho boundary. The PpPms and PpSms + PsPms phases are crustal multiples. 
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 Tables S1 to S3 

 

Stations Lat. (°) Long. (°) 
Elevation 

(m) 
Sample 

rate (Hz) Starting-date Ending-date 

RUM4 -24.2767 47.3157 15 100 2012-09-28 2014-08-29 

EURO -22.3440 40.3401 10 40 2011-04-06 2013-12-09 

JNOV -17.0543 42.7125 8 40 2011-04-11 2013-12-07 

MAYO -12.8456 45.1868 41 40 2011-04-15 2014-01-14 

GLOR -11.5824 47.2895 4 40 2011-04-18 2013-12-11 
Table S1: Station location, sampling rate and starting/ending time of records. Data available on http://seismology.resif.fr/ ; 
temporary seismic network code YV. 

 

Layers H (km) VS
upper (km/s) VS

lower (km/s) VP/VS 

L1 0 - 2 1.5 - 3.0 1.0 - 3.0 2.00 – 3.00 
L2 0 - 3 1.5 - 4.5 1.5 - 4.5 1.65 – 2.00 
L3 1 - 15 1.5 - 5.5 2.8 - 5.3 1.65 - 1.80 
L4 5 - 20 3.2 - 5.5 3.2 - 5.5 1.65 - 1.80 
L5 5 - 20 3.2 - 5.5 3.2 - 5.5 1.65 - 1.80 
L6 5 - 30 2.8 – 5.0 2.8 – 5.0 1.70 - 1.90 

Table S2 : NA parametrization, modified from Fontaine et al. (2013). H is the layer thickness, VS
upper is the velocity at the top 

of the layer, VS
lower is velocity at the bottom of the layer and VP/Vs is the velocity ratio in the layer. 

 
 NA Inversion H- stacking 

Stations N Moho depth 
± 2  (km) 

Number of RFs H (km)  

RUM4 2 42 5 42 ± 3.0 1.68 ± 0.05 

EURO 2 12 (18) 4 10.2 ± 0.2 Not constrained 

JNOV 3 20 10 17.6 ± 0.3 1.96 ± 0.02 

MAYO 

 

3 

 

19 (27) 

 

9 H1: 17 ± 3.3 1.66 ± 0 

9 H2: 25.8 ± 3.9 1.84 ± 0.06 

GLOR 3 11 10 11.6 ± 0.2 2.00 ± 0.02 

Table S3 : Moho depths estimated for each station from both the NA (Neighborhood Algorithm) and the H- staking methods 
with errors obtained from the bootstrap technique. The value in parentheses correspond to the "new Moho" found for Mayotte 

and Europa station. N stands for the number of receiver functions generated satisfying the selection process.  (i.e. VP/VS) 

results are also presented here for all stations. H1 and H2 are the two solutions obtained with the H- staking approach at 
MAYO station. 
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Short-note en cours de rédaction 
 

III.1. Introduction 
 L’archipel des Comores est constitué de quatre îles volcaniques présentant une 

morphologie contrastée allant d’un relief élevé non érodé à l’ouest, au niveau de la Grande 

Comore où le volcan Karthala est actif, à une île basse entourée d’un vaste lagon au niveau de 

Mayotte à l’est. Cette évolution morphologique, typique de la dégénérescence des volcans de 

point chaud, l’augmentation de l’âge du volcanisme depuis l’ouest vers l’est et la signature 

isotopique des laves émises au niveau du Karthala ont été les principaux arguments pour 

interpréter le volcanisme de l’archipel des Comores comme le résultat d’un point chaud 

(Emerick et Duncan, 1982 ; Späth et al., 1996 ; Class et al., 1998). La crise sismo-volcanique 

débutée en mai 2018 à l’est de Mayotte, et la construction d’un volcan sous-marin le long 

d’une ride volcanique (Cesca et al., 2020 ; Lemoine et al., 2020 ; Feuillet et al., en révision), à 

plus de 250 km de la zone de volcanisme actif de l’archipel, peut difficilement être expliqué 

dans le cadre du modèle de point chaud. De plus, ce phénomène est accompagné d’un grand 

nombre d’événements sismiques localisés entre 5 et 40 km à l’est de Mayotte à une 

profondeur de 20 à 45 km sous le niveau de la mer (bulletin du Réseau de Surveillance 

volcanologique et sismologique de Mayotte - REVOSIMA ; 2020 ; 

http://www.ipgp.fr/fr/actualites-reseau) et jusqu’à 62 km de profondeur (Lemoine et al., 

2020). Cette sismicité se déroule dans la lithosphère mantellique car nous avons récemment 

montré que le Moho se situait à une profondeur de 27 km (Dofal et al., en révision à Journal 

of African Earth Sciences). Cette activité soulève donc le problème de l’origine et de la 

http://www.ipgp.fr/fr/actualites-reseau
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localisation des zones de stockage magmatique au sein de la lithosphère, et l’effet potentiel 

des transferts magmatiques dans la genèse de la sismicité observée. 

 
Fig. 1: Carte de l’archipel des Comores. L’encart présente la localisation de la station sismique MAYO localisée à 
Mayotte, le point d’échantillonnage de la courbe de dispersion des ondes de Rayleigh, la localisation de la 
sismicité induite de la crise sismo-volcanique de Mayotte (d’après Lemoine et al., 2020) et la localisation du 
nouveau volcan. Les données bathymétriques proviennent du SHOM (2016) autour de Mayotte et de GEBCO 
partout ailleurs. Les données d’élévation proviennent du modèle ASTER Global Digital Elevation Model (GDEM, 
2019). 
 

 Précédemment dans Dofal et al. (en révision), nous avons calculé un modèle de 

vitesses à partir de l’inversion de fonctions récepteur (RFs) en utilisant l’algorithme de 

voisinage de Sambridge (1999 ; NA) a une station localisée à Mayotte (MAYO station Lat : -

12.8456° ; Long : - 45.1868 ; Fig. 1). L’avantage de cette méthode est sa sensibilité sur la 

profondeur des interfaces modélisées. Cependant, la précision est moindre sur les vitesses 

absolues, or ces dernières sont essentielles pour localiser les évènements sismiques. Les 

courbes de dispersion des ondes de surface sont quant à elles sensibles aux vitesses absolues. 

L’inversion conjointe de ces deux types de données peut donc se révéler être un outil 

intéressant dans l’investigation de la structure et des vitesses absolues de la lithosphère. Nous 

proposons alors une inversion conjointe des RFs obtenues précédemment dans Dofal et al. 

(en révision) et d’une courbe de dispersion d’onde de Rayleigh extraite du modèle de 

tomographie sismique de Mazzulo et al. (2017) au voisinage de Mayotte en utilisant la 

méthode de Julià et al. (2000). Les codes d’Hermann & Hammon (2002) seront utilisés pour 

cette inversion. 
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III.2. Données et Méthodes 

III.2.1. Fonctions récepteur et courbe de dispersion des ondes de Rayleigh 
 Nous avons utilisé une station sismique temporaire déployée à Mayotte, dans le cadre 

du projet RHUM-RUM (Barruol & Sigloch, 2013; encart sur la Fig. 1). Cette station a permis 

l’enregistrement de données durant 2 ans et 10 mois. Nous avons sélectionné les formes 

d'ondes sismiques satisfaisant une distance épicentrale entre 25° et 90° de la station avec une 

magnitude supérieure à 5,5 et un rapport signal/bruit supérieur à 2, ces critères de sélection 

étant standards (par exemple Fontaine et al., 2013, 2015 ; Lamarque et al., 2015 ; Dofal et al., 

en révision). L'onde P a été pointée manuellement. sur les formes d'onde et nous avons coupé 

le signal sismique 5 s avant et 30 s après le temps d'arrivée de l'onde P. Un filtre passe-bas de 

∼1.2 Hz a été appliqué afin de réduire la part dans l’enregistrement du bruit ambiant et les 

hétérogénéités crustales. La méthode de déconvolution itérative dans le domaine temporel 

de Ligorria & Ammon (1999) a été utilisée pour calculer les fonctions récepteur radial (RF ; Fig. 

2). Au total 9 RFs ont été calculées dans cette étude. Les RFs possèdant un critère de 

ressemblance supérieur ou égal à 0,7 et un paramètre de rai (p) compris entre ± 0,006 s/km 

autour de la valeur médiane du paramètre de rai de l'ensemble de données (i.e. RFs) ont été 

regroupées par quadrants back-azimutaux de 90° nommés Q1 (0°-90°), Q2 (90°-180°), Q3 

(180°-270°), Q4 (270°-360°). Les quadrants Q1 et Q2 contiennent chacun 4 RFs et le quadrant 

Q4, 1 RF. 

 La courbe de dispersion des ondes de Rayleigh a été extraite du modèle régional de 

vitesse de groupe de Mazzulo et al. (2017) au point le plus proche de la station (12,5°S ; 

45,5°E). La résolution de ce modèle correspond à une dalle de 1°x1°. Aux coordonnées où la 

courbe de dispersion a été extraite, la lithosphère est densément échantillonnée avec 170 

événements sismiques. Cette courbe de dispersion possède des périodes allant de 16 s à 200 

s permettant de contraindre les structures crustales (Fig. 2). 

 

III.2.2. Algorithme de voisinage  
 Afin de contraindre la structure lithosphérique sous la station MAYO à l'aide de 

fonctions récepteur, Dofal et al. (en révision) ont réalisé une inversion non linéaire appelée 

algorithme de voisinage (Sambridge, 1999). Afin de s’affranchir du problème de solutions 

d'inversion non uniques, cette méthode fournit un ensemble de modèles décrits par des 
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fonctions récepteur synthétiques calculées avec la méthode matricielle de Thomson-Haskell 

(Thomson, 1950 ; Haskell, 1953, 1962). Ces modèles sont calculés dans un espace 

multidimensionnel défini par 24 paramètres décrivant un modèle 1D à 6 couches. Les limites 

des 24 paramètres sont présentées en Tableau S1. Le quadrant présentant le plus de RFs et la 

meilleure cohérence entre chaque RF est choisi pour réaliser l’inversion. Dans l’étude de Dofal 

et al. (en révision), les RFs inversées proviennent du quadrant Q1. Enfin, les inversions avec le 

NA fournissent un ensemble de 45200 profils de vitesse d'ondes de cisaillement 1D allant de 

0 à 60 km sous la station (Fig. 3). Les 1000 meilleurs modèles et leur moyenne sont utilisés 

pour étudier la structure de la lithosphère.  

III.2.3. Inversion conjointe des RFs et de la courbe de dispersion 
 D'après Julià et al. (2000), les fonctions récepteur permettent de mesurer les variations 

de vitesse des ondes S et ainsi d'obtenir la profondeur des interfaces majeures sans que celles-

ci ne soient sensibles aux vitesses absolues. Les courbes de dispersion des ondes de surface 

permettent de contraindre les vitesses absolues par rapport à la profondeur. Ainsi, l'inversion 

conjointe des deux jeux de données permet de bénéficier d'informations complémentaires 

sur la structure lithosphérique et de minimiser la non-unicité des solutions pour l'inversion de 

chaque donnée seule. Nous avons inversé conjointement les courbes de dispersion des ondes 

de Rayleigh et les RFs avec les codes d'inversion linéaire de Hermann & Ammon (2002). Les 

poids respectifs de la courbe de dispersion et des RFs sont identiques. Les RFs inversées par 

l'inversion linéaire sont coupées -5 s avant et 17 s après la phase P.  

Fig. 2: Fonctions récepteur (A) et courbe de dispersion des ondes de Rayleigh (B) utilisées pour l'inversion 
conjointe à la station MAYO (Mazzullo et al., 2017 et Dofal et al., en révision). Les temps d’arrivée des différentes 

phases sur les fonctions récepteur sont issues du H- stacking de Dofal et al. (en révision). 
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III.3. Inversion non-linéaire vs. inversion linéaire 
 Afin de tester l’inversion linéaire, nous allons dans un premier temps limiter la 

profondeur d’investigation à 60 km de profondeur et utiliser uniquement les 4 RFs issues du 

quadrant Q1. Ainsi le résultat de l’inversion linéaire des RFs pourra être comparé avec le 

résultat de l’inversion non linéaire de l’étude de Dofal et al. (en révision ; Fig. 3A-B). L’inversion 

linéaire des RFs est réalisée pour 100 itérations et avec un modèle a priori correspondant à 

une vitesse constante de la surface à 60 km de profondeur. Cette vitesse est celle du manteau, 

issue du modèle AK-135 (soit VS = 4,48 km/s ; Kennett et al., 1995). Le nombre de couche au 

sein de ce modèle est de 25, chacune possédant une épaisseur de 2,5 km, exceptée pour les 

deux premières avec respectivement 1 et 2 km d’épaisseur pour la première et la seconde 

couche. Ces couches plus fines permettent de détailler la structure en proche surface et ainsi 

limiter les effets d’une couche à faible vitesse. 

 L’inversion linéaire des 4 RFs du quadrant Q1 est présentée en Fig. 3B-D. Le modèle de 

vitesse obtenu avec l’inversion linéaire présente une couche à faible vitesse sous la station. La 

vitesse au sein de cette première couche augmente jusqu’à une profondeur d’environ 4 km. 

Ensuite, la vitesse diminue formant une zone à moindre vitesse (LVZ) jusqu’à environ 10 km 

de profondeur. Ainsi, une interface est modélisée entre ces deux milieux présentant des 

gradients de vitesse différents. Cette interface à 4 km de profondeur était observée sur 

l’inversion non-linéaire de Dofal et al. (en révision ; Fig. 3A) et interprétée comme la limite 

séparant l’édifice volcanique de la croûte sous-jacente. Sous la LVZ, une augmentation de la 

vitesse avec un gradient constant est observée jusqu’à environ 19 km. Au-delà, 

l’augmentation de la vitesse se poursuit mais avec un gradient moins élevé jusqu’à environ 27 

km de profondeur. La différence de gradient de vitesse de part et d’autre de 19 km de 

profondeur suggère l’existence de deux milieux délimités par une interface à 19 km de 

profondeur. De même, à 27 km de profondeur sous la station, une interface semble délimiter 

un milieu dans le lequel la vitesse augmente (au-dessus de 27 km), d’un milieu dans lequel la 

vitesse n’augmente plus jusqu’à 33 km. Les interfaces présentes à 19 et 27 km de profondeur 

ont été modélisées auparavant par l’inversion non-linéaire et le H- stacking et interprétées 

respectivement comme l’ancien et le nouveau Moho (Dofal et al., en révision). Le milieu entre 

ces deux interfaces étant interprété comme du sous-placage magmatique. En dessous de 33 

km de profondeur, une zone à moindre vitesse est modélisée par l’inversion linéaire jusqu’à 

environ 48 km de profondeur. 
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 Les interfaces majeures (4, 19 et 27 km) modélisées par l’inversion non-linéaire sont 

retrouvées dans l’inversion linéaire (Fig. 3A-B). Cependant, la capacité de discrétisations des 

couches par l’inversion non-linéaire reste limitée (6 couches) par rapport à la seconde 

inversion (25 couches). Ceci explique l’absence d’expression franche de LVZ sur l’inversion 

non-linéaire (Fig. 3A) par rapport à l’inversion linéaire (Fig. 3B). On peut toutefois affirmer que 

les deux inversions présentes des résultats cohérents sur la structure de la lithosphère sous la 

station MAYO. 
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Fig. 3: (A): Courbe de vitesse des ondes S en fonction de la profondeur pour la station MAYO (d’après Dofal et 
al., en révision). (B): courbe de vitesse des ondes S obtenue avec l’inversion linéaire d’Herrmann pour les mêmes 
données en entrée. (C) : Ajustement de la RF modélisée par l’inversion non-linéaire (RF noire) avec la donnée 

(RFs rouges). En bleu, l’écart type   1. Les phases vertes correspondent à l’ancien Moho et la phase orange au 
nouveau Moho. (D): comparaison de la RF obtenue avec la méthode linéaire (RF noire) avec les données de RFs 
(RFs rouges). Du haut vers le bas : MAYO pour le nom de la station, 2,5 pour la valeur de la largeur du filtre 
Gaussien utilisé, 81,07 pour la variance et 0,065 pour le paramètre de rai du premier événement. 
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III.4. Inversion conjointe linéaire jusqu’à 100 km de profondeur 
 Puisque l’inversion des RFs avec la méthode d’inversion linéaire présente un résultat 

cohérent avec l’inversion non-linéaire, il est pertinent de réaliser une inversion conjointe des 

RFs et de la courbe de dispersion des ondes de Rayleigh. La fenêtre d’investigation a été 

étendue jusqu’à 100 km de profondeur afin de pouvoir investiguer la structure lithosphérique 

jusqu’à la limite Lithosphère-Asthénosphère (LAB), précédemment estimée à 80 km sous 

l’archipel des Comores (Barruol et al., 2019 ; cf. chapitre II section I.3.2). De plus, nous avons 

réalisé 3 inversions dans le but de déterminer la structure de la lithosphère autour de Mayotte 

selon les 3 quadrants back-azimutaux présentant des données (Q1, Q2 et Q4).  

 Les résultats de ces inversions sont présentés en Fig. 4. Les trois inversions révèlent 

une augmentation graduelle des vitesses depuis la surface jusqu’à environ 4 km de profondeur 

atteignant 3,5 km/s. En dessous de cette interface, une LVZ est observée sur les profils de 

vitesse des quadrants Q1 et Q4. Pour le quadrant Q2, cette LVZ est beaucoup moins exprimée 

(i.e. la diminution de la vitesse est moindre), même si celle-ci semble bien exister. La vitesse 

minimale atteinte (3,3 > VS < 3,4 km/s) dans ces LVZ est localisée à environ 12 km de 

profondeur sous la station pour les 3 quadrants. Au-delà de ces LVZ, la vitesse augmente 

graduellement pour l’ensemble des profils jusqu’à environ 20 km de profondeur en atteignant 

une vitesse de 4,1 à 4,2 km/s. Après cette limite, la vitesse continue d’augmenter avec la 

profondeur mais avec un gradient beaucoup moins important qu’auparavant. Cette 

augmentation se poursuit jusqu’à environ 27 km pour Q1, 30 km pour Q2 et 32 km pour Q4.  

La vitesse mesurée à ces profondeurs est comprise entre 4,3 et 4,4 km/s. En dessous de cette 

interface, une chute de 7 % des vitesses par rapport aux vitesses au toit de cette LVZ est 

modélisée (VS=4,1 à 4,2 km/s). Cette zone s’étends sur une épaisseur de 20 (Q2 et Q4) à 25 

km (Q1). Celle-ci est recoupée par une couche d’une épaisseur de 2,5 km (résolution max de 

l’inversion) à 43, 47 et 40 km pour respectivement Q1, Q2 et Q4. La vitesse au sein de cette 

couche est supérieure d’environ 0,1 km/s, à celle modélisée au-dessus ou en-dessous de cette 

couche. À la suite de cette zone à moindre vitesse, la vitesse ré-augmente. La vitesse maximale 

(4,3 à 4,4 km/s) est atteinte à 62 (Q1), 64 (Q2) et 54 (Q4) km de profondeur. En dessous de 

ces profondeurs, une LVZ marquée est observée sur Q1 et Q2. Pour Q4, cette LVZ s’initie après 

un gradient de vitesse négatif se terminant à 66 km de profondeur à une vitesse de 4,1 km/s. 

La valeur minimale de vitesse (3,6 à 3,8 km/s) de cette LVZ est atteinte autour de 70-72 km de 

profondeur. La LVZ s’étend jusqu’à environ 90 km de profondeur pour Q1 et Q2 et 87 km de 
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profondeur pour Q4. La chute de vitesse au sein de cette LVZ correspond à une diminution de 

13 à 14 % de la vitesse modélisée au sommet des LVZs (respectivement 4,4 ; 4,3 et 4,1 km/s 

pour Q1, Q2 et Q4, Fig. 4). Ce sont donc 4 interfaces majeures à 4, 20, 30 et 62 km de 

profondeur qui sont modélisées par les inversions.  
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Fig. 4: Résultats de l'inversion conjointe. Pour chaque quadrant, et de gauche à 
droite: le profil de vitesse modélisé, les courbes de dispersion des ondes de Rayleigh 
modélisée (noire) et observée (rouge) puis les fonctions récepteur modélisées 
(noire) et observées (rouge). Le rectangle bleu délimite la zone dans laquelle la 
sismicité de la crise sismo-volcanique de Mayotte est confinée (20 à 45 km de 
profondeur, d’après le REVOSIMA). La légende est identique à la Fig. 6. 
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III.5. Discussion 
 Nous avons ainsi obtenu 3 profils de vitesse qui décrivent la structure de la lithosphère 

sous l’île de Mayotte. Au-dessus de 60 km de profondeur, les résultats obtenus (Fig. 4) 

montrent une structure de la lithosphère cohérente avec le profil de vitesse obtenu par 

l’inversion non-linéaire (Fig. 6A). Les interfaces modélisées à ~4, ~20, et ~30 km de profondeur 

étaient respectivement interprétées par Dofal et al. (soumis) comme les 

interfaces édifice/croûte, croûte/sous-placage magmatique et sous-placage 

magmatique/croûte. 

 L’inversion linéaire permet d’avoir accès à des hétérogénéités lithosphériques 

supplémentaires à celles modélisées par l’inversion non-linéaire. En effet, un plus grand 

nombre de couches peuvent être distinguées par l’inversion linéaire (ici 40 couches) que par 

l’inversion non linéaire (au maximum 6 couches). Ainsi de nouvelles informations sur la 

structure lithosphérique sous Mayotte sont apportées telles que les LVZ situées dans la croûte 

et entre 30 et 60 km de profondeur et au-delà (Fig. 4,6). 

 La diminution des vitesses situées sous l’édifice pourrait être imputée à l’existence 

d’une couche à faible vitesse, comme des sédiments piégés entre l’édifice et la croûte sous-

jacente. Cependant, la profondeur de l’anomalie (12 km) exclue cette possibilité puisque cela 

amènerait à considérer que l’édifice de Mayotte s’étend du toit de cette couche de sédiment 

à la surface, soit 9,5 km sous le niveau de l’océan. Un édifice d’une hauteur si importante 

imposerait que celui-ci soit établit au sein d’une flexure d’au moins 6 km puisque les fonds 

marins environnant se situent à 3,5 km de profondeur (e.g. Audru et al., 2006). Pourtant, 

aucune flexure lithosphérique de ce type ne semble exister sous l’île de Mayotte (Bonvalot et 

al., 2012). La hauteur de l’édifice de Mayotte s’apparente alors en première approximation à 

l’épaisseur de la tranche d’eau à laquelle il faut ajouter son domaine aérien (594 m, Mont 

Choungui). Une autre explication, plus probable en domaine volcanique, serait une 

augmentation ponctuelle de la température faisant diminuer la vitesse des ondes S (e.g. Tan 

et al., 1997). Cette zone pourrait ainsi s’apparenter à une zone de stockage intracrustale de 

magma s’établissant sur une épaisseur minimale de 2,5 km autour de 12 km de profondeur 

(2,5 km étant la résolution maximale à cette profondeur). De manières intéressantes, Darnet 

et al. (2020) révèlent à partir de données issues d’une campagne magnétotellurique Terre-

Mer l’existence d’une chute de résistivité entre 13 et 16 km de profondeur, interprétée 

comme une possible zone d’accumulation de matériel chaud au sein de la croûte. Compte 
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tenu de la résolution verticale des fonctions récepteur (±2 km), ces deux interfaces imagées 

par ces méthodes peuvent en constituer une seule (Fig. 6).  

 L’interface à 20 km de profondeur est ici cohérente avec l’interface obtenue à 17 km 

par l’inversion non-linéaire et l’ H-  stacking, interprétée comme l’ancien Moho séparant la 

croûte et le sous placage magmatique (Dofal et al., en révision). D’ailleurs, la vitesse absolue 

atteinte à cette interface (4,2 km/s) est cohérente avec une vitesse attendue au Moho. Le 

sous-placage magmatique s’étend sur 10 km, de 17 à 27 km de profondeur d’après l’inversion 

non-linéaire et l’ H-  stacking. La structure modélisée ici est similaire puisqu’une interface 

supplémentaire est suggérée à 30 km de profondeur. Celle-ci est interprétée comme le 

nouveau Moho situé à la base du sous-placage magmatique. En effet, les vitesses modélisées 

entre 20 et 30 km de profondeur sont supérieures à celles de la croûte (4,2 km/s) et inférieures 

à celles du manteau (4,4 km/s), typique de produits magmatiques piégés au Moho (e.g. Watts 

et al., 1985 ; Caress et al., 1995). L’épaisseur du sous-placage magmatique est donc en 

adéquation avec l’inversion non-linéaire et l’ H-  stacking (10 km, Fig. 6). 

 D’après les données de GNSS, la localisation de la chambre magmatique alimentant le 

nouveau volcan est estimée à 25 et 35 km de profondeur (Cesca et al., 2019) et 28 ± 3km 

(Lemoine et al., 2020) à respectivement 20 et 30 km à l’est des côtes Mahoraises (Fig. 6). En 

faisant l’hypothèse que les structures lithosphériques soient continues depuis la station MAYO 

et sur 20 à 30 km vers l’est, la chambre magmatique proposée par ces études pourrait être 

localisée au sein du sous-placage magmatique, et plus probablement à l’interface entre le 

sous-placage et le manteau lithosphérique (Fig. 6 ; points C et D). 

Fig. 5: Évolution de la proportion de 
matériel fondu (avec une répartition 
isotrope) en fonction de la 
diminution de vitesse des ondes S et 
P (modifié d’après Freitas et al., 
2019). Les points noirs indiquent les 
LVZs modélisées par l’inversion 
conjointe. Pour une diminution de 
7% de la vitesse des ondes S (VS), la 
part de matériel fondu est de 0,7%. 
Pour une chute de VS comprise entre 
13 et 14%, la proportion de matériel 
fondu sera de 1,5 à 1,7%. En vert, 
deux estimations du pourcentage de 
chute de VS attendue au LAB d’après 
Rychert & Shearer (2011) et Freitas 
et al. (2019). 
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 En dessous de 30 km de profondeur, une zone épaisse d’une vingtaine de kilomètre 

présente des vitesses réduites de 7 % par rapport aux vitesses modélisées à son toit (30 km) 

et sa base (60 km). Cette zone est recoupée par une couche caractérisée par des vitesses 

supérieures. Ainsi deux anomalies de vitesse se dessinent de part et d’autre de cette couche. 

Ces LVZ sont localisées dans le manteau lithosphérique (Barruol et al., 2019 ; Dofal et al., en 

révision) et pourraient constituer des zones de températures plus élevées (Tan et al., 1997) 

dans lesquelles du matériel fondu pourrait être stocké. En considérant une répartition 

Fig. 6: Modèle conceptuel de la plomberie magmatique sous l’île de Mayotte. En noir, le profil de vitesse des ondes 
S du quadrant Q2, obtenu à la station MAYO. Les points rouges indiquent les hypocentres de la sismicité localisée 
et induite de la crise sismo-volcanique de Mayotte (Lemoine et al., 2020). A noter que certains évènements sont 
alignés sur les profondeur de 40, 30, 20 et 15 km de profondeur et semble être mal localisés. Les figurés oranges 
représentent des zones d’accumulation de magma et le sous-placage magmatiques est distingué avec les figurés 
violets. Les flèches rouges indiquent un possible scénario de mise en place du magma depuis 80 km de profondeur 
jusqu’à la surface. A droite de la figure, la localisation en profondeur de certaines interfaces fournies par la 
littérature.  
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isotrope de matériel fondu, une diminution de 7 % des vitesses des ondes S permet d’en 

estimer une proportion d’environ 0,7 % (Fig. 5). Ces LVZs pourraient donc correspondre à des 

zones de stockage de matériel magmatique, qui sont communément retrouvées dans le 

manteau lithosphérique sous les édifices volcaniques (e.g. Canaries, Klügel et al., 2005 ; La 

Réunion, Boudoire et al., 2019). L’absence d’événements sismiques dans les LVZs pourrait 

aller dans le sens d’un stockage de magma à cette profondeur. 

 En dessous de 60 km de profondeur, une forte chute des vitesses (13 à 14%) est 

observée sur l’ensemble des profils de vitesse. L’observation d’une LVZ suivit d’une 

augmentation de vitesse est typique du passage de la lithosphère à l’asthénosphère (e.g. 

Artémieva, 2011). Ainsi, l’interface à 60 km de profondeur au-dessus de la LVZ pourrait 

correspondre au LAB. D’autant plus que Barruol et al. (2019) estiment une localisation du LAB 

à une profondeur située entre 50 et 90 km le long de l’archipel des Comores. Alors que la LVZ 

marquant le passage de la lithosphère à l’asthénosphère est caractérisée par une chute de 

vitesse comprise entre 3 et 10% (Rychert & Shearer, 2011 ; Freitas et al., 2019), ici cette chute 

est de 13 à 14%. Pour cette diminution, la fraction de matériel fondu répartie de manière 

isotrope est de 1,7% soit 0,7 % de plus que pour une diminution de 10 % des vitesses des 

ondes S attendu pour un LAB « normal » (Fig. 5). Cette plus forte proportion de matériel fondu 

pourrait être attribuée au magmatisme des Comores. En effet, les magmas alimentant le 

volcanisme actif de la Grande Comore, à l’ouest de Mayotte, et le volcanisme de Nosy Be, à 

l’est, résulteraient d’une fusion partielle du manteau vers 60-80 km de profondeur (Deniel, 

1998 ; Melluso et Morra, 2000). L’ensemble des magmas de l’archipel des Comores et de la 

partie nord-ouest de Madagascar pourrait ainsi trouver leur origine à cette profondeur. De 

plus, ce faible taux de fusion partielle (1,7 %) est cohérent avec le volcanisme alcalin des 

Comores (Class et al., 1998). Ainsi, la LVZ centrée sur 70 km de profondeur pourrait 

correspondre à la zone de fusion partielle à l’origine de magmas de Mayotte (Fig. 9).  

 La plomberie magmatique sous l’île de Mayotte pourrait donc être complexe avec une 

zone de génèse des magmas vers 70 km de profondeur (Fig. 6, point A), un stockage profond 

de ce matériel entre 40 et 50 km (Fig. 6, point B), marqué par une absence de sismicité et deux 

LVZ.s Ce magma aurait pu migrer vers le SE en générant une sismicité entre 30 et 40 km de 

profondeur. Une seconde zone de stockage est suggérée entre 20 et 35 km de profondeur à 

20-30 km de l’île de Mayotte par les études précédentes de Cesca et al. (2020) et Lemoine et 

al. (2020) à partir de données GNSS et l’absence de sismicité à cette profondeur. Cette zone 
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de stockage pourrait être située à l’interface entre le sous-placage et le manteau 

lithosphérique (Fig. 6). Enfin, la sismicité actuelle établie de 5 à 45 km de profondeur à environ 

10 km de la côte de Mayotte pourrait être une conséquence de la vidange des réservoirs situés 

dessous.  

 Des investigations complémentaires avec notamment l’analyse géochimique 

(géobarométrie ; voir Berthod et al., 2021) d’échantillons de laves émises au nouveau volcan 

permettraient de mieux contraindre la plomberie magmatique. 

 

III.6. Conclusion 
 La similitude des résultats obtenus en termes de profondeur des interfaces, édifices-

croûte et Mohos (nouveau et ancien) pour l’inversions des RFs jusqu’à 60 km de profondeur 

avec la méthode linéaire (Julià et al., 2000) et non-linéaire (Sambridge, 1999) permet de 

confirmer la robustesse des résultats obtenus.  

 Par 3 méthodes (NA, H-κ stacking et inversion conjointe), nous obtenons une 

profondeur de l’ancien Moho de l’ordre de 17-20 km par rapport au niveau marin à Mayotte 

et à un nouveau Moho entre 27 et 30 km de profondeur. Cela porte ainsi à 10 km l’épaisseur 

du sous-placage magmatique sous l’île de Mayotte. En plus des vitesses absolues contraintes 

par ces inversions linéaires par rapport aux inversions non-linéaires, des hétérogénéités 

lithosphériques supplémentaires sont modélisées comme les zones à moindre vitesses. Une 

première LVZ dans la croûte pourrait correspondre à une zone de stockage intra-crustale de 

matériel magmatique, sans doute sans lien avec l’éruption actuelle car l’essaim de sismicité 

n’est pas connecté à cette LVZ. Au sein du manteau lithosphérique deux LVZs sont aussi 

modélisées par les inversions ; celles-ci pouvant correspondre à des zones de stockage et/ou 

de transit de magma. Le LAB, quant à lui, est modélisé vers 60 km de profondeur, c’est-à-dire 

dans la gamme de profondeur précédemment défini entre 50 et 90 km le long de l’archipel 

des Comores (Barruol et al., 2019). La LVZ située sous cette interface est quant à elle 

cohérente avec une origine des magmas proposée vers 60-80 km de profondeur (Deniel, 

1998 ; Melluso et Mora, 2000). 
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III.8. Supplementary material 
 

Couches H (km) VS
upper (km/s) VS

lower (km/s) VP/VS 

L1 0 - 2  1.5 - 3.0  1.0 - 3.0 2.00 – 3.00 

L2 0 - 3  1.5 - 4.5  1.5 - 4.5 1.65 – 2.00  

L3 1 - 15  1.5 - 5.5  2.8 - 5.3 1.65 - 1.80 

L4 5 - 20  3.2 - 5.5  3.2 - 5.5 1.65 - 1.80 

L5 5 - 20  3.2 - 5.5  3.2 - 5.5 1.65 - 1.80 

L6 5 - 30  2.8 – 5.0 2.8 – 5.0 1.70 - 1.90 

Tableau S1 : Paramétrisation du NA modifié d’après Fontaine et al. (2013). H est l’épaisseur de la couche, VS
upper 

est la vitesse au toit de la couche et VS
lower à sa base. VP/Vs est le rapport des vitesses de la couche. 
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IV. Synthèse du chapitre sur la structure et la nature de la 

lithosphère du Canal du Mozambique 

 

 Nos travaux dans le Canal du Mozambique, nous ont permis d’apporter des contraintes 

sur la nature de la croûte ainsi que l’influence du magmatisme sur la structure lithosphérique. 

Il en ressort : 

 

Nature de la croûte : Sous les îles volcaniques de Grande Glorieuse et d’Europa, nous avons 

pu déterminer que la croûte était de nature océanique. Ces résultats sont en accord avec les 

anomalies magnétiques connues au voisinage direct de ces îles (e.g. Rabinowitz et al., 1983 ; 

Eagle & König, 2008). Pour Juan de Nova et Mayotte, une nature continentale de la croûte a 

été retenue. La croûte continentale sous Juan de Nova permet de conforter des études 

précédentes sur la localisation de la TOC le long de la ride de Davie (e.g. Klimke et al., 2018). 

L’hypothèse de l’existence d’une croûte continentale sous Mayotte soulève des questions sur 

la dynamique (temps et processus) de d’abandon de lambeaux de croûte continentale sous 

l’archipel de Comores ainsi que la formation du bassin des Comores, d’autant plus que de le 

substratum de ce bassin est de nature océanique à l’ouest (e.g. Klimke et al., 2016 ; Vormann 

et al., 2020). Le projet ANR COYOTES17 et la campagne océanographique SISMAORE, portés 

par le BRGM en collaboration avec l’IPGP, l’IPGS et l’ISTEP aborderont ces sujets dès 2020. 

 

Épaisseur de la croûte : L’épaisseur de la croûte océanique sous l’île de Grande Glorieuse est 

de 6 km, proche de l’épaisseur moyenne de la croûte océanique dans le bassin des 

Mascareignes (cf. Chapitre 6). Pour Europa, la croûte océanique initiale (5-7 km) est proche 

de cette moyenne globale et en accord  avec l’épaisseur obtenue par la sismique réfraction 

de l’étude de Mueller & Jokat (2017). Pour Mayotte et Juan de Nova, les épaisseurs de la 

croûte sont respectivement de 14 et 13,5 km. Andriampenomanana et al. (2017) proposent 

un amincissement crustal dans le Canal du Mozambique de l’ordre de 12 à 20 km pour des 

croûtes initialement épaisses de 35 km. Les résultats obtenus pour Mayotte et Juan de Nova 

sont donc cohérents avec ces valeurs et supportent le modèle d’amincissement proposé. 

 
17 COmores & maYotte : vOlcanisme, TEctonique et Sismicité – COYOTES 
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Influence du magmatisme sur la structure lithosphérique : La première influence du 

magmatisme attendue sur la structure lithosphérique échantillonnée par les RFs est un édifice 

volcanique construit sur le fond océanique. Ces objets et les interfaces les séparant de la 

croûte sous-jacente sont visibles sur les stations d’Europa, Mayotte et Grande Glorieuse.  

 Sous Mayotte et Europa, du sous-placage magmatique a été déterminé modifiant de 

manière importante le profil de vitesses sous ces îles. Pour Mayotte, un sous-placage 

d’environ 10 km a été déterminé à la fois par l’inversion conjointe linéaire et l’inversion non 

linéaire des RFs. Pour Europa, 6 km de sous-placage magmatique est déterminé par l’inversion 

linéaire. Bien qu’elle ne puisse être quantifiée, la part endogène du magmatisme semble très 

importante pour ces édifices. En effet, tant que l’extension latérale du sous-placage n’est pas 

contrainte, le calcul précis du volume de matériel magmatique stocké à la base de la croûte 

reste inaccessible. Cette découverte de sous-placage magmatique plurikilométrique conforte 

l’idée que la dynamique magmatique estimée à partir des indices de surface est grandement 

sous-estimée (e.g. Crisp, 1984). Quoiqu’il en soit, cette épaisseur importante de sous-placage 

pourrait être imputée à une activité magmatique fixe et développée sur un temps long 

puisque ces édifices sont anciens (entre 10,6 à 20 Ma pour Mayotte, Deboeuf, 2004 et Michon 

2016 ; et supérieur à 15 Ma pour Europa, Courgeon et al., 2016) et présente une activité 

récente. Pour l’édifices de Juan de Nova, l’absence de saut de vitesse au Moho pourrait être 

un indicateur de sous-placage magmatique (e.g. Fontaine et al., 2013). Toutefois sans 

l’observation de l’interface entre la croûte et le sous-placage magmatique l’épaisseur de ce 

dernier reste non quantifiable. Pour Grande Glorieuse, nous n’avons pas trouvé d’indices de 

sous-placage magmatique. 

  

 Enfin les zones à moindre vitesse constituent les dernières influence reconnues dans 

cette étude du magmatisme sur la structure de la lithosphère. Une telle zone à moindre 

vitesse est visible vers 60 km de profondeur sur les profils de vitesse obtenus à Mayotte par 

l’inversion conjointe. Celle-ci pourrait correspondre à une zone de matériel fondu primaire 

d’où provient le matériel magmatique stocké au Moho avant d’alimenter les zones éruptive. 
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 Après avoir présenté l’interaction magmatisme/ lithosphère dans un contexte de rift 

au niveau du Canal du Mozambique, nous allons maintenant discuter de cette interaction dans 

un contexte de point chaud. Cette étude se focalise sur le Bassin des Mascareignes dont 

l’histoire et la morphologie ont évolué avec le point chaud Réunion. Ce chapitre de thèse 

s’organise sous la forme d’un résumé en français d’un manuscrit en cours de finalisation qui 

sera soumis peu après la soutenance de thèse dans une revue internationale de rang A. 

 

I. Résumé du manuscrit n°3 

 L’interaction panache mantellique-lithosphère se traduit à la surface des plaques 

lithosphériques par l’édification d’îles volcaniques alignées (Wilson, 1963). Bien que ces 

alignements se poursuivent sur des milliers de kilomètres, ils ne représentent qu’une petite 

partie de la production magmatique totale du point chaud (Crisp, 1984; Caress et al., 1995; 

Holbrook, 1995). En réalité, un volume important se cristallise et reste en profondeur, dans la 

croûte au niveau d'intrusions ou à la limite entre la croûte et le manteau sous la forme de 

sous-placage magmatique (e.g. Karmalkar et al., 2008). Celui-ci correspond au volume le plus 

important de la production magmatique endogène (White et al., 2006). Bien que ce sous-

placage magmatique semble être une caractéristique commune à de nombreux point 

chauds18 (e.g. Leahy & Park, 2005), son épaisseur et son extension latérale restent variables 

d’un point chaud à un autre, et parfois au sein d’un même point chaud (e.g. Caress et al., 1995 

; Lodge et al., 2012 ; Fontaine et al., 2015 ; Singh et al., 2016 ; Geissler et al., 2017). Enfin, il 

semblerait que celui-ci puisse jouer un rôle prépondérant sur la topographie de la lithosphère 

en contribuant à son soulèvement (e.g. Lodge & Hellfrich, 2006 ; Leahy et al., 2010).  

 La trace du point chaud Réunion représente un des objets morphologiques les plus 

marquants de l’océan Indien puisque celle-ci s’étend sur près de 5000 km depuis l’Inde jusqu’à 

l’actuelle position de La Réunion (Fig. 1A). Sa structure crustale a fait l’objet d’études 

gravimétriques (e.g. Henstock & Thompson, 2004 ; Streejith et al., 2019), de sismique 

réflexion ou réfraction (e.g. Chaubey et al., 2002) et sismologiques (e.g. Gupta et al., 2010 ; 

 
18 L’observation de sous-placage magmatique n’est pas strictement restreint aux points chauds. En effet, du sous-
placage magmatique est retrouvé le long de marges passives (e.g. marge Est du Groenland ; Voss & Jokat, 2007), 
en contexte de rift (e.g. Rift Est Africain ; Thybo et al., 2000) ou encore de subduction (e.g. Kuril Arc ; Nakanishi 
et al., 2009). 
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Fontaine et al., 2015 ; Singh et al., 2016). Ces études révèlent un épaississement de la croûte 

le long de la trace du point chaud. Celui-ci est imputé à l’activité magmatique du point chaud 

Réunion et se manifeste par des intrusions magmatiques d’ampleurs (e.g. Chaubey et al., 

2002) ou du sous-placage magmatique (e.g. Gupta et al., 2010 ; Streejith et al., 2019). A la 

terminaison de la trace du point chaud, l’épaisseur de ce sous-placage magmatique varie de 

manière importante passant de 7-10 km sous l’île Maurice à 2 km sous La Réunion (Charvis et 

al., 1999 ; Fontaine et al., 2015 ; Singh et al., 2016 ; Fig. 1B). De plus, une étude de sismique 

réfraction suggère un caractère discontinu entre les deux édifices et le contraint spatialement 

au sud-ouest de La Réunion (Charvis et al., 1999 ; Gallart et al., 1999 ; Fig. 1B). Pourtant, de 

nombreux monts sous-marins d’ampleur kilométrique à plurikilométrique sont visibles sur le 

flanc sous-marin sud de l’île Maurice et autour de La Réunion, témoignant d’une activité 

magmatique sous-jacente (Fig. 1B). D’un côté, la construction de certains de ces édifices sur 

les flancs sous-marins des deux îles suggère un âge récent pour leur mise en place. D’un autre 

côté, la datation à 11,14  0,24 Ma pour un échantillon du mont sous-marin Moustik indique 

qu’une partie de ce magmatisme dispersé s’est probablement développé durant le début du 

magmatisme de l’île Maurice (Smietana, 2011). A l’échelle régionale, cette activité semble 

être spatialement limitée entre les anciennes failles transformantes d’ampleur lithosphérique 

de Mahanoro-Wilshaw au nord-ouest et de Maurice au sud-est (Lénat et al., 2009). Seul le 

Mont La Pérouse s’est édifié à l’ouest de la faille transformante de Mahanoro-Wilshaw (Fig. 

1). Il est intéressant de noter que ces failles délimitent un bloc lithosphérique présentant une 

anomalie bathymétrique positive de 500 à 1000 m par rapport aux plaines abyssales 

environnantes (Lénat et al., 2009).  

 

 Enfin, l’histoire du point chaud Réunion semble liée à celle de la dorsale Centrale 

Indienne (Central Indian Ridge : CIR). En effet, les données géochimiques collectées au niveau 

de la CIR (e.g. Füri et al., 2011) et la tomographie sismique couplée à la mesure de l’anisotropie 

dans l’asthénosphère suggèrent une interaction à grande échelle entre ces deux objets (e.g. 

Mazzulo et al., 2017 ; Scholz et al., 2017 ; Barruol et al., 2019 ; Hable et al., 2020). Cependant, 

la structure fine de la lithosphère autour de l’expression de surface du panache mantellique à 

l’origine du point chaud Réunion reste peu connue latéralement (e.g. Fontaine et al., 2015 ; 

Singh et al., 2016).  
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 Nous proposons donc d’imager la structure de la lithosphère au niveau de la 

terminaison de la trace du point chaud Réunion afin d’évaluer les relations possibles entre le 

magmatisme et la lithosphère océanique. Nous avons utilisé les données sismologiques 

acquises lors du projet RHUM-RUM (Barruol & Sigloch, 2013). Ce projet a permis le 

déploiement de 77 capteurs sismiques terrestres et de fond de mer dans le sud-ouest de 

l’océan Indien. Après sélection des stations situées au sein de la zone d’intérêt (de la CIR au 

Bassin des Mascareignes), à partir de la qualités des données enregistrées, nous avons 

finalement utilisé 20 de ces capteurs et ajouté 2 capteurs sismiques du réseau français 

GEOSCOPE et 1 capteur du réseau international IRIS. Les données recueillies à ces stations 

nous ont permis de calculer des fonctions récepteur (RF).  Nous avons alors pu accéder à la 

structure de la partie supérieure de la lithosphère à l’aplomb des stations (profondeur de 

Moho, épaisseur de la croûte, des édifices et des sédiments) et décrire la part endogène du 

magmatisme mise en place sous forme de sous-placage à la terminaison de trace du point 

chaud. Pour cela, nous avons utilisé la méthode de déconvolution itérative en domaine 

temporel de Ligorrià et Ammon (1999) pour calculer les fonctions récepteur. Puis, nous avons 

inversé ces fonctions récepteurs à l’aide de l’algorithme de voisinage (Neighborhood 

Algorithm, NA) dans l’objectif d’obtenir des profils de vitesses sous chaque station étudiée 

(Sambridge, 1999).  

 

 L’inversion des fonctions récepteurs avec le NA nous a permis d’obtenir des courbes 

de vitesse des ondes S et d’ensuite accéder à la profondeur du Moho sous les 23 stations 

étudiées. Les résultats montrent que les profondeurs maximales du Moho par rapport au 

niveau de la mer (bsl) se situent à l’aplomb de l’île Maurice (21 km) et de la station RR17 (19 

km) située au nord-nord-ouest de Maurice. Ailleurs, i.e. aussi bien sur les îles volcaniques de 

Tromelin et de La Réunion qu’au niveau des plaines abyssales, les profondeurs de Moho 

oscillent entre 8 et 15 km bsl. 

 

 Pour obtenir l’épaisseur de la croûte océanique initiale et du sous-placage magmatique 

(appelée croûte totale), nous avons déterminé les épaisseurs de la couverture sédimentaire 

et des édifices volcaniques.  

 Nous estimons à 6 km l’épaisseur de la croûte océanique à l’écart de toute interaction 

avec le point chaud Réunion, dans les bassins océaniques environnants (Mascareignes et 



Chapitre 6 : Sous-placage magmatique autour du point chaud Réunion 

 214 

Madagascar). Cette épaisseur de croûte est égale à l’épaisseur moyenne des croûtes 

océaniques dans la partie occidentale de l’océan Indien (e.g. au sud et au nord des Seychelles ; 

Hammond et al., 2012, 2013 ; ou dans le bassin Arabe ; Chaubey et al., 2002). Autour de La 

Réunion des valeurs d’environ 8 km sont déterminées, soit 2 km de plus que pour les stations 

des bassins environnants. Les épaisseurs de croûte obtenues à l’aplomb de l’île Maurice et de 

la station RR17 sont notablement plus importantes avec respectivement 16 et 14 km. 

 Afin d’avoir accès à l’épaisseur de sous-placage magmatique sous les stations, nous 

avons suivi la démarche de Lodge et al . (2012) appliquée aux Canaries. Nous avons fait 

l’hypothèse que l’épaisseur de la croûte océanique en dessous de notre réseau de capteurs 

était de 6 km, épaisseur mesurée dans le bassin des Mascareignes, et l’avons donc déduite de 

l’épaisseur de croûte totale obtenue. Cette approche permet de distinguer trois groupes de 

croûte.  Le premier groupe qui correspond à des stations sans sous-placage ; un second groupe 

qui présente un sous-placage magmatique très épais (> 7 km), à l’aplomb de l’île Maurice et 

de la station RR17 ; un troisième groupe caractérisé par 7 stations présentant un sous-placage 

magmatique inférieur à 4 km d’épaisseur et localisées autour de La Réunion entre les deux 

zones de fractures de Maurice et de Mahanoro-Wilshaw. Dans cette zone, de nombreux 

édifices sous-marins de tailles kilométriques à plurikilométriques sont reportés et témoignent 

d’une possible activité magmatique sous-jacente. 

 Nos résultats suggèrent que le sous-placage épais est spatialement limité au plateau 

des Mascareignes, et, qu’au niveau du bloc lithosphérique réunionnais, le sous-placage 

semble posséder une épaisseur assez faible (∼ 2 km), voire être localement absent, comme 

entre La Réunion et Maurice. Cette absence de sous-placage entre les deux îles a également 

été montrée avec des données de sismique réfraction (Charvis et al., 1999). 

 

 Les deux groupes présentant du sous-placage semblent résulter de deux dynamiques 

magmatiques différentes avec une première dynamique (D1) induisant la mise en place d’un 

sous-placage magmatique épais (∼10 km) et limité à l’aplomb d’un plateau magmatique 

continu, puis une seconde dynamique (D2) moins intense avec la mise en place d’un sous-

placage magmatique peu épais (∼ 2 km) discontinu et localisé dans une zone étendue 

couvertes d’édifices volcaniques isolés. Nous relions ce changement de dynamique 

magmatique à l’éloignement de l’anomalie thermique du point chaud Réunion de la dorsale 

Centrale Indienne.  
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 Ainsi, la dynamique magmatique D1 semble être imputée à la somme des productions 

magmatiques du point chaud Réunion et des dorsales océaniques de Carlsberg et Centrale 

Indienne. Dans un premier temps, l’interaction du point chaud avec une dorsale concerne 

celle de Carlsberg. Celle-ci aurait débuté vers 60 Ma d’après l’analyse des anomalies 

magnétiques et serait à l’origine d’une augmentation de la production magmatique (Dyment, 

1998). Ainsi, l’extrémité nord du plateau des Mascareignes et le sous-placage magmatique 

possiblement associé constitueraient les marqueurs de cette interaction. Dans un second 

temps, vers 36 Ma (Machida et al, 2014), l’accrétion océanique démarre au niveau de la CIR 

dans le prolongement de l’actuelle ride de Rodrigues. L’accrétion de la lithosphère océanique 

de direction ENE-OSO (e.g. Patriat & Ségoufin, 1988) de 36 Ma jusqu’à aujourd’hui aura pour 

conséquence d’augmenter la distance séparant le point chaud Réunion de l’axe de la dorsale. 

Les rides de Rodrigues, de Three Magi et Gasitao représenteraient alors les seules expressions 

de surface de l’interaction entre le point chaud Réunion et la CIR. Leur volume,  

significativement plus faible que celui des édifices et plateaux antérieurs suggèrent une chute 

de la production magmatique. 

 La dynamique D2 serait, en revanche, le fruit de la seule production magmatique du 

point chaud Réunion. Le sous-placage associé est alors peu épais et étendu au bloc 

lithosphérique réunionnais. L’âge du volcanisme dans la zone caractérisée par ce sous-placage 

peu épais (11 Ma pour le mont sous-marin Moustik ; Smietana, 2011 ; 8-11 Ma pour la ride de 

Rodrigues, Duncan & Storey, 1992 ; 7 Ma pour La Réunion, Lénat et al., 2001) suggèrerait que 

cette dynamique D2 se serait initiée vers 10 Ma.  

Dans cette évolution globale, la situation de l’île Maurice mérite d’être analysée en détail. En 

effet, l’épaisseur du sous-placage suggère une dynamique D1 datée entre (60 et 36 Ma) alors 

que les datations isotopiques indiquent un âge du volcanisme contemporain de la dynamique 

D2. La bathymétrie des flancs de l’île Maurice, couplée au profil de vitesse sismique moyen de 

la station MRIV, suggèrent qu’une interface majeure existe entre le plateau des Mascareignes 

et l’édifice volcanique de Maurice vers ∼2 km de profondeur. Nous proposons donc que l’île 

Maurice se soit édifiée sur un plateau hérité de la dynamique D1. 

 Nous avons également évalué les parts de croissances endogène et exogène à la 

terminaison de la trace du point chaud Réunion en considérant le rapport I:E (part intrusive : 

part extrusive ; White et al., 2006). Ce rapport varie entre 3,8:1 et 4,4:1 pour la dynamique D1 

alors qu’il n’est que de 1:2 pour La Réunion (Charvis et al., 1999). Le magmatisme du point 
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chaud Réunion a donc subi une évolution brutale entre les dynamiques D1 et D2, évolution 

intimement liée aux contexte géodynamique de cette partie occidentale de l’océan Indien. 

 Des analogues à chacune des périodes D1 et D2 peuvent être observés au niveau de 

l’océan Pacifique. Le plateau des Tuamotu (Polynésie française) surplombe de 4 km les fonds 

océaniques alentour et se situe à l’aplomb d’une croûte océanique anormalement épaisse (18 

km ; Patriat et al., 2002). Selon ces auteurs, ce plateau se serait édifié à l’aplomb ou à 

proximité d’une dorsale  océanique vers 45 Ma. Par ailleurs, l’île de Tahiti appartenant à 

l’archipel de la Société est d’âge et de dimensions similaires à La Réunion. Cette île s’est mise 

en place en contexte intra-plaque pur, éloigné de toute dorsale océanique, sur une 

lithosphère d’environ 65 Ma (Munschy et al., 1996). Le sous-placage y est d’épaisseur 

équivalente à La Réunion (3 km ; Leahy & Park, 2005). Cependant, d’autres édifices de point 

chaud en contexte intraplaque pur présentent du sous-placage magmatique avec des 

épaisseurs parfois plus importantes, comme à Hawaii où le sous-placage mesure 7 ± 2 km 

d’épaisseur (Leahy et al., 2010).  

 

 Pour expliquer cette différence, nous pouvons considérer que la quantité de sous-

placage stockée est liée à la quantité de magma totale produite par le panache. Selon White 

(1993), cette quantité est liée à la vitesse de déplacement de la plaque lithosphérique au-

dessus du panache mantellique. Ainsi, dans un contexte de plaque lithosphérique rapide, la 

production magmatique est plus importante que dans un contexte de plaque lithosphérique 

à déplacement lent (White, 1993). Dans le cas d’une plaque lithosphérique lente, 

l’appauvrissement du manteau lithosphérique au-dessus du panache mantellique deviendrait 

perceptible et limiterai alors la production magmatique. A l’opposé, lorsqu’une plaque 

lithosphérique se déplace rapidement, le manteau mis en fusion au-dessus du panache 

mantellique serait constamment renouvelé à mesure que la plaque se déplace. Les points 

chauds Réunion et d’Hawaii appartiennent respectivement aux plaques Africaine (lente ; 1,6 

cm/an; Gripp and Gordon, 2002) et Pacifique (rapide ; 7–8 cm/an ; Gripp and Gordon, 2002). 

Cela pourrait expliquer un taux d’émission d’un ordre de grandeur supérieur à Hawaii (3,4 

m3/s ; Denlinger, 1997) par rapport à celui de La Réunion (0,3 m3/s ; Lénat, 1987) mais aussi 

la différence d’épaisseur de sous-placage magmatique entre Hawaii (7 ± 2 km) et La Réunion 

(2 km).  
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 Pourtant cette explication ne semble pas suffisante, puisqu’un sous-placage épais (8 

km ; Lodge et al., 2006) est observé au niveau du Cap Vert, sur la plaque Nubienne. La 

morphologie en cluster de l’archipel de Cap Vert, i.e. sans progression linéaire de l’âge, serait 

liée au caractère stationnaire de l’anomalie thermique sous la plaque Nubienne (e.g. Helffrich 

et al., 2010). Ce caractère stable sur un temps long de l’anomalie thermique engendrée par le 

panache mantellique, pourrait expliquer l’épaisseur importante de sous-placage magmatique 

sous l’archipel de Cap Vert. 

 

Sur la page suivante, le manuscrit n°3 
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Abstract 

 The Réunion hotspot track is one of the most striking features in the Indian Ocean, but 

the nature of magmatic underplating along the track is still debated. Based on teleseismic 

receiver functions calculated at 23 land and ocean-bottom seismometers provided by the 

RHUM-RUM experiment, we studied the fine structure of the lithosphere around the Réunion 

hotspot. We determined that the oceanic crust's average thickness outside Réunion hotspot 

track is 6 km. Furthermore, we observed a thickening of the crust for an area centered on La 

Réunion island and delimited by the ancient transform faults of Mahanoro-Wilshaw to the 

west and extenting toward the Rodrigues Island to the east. This crustal thickening is 

attributed to magmatic material trapped at the crust base (magmatic underplating). This 

constrained lateral extension supports the hypothesis of the channeled mantle material 

issued from the Réunion hotspot and extending eastward to the Central Indian Ridge. The 

obtained values show that the magmatic underplating is 7-11 km thick for the Mascarene 

Plateau extremity and less than 4 km beneath the Reunion island and its surrounding area. 

We propose this difference to be related to a decrease in magmatic production; in the former, 

it is intense and results from the interaction between the Réunion mantle plume and the 

surrounding ridges, and in the latter, it stems from a diminished production of the solely 

Réunion mantle plume. Finally, the magmatic underplating's buoyancy could contribute to the 

bathymetric anomaly of 0.5 to 1 km around La Reunion island. 

 

Keywords: Réunion Hotspot; Receiver functions; Indian Ocean; Magmatic dynamics; 

Magmatic underplating. 

II.1. Introduction 
 The classical interaction scheme between a mantle plume and the overlying 

lithosphere leads to the construction of aligned volcanic edifices forming the so-called hotspot 

tracks (Wilson, 1963; Morgan, 1983). Although such alignments extend for thousands of 

kilometers, they likely represent only a small part of mantle plumes' total magmatic budget 

(Crisp, 1984; Caress et al., 1995; Holbrook, 1995). Indeed, a significant volume of magma 

crystallizes at depth and remains trapped beneath the crust-mantle boundary as magmatic 

underplating or within the crust as intrusions (e.g., Karmalkar et al., 2008). The former is 

accepted to represent the most important reservoir of the endogenous magmatic production 

(White et al., 2006), which is common in many hotspots (e.g., Leahy & Park, 2005), but whose 
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thickness and lateral extent may vary even within the same hotspot (e.g., Caress et al., 1995; 

Lodge et al., 2012; Fontaine et al., 2015; Singh et al., 2016; Geissler et al., 2017). Underplating 

may influence the lithosphere's topography by changing its overall density (e.g., Lodge et al., 

2006; Leahy et al., 2010). 

 In the Indian Ocean, the Réunion hotspot track is one of the most striking features, 

extending over ~5000 km from India to Réunion island (Fig. 1A). Investigations of the crustal 

structure along the hotspot track were conducted, including seismic refraction (e.g., Francis & 

Shor, 1966; Naini & Talwani, 1982), gravimetric data (e.g., Chaubey et al., 2002; Henstock & 

Thomson, 2004; Kunnummal et al., 2018; Sreejith et al., 2019) or receiver functions (Gupta et 

al., 2010; Fontaine et al., 2015; Singh et al., 2016) (Table 1). 

 Although the crustal nature is still debated throughout the Réunion hotspot track (e.g., 

Singh et al., 2016; Torsvik et al., 2017), the occurrence of magmatic underplating seems to be 

a standard feature, where it varies between 1 and 11 km (Table 1). Interestingly, the transition 

from the thick, continuous Mascarene plateau to the isolated Réunion island corresponds also 

to a decreasing thickness of the underplating layer from 7-10 km below Mauritius (Fontaine 

et al., 2015; Singh et al., 2016) to 2 km beneath Réunion island (Charvis et al., 1999; Fontaine 

et al., 2015; Singh et al., 2016; Fig. 1B). Apart from this sharp thickness transition, seismic 

refraction data suggest that underplating is even discontinuous between these two edifices 

and spatially restricted to the southwest part of Réunion island (Charvis et al., 1999; Gallart et 

al., 1999; Fig. 1B). Yet, the numerous seamounts of kilometric to pluri-kilometric scale, 

observed on the southern submarine flank of Mauritius, on the submarine flank of Réunion 

island, and the surrounding abyssal plains indicate the existence of a widespread volcanic 

activity that could be associated with endogenous processes like underplating (Figs. 1B). At 

the exception of the La Pérouse seamount that lies 40 km west of the Mahanoro-Wilshaw 

transform fault, the submarine activity seems to be restricted between the two lithospheric 

transform faults of Mahanoro-Wilshaw and Mauritius that limit the Réunion lithospheric block 

(Lénat et al., 2009; Fig. 1). This lithospheric block presents a bathymetry raising of 500 to 1000 

m relative to the surrounding abyssal plains (Lénat et al., 2009; Fig. 1C).  
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Fig. 1: (A) Réunion hotspot track (violet) and age of the volcanism (in Ma; Duncan & Hargraves, 1990; Duncan & Storey, 1992; 
Lénat et al., 2001; O’Neill et al., 2005; Moore et al., 2011; Smietana, 2011). CR, Carlsberg Ridge; CIR, Central Indian Ridge; 
SEIR, Southeast Indian Ridge; SWIR, South West Indian Ridge; MW-FZ, Mahanoro-Wilshaw Fracture Zone; M-FZ, Mauritius 
Fracture Zone; V-FZ, Vishnu Fracture Zone; L., Laccadive; C., Chagos; M. Maldives; S.M., Saya de Malha; N. B., Nazareth Bank; 
Tr., Tromelin; Ro., Rodrigues; M. P. Mascarene Plateau. Indicated seismic stations are those used by the study of Fontaine et  
al. (2015). (B) Bathymetry at the termination of the Réunion hotspot track (GEBCO and FOREVER, Deplus, 2006). The age of 
volcanism is from Lénat et al. (2001), (O’Neill et al. (2005), and Smietana (2011). La Pérouse, Moustik and Lasso are the most 
voluminous seamounts around La Réunion island. (C) NW-SE bathymetric cross-section across the lithospheric block delimited 
by the MW-FZ and the M-FZ. Note that the lithospheric block is 500 to 1000 m higher than the surrounding abyssal plains. In 
red are marked the volcanic structures emerging from the flat bathymetry.  

 In the current work, we aim at constraining the distribution of the underplating in the 

most recent part of the Réunion hotspot track to determine the possible effects on the 

lithosphere dynamics and evaluate the evolution of this dynamics through time. We 

determine the structure of the upper lithosphere from receiver functions calculated at seismic 

stations on and around Réunion island. The inversion of these receiver functions allows us to 

quantify from top to bottom the thickness of the sedimentary pile, of the volcanic edifice, of 

the oceanic crust and of the underplated layer in the area that experienced a hotspot-related 

volcanic activity. 
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Table 1: Age of the hotspot-related volcanism, the crustal nature, and the underplating thickness along the Réunion hotspot 
track. A: Courtillot et al. (1986), B: Duncan (1990), C: Duncan & Hargraves (1990), D: Dickins et al. (1986), E: O’Neill et al. 
(2005), F: Moore et al. (2011), G: Lénat et al. (2001). 1: Courtillot et al. (1986) 2: Sreejith et al. (2019), 3: Chaubey et al. (2002), 
4: Gupta et al. (2010), 5: Fontaine et al. (2015), 6: Hammond et al. (2012), 7 : Collier et al. (2009), 8 : Shor & Pollard (1963), 
9 : Torsvik et al. (2013), 10 : Ashwal et al. (2017), 11 : Singh et al. (2016), 12 : Charvis et al. (1999), 13 : Kaila et al. (1990). 
Hyphens denote a lack of data for the referred location. 

 Age (Ma) Nature of the crust Underplating thickness (km) 

Deccan 65-66a Continental1 8 -1013 
Laccadives - Continental2,3 or Oceanic4 12 – 53 – 84 
Maldives 57b Oceanic5 11 – 14 5 
Chagos 49c Oceanic3,5 23 – 55 
Seychelles 61 – 67 d Continental6,7 67 
Saya de Malha Bank 47.5e Oceanic8 - 
Nazareth Bank 31e Oceanic8 - 
Cargados-Carajos Shoals - Oceanic8 - 
Mauritius 8 – 11f Continental9,10 or Oceanic5,11 75 – 1011 
Réunion 0 – 7g Oceanic5,12 25,12 

II.2. Geological context 

II.2.1. Réunion hotspot track  
 The Réunion hotspot's evolution is linked to that of the Indian Ocean (Goslin & Patriat, 

1984; Dyment, 1998). The mantle plume impingement below the Indian and Seychelles 

continental blocks occurred around 65-66 Ma forming the Deccan Traps in western India 

(Courtillot et al., 1986; Renne et al., 2015). This intense magmatic activity was rapidly followed 

by the Arabian basin's opening around 63.4 Ma that led to the separation of Seychelles and 

Indian blocks (Gaina et al., 2013; Chatterjee et al., 2013).  

 The northward drift of the Indian plate above the Réunion plume yielded the 

construction of the Laccadives, Maldives (57 Ma), Chagos plateaus (49 Ma), and Saya de Malha 

Plateau (47.5 Ma; Duncan, 1990; Duncan & Hargraves, 1990; O’Neill et al., 2005) along the 

Vishnu fracture zone (VFZ; Reeves et al., 2016; Fig. 1A). Around 55-57 Ma, the hotspot location 

was beneath the Maldives, north of the Carlsberg ridge that increased the oceanic accretion 

on the Somali plate, probably linked to an increase of magma production (Dyment, 1998). 

Then, at about 45-41.5 Ma, the hotspot surface expression shifted south of the Carlsberg ridge 

resulting in an enhanced oceanic accretion of the Indian plate (Dyment, 1998). The ridge-

hotspot interaction is thought to have produced a peak of magma production (Bredow et al., 

2017). The magma ascent through the lithosphere likely followed the Mauritius transform 

fault and led to the Mascarene Plateau's construction (e.g., Shor & Pollard, 1963). The Réunion 

hotspot magmatic activity continued southwestwards, forming Mauritius at about 9 Ma and 

continued until 0.03 Ma (Moore et al., 2011).  

 The onset of magmatic activity that later formed La Réunion island is estimated at 

around 7 Ma from lava emission rates of Piton de la Fournaise (Lénat et al., 2001), albeit the 



Chapitre 6 : Sous-placage magmatique autour du point chaud Réunion 

 223 

oldest radiometric ages are 3.77 ± 0.08 and 3.34 ± 0.07 Ma (Smietana et al., 2011). Several 

seamounts kilometric to pluri-kilometric in size lie on the surrounding abyssal plain and on the 

submarine flanks of the island (e.g., Lénat et al., 2009; Fig. 1B). Among these different edifices, 

only the Moustik seamount has been dated and provided an age of 11.14 ± 0.24 Ma (Smietana, 

2011), age in the range of that of the Rodrigues ridge, which might have been formed by the 

interaction between the Réunion hotspot and the Central Indian Ridge (8-11 Ma; Duncan and 

Storey, 1992; McDougall et al., 1965; Dyment et al., 2007; Barruol et al., 2019). 

 

II.2.2. Crustal structure and nature along the hotspot track 
 North of the Carlsberg Ridge, the Laccadives ridge is underlain by a stretched 

continental crust (e.g., Chaubey et al., 2002), which thins southward (Nair et al., 2012). The 

crust is oceanic in the ridge’s southern extremity (Gupta et al., 2010). Gravimetry data suggest 

a thickness of underplated magmatic material of 4 km below the northern part of the ridge 

(Sreejith et al., 2019) and 8 km below the oceanic crust (Gupta et al., 2010). The Maldives 

stands on oceanic crust underlain by 14 and 11 km of underplating in the north and south of 

the ridge, respectively (Fontaine et al., 2015). Thickened oceanic crust is also present below 

the Chagos bank, but the thickness of magmatic underplating (between 2 and 5 km) appears 

to be smaller than in the Maldives (Chaubey et al., 2002; Fontaine et al., 2015). 

 West of the CIR, receiver functions and seismic refraction data suggest that the nature 

of the crust underlying Mauritius and the Mascarene plateau is oceanic (Shor & Pollard, 1963) 

but thickened by a 7 to 10 km-thick layer of magmatic underplating below an initial oceanic 

crust (Fontaine et al., 2015; Singh et al., 2016). Yet, it is worth noting that the discovery of 

Archaean zircons in beach sands and trachyte sampled in Mauritius, together with a thick crust 

below the volcanic constructions along the hotspot track, have been interpreted as the 

occurrence of continental blocks abandoned during the northeastward migration of the Indian 

continent (Torsvik et al., 2013; Ashwal et al. 2017). However, Nauret et al. (2019) recently 

showed that the isotopic signatures of the lavas emitted in Réunion, Mauritius, Rodrigues, and 

the CIR indicate the recycling of a Precambrian continental lithosphere in the mantle that 

could provide the zircons found in Mauritius. Beneath La Réunion island, the oceanic crust is 

found to be 6 km thick and underlain by 2 km of underplating (Charvis et al., 1999; Gallart et 

al., 1999; Fontaine et al., 2015). The thin underplating extends southwestward of the island 

over ~100 km but is discontinuous toward Mauritius (Charvis et al., 1999; Fig. 1B).  
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II.3. Data and methods 
 To characterize the crustal structure around the southern extremity of the Réunion 

hotspot track, we used 19 three-component broad-band Ocean Bottom Seismometers (OBS) 

and 1 three-component broad-band terrestrial station deployed in the frame of the RHUM-

RUM experiment (Barruol and Sigloch, 2013; Barruol et al., 2017; 

https://doi.org/10.15778/RESIF.YV2011). OBS were deployed for about 1 year between 

October 2012 and December 2013. Details on the experiment and on the data availability and 

quality can be found in Stähler et al. (2016) and in Scholz et al. (2017) and Trabattoni et al. 

(2020) for the OBS actual orientations on the ocean floor (determined from seismological 

waves or from ship noise polarization, respectively). We have augmented this data set by the 

inclusion of 1 station of the Incorporated Research Institutions for Seismology (IRIS) Global 

Seismographic Network stations installed in Mauritius (MRIV) and 2 stations from the 

permanent GEOSCOPE network in La Réunion and Rodrigues islands (Fig. 2A; RER and RODM). 

Full details are presented in Table S1. 

 The crustal layering below each station was determined by computing P-wave receiver 

functions with the iterative time-domain deconvolution of Ligorria and Ammon (1999). 

Following Fontaine et al. (2015), the teleseismic events were selected with an epicentral 

distance between 25 and 90° from the station and a magnitude Mb above 5.5. Moreover, the 

Signal-to-Noise Ratio (SNR) has been chosen to be larger than 2. For each station, receiver 

functions were grouped for coherency greater than 0.7 and then stacked by 90° back-

azimuthal quadrant and for ray, parameters satisfying pmedian ± 0.006 s.km-1. For ocean bottom 

seismometers, 1 to 2 events per station fulfill these pre-requisites, while the maximum 

number of events is 14 (at RER station) for inland stations (Table 2). Fig. 2B summarizes the 

location of the teleseisms used to calculate the receiver functions. Receiver functions are 

presented in Fig. 3 and Fig. S2. 

 OBS data were reoriented using values determined from the P- and Rayleigh wave 

polarization method of Scholz et al. (2018). P-wave arrival time was manually picked on each 

waveform using the IASP91 arrival time predictive model (Kennett and Engdahl, 1991). 

Waveforms were excised 5 s before and 30 s after the P-wave arrival, and a low-pass filter of 

1.2 Hz was applied to reduce the ambient noise and of small-scale crustal heterogeneities. We 

estimate a receiver function vertical resolution of 1.5 to 2 km as in similar previous studies 

(e.g., Reading, 2004; Fontaine et al., 2013a; Lamarque et al., 2015). 

https://doi.org/10.15778/RESIF.YV2011
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Fig. 2 : (A): Location of the 23 seismic stations used in this study: OBSs deployed during the RHUM-RUM experiment (dots), 
GEOSCOPE (triangles), and GSN (star) permanent stations. MW-FZ, Mahanoro-Wilshaw Fracture Zone; M-FZ, Mauritius 
Fracture Zone; CIR, Central Indian Ridge. (B): Location of teleseismic events used to compute receiver functions. The black star 
indicates the location of La Réunion island.  

 The Neighborhood Algorithm (NA) inversion method (Sambridge, 1999) was then 

applied to study the seismic structure of the upper lithosphere under the sensor array by 

calculating an ensemble of solutions of S-wave velocities (VS) profiles. The NA used an a priori 

model composed of 5 to 6 layers, each defined by four unknown parameters: the VP/VS ratio, 

the thickness H, and the S-wave velocity VS, at the top and bottom of the layer (Tables S2 and 

S3).  

 We choose two different parametrizations for the a priori model, depending on the 

location of the stations. For stations that lie on volcanic construction (TROM, RR17), we used 

the same a priori model as Fontaine et al. (2015) for MRIV, RER, and RODM stations. For OBSs, 

the model was modified by removing the layer corresponding to the volcanic edifice 

(supplementary material Fig. S1 and Tables S2 and S3). The NA computed 42,500 S-wave 

velocity curves described by a set of synthetic receiver functions generated by the Thomson-

Haskell matrix method (Thomson, 1950; Haskell, 1990). We considered the 1000 best-fitting 
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models and their average to determine the most probable seismic structure below the 

stations. The extent of the whole ensemble of solutions on the density plot shows that the 

errors in-depth values increase with depth and that the maximum error estimation is up to 2 

km. According to Giese (2005), the Moho interface is crossed when VP is greater than 7.6 km/s. 

Considering a VP/VS ratio of 1.88 for the standard oceanic crust (Christensen & Mooney, 1995), 

the VS of the Moho interface is 4.1 km/s. If a velocity gradient exceeds this threshold value, 

the Moho is taken to correspond to this gradient's bottom (Clitheroe et al., 2000). When this 

kind of gradient is present, it suggests that material with velocities higher than crustal 

velocities is present. Underplating composed of mafic to ultramafic rocks (e.g., Watts et al., 

1985; Caress et al., 1995) may produce such a gradient (e.g., Fontaine et al., 2015). 

 Finally, it has been shown that sedimentary layers may produce reverberations and 

artifacts on receiver functions (e.g., offset from the P-wave origin, extra wiggles, etc.; Zelt & 

Ellis, 1999). We first integrated the GlobSed global model of sediment distribution (Straume 

et al., 2019) and, when possible, more precise data issued from seismic reflection profiles of 

the FOREVER campaign around La Réunion island (Deplus, 2006) to determine the sediment 

thickness below our stations. Then, we computed synthetic models to determine the range of 

sediment thickness that produces artifacts on receiver functions. We applied the resonance 

removal filter on receiver functions calculated at stations lying on a sedimentary cover (Yu et 

al., 2015). We deduced that this approach is efficient for a sedimentary cover ranging between 

0.3 and 1 km (detailed in supplementary information: Text 1). 

II.4. Results 
 We applied the NA to the set of average receiver functions to access the velocity 

profiles describing the seismic structure of the upper lithosphere around the Réunion hotspot. 

NA solutions obtained for the 23 stations can be grouped into four categories considering the 

geological setting and lithospheric structures. Figure 3 presents the representative geometry 

of the upper lithosphere observed in abyssal (RR05 and RR09), volcanic island (TROM and RER 

stations), magmatic plateau (RR17) domains, and in a volcanic island formed on a magmatic 

plateau (MRIV; location in Fig. 2A; see Fig. S3 for the velocity profiles of the 17 other stations). 

We present and discuss below each of these categories.  

  

 Abyssal plain. The lithospheric structure in the abyssal domain is best represented by 

the NA inversions from stations RR05 and RR09, respectively deployed on the sur-elevated 
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lithospheric block of La Réunion and a young lithosphere close to the Central Indian Ridge. At 

RR05, the ensemble of RFs (i.e., 2 RFs; Fig. S2) and the average RF show that the first peak has 

a smaller amplitude than the second one (Fig. 3-A1). This phase is observed ∼1 s after the P 

direct phase and interpreted as the Pms phase (Fig. 3-A1). A low amplitude first phase is 

characteristic of a low-velocity layer below the seismic sensor (Zelt & Ellis, 1999). This is 

confirmed by the 1000 best inversion models of the NA and their average (black curve) that 

shows a strong velocity contrast at about 2 km depth below the station (Fig. 3-A2).  

 Moreover, the modeled RF describing the 1000 best velocity models' average fits the 

data well (Fig 3-A1). Beyond this shallow interface, a continuous velocity gradient is observed 

down to ∼8.6 km below the station. At ∼8.6 km depth, a sharp change of velocity is observed 

by both the average velocity profile and the ensemble of solutions evolving from a continuous 

velocity increase to a constant value (Fig. 3-A2). The 4.1 km/s threshold corresponding to the 

lithospheric mantle's characteristic velocity (as used in several studies; Clitheroe et al., 2000; 

Lamarque et al., 2015; Lodge et al., 2016) suggests a Moho depth below the station at 8.6 km. 

Finally, at about 30 km depth beneath the station, a low-velocity zone (LVZ) is well modeled 

by the NA (Fig. 3-A2).  

 At RR09 (East of the Rodrigues ridge), the observed (i.e., 2 RFs, Fig. S2) and modeled 

RF present the first peak with a large width, which may result from the convolution of two 

very close peaks of the P and Pms phases (Figs. 3-B1, S2). A first negative phase (trough) at ∼1 

s is observed after the direct P phase. The ensemble of solutions and the mean velocity profile 

(Fig. 3-B2) reveal a well-constrained velocity contrast at a depth of about 4.9 km under the 

station for velocities exceeding 4.1 km/s. This suggests a Moho at 4.9 km depth below the 

station, supporting the hypothesis of a close interaction of P and Pms phases resulting in a 

single pulse. Beneath this boundary, a low-velocity zone is modeled by the NA down to 19 km 

below the station, which may correspond to the ∼1s trough on RFs (Fig. 3-B2). 

 

 Volcanic edifices. The structure of the upper lithosphere below volcanic edifices has 

been determined for Tromelin and Réunion islands. At Tromelin (TROM station), the stacked 

radial RF shows similar phases than the four individual RFs (Fig. 3-C1, Fig. S2). The first peak 

on the average RF is shifted from the theorical origin, and a peak at ∼1 s after the direct P 

phase is observed. The latter may correspond to the Pms phase, followed by a significant 

negative phase around 3 s. The modeled RF well recovers all these characteristics (Fig. 3-C2). 
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The 1000 best velocity models' ensemble shows a constant velocity gradient down to 5 km 

below the station. Beyond this interface, a low-velocity zone with a minimum velocity value 

of around 7 km is modeled and followed by a constant velocity increase down to 13.4 km 

depth. The mantle velocity threshold (4.1 km/s) is reached first at a depth of 5 km and then at 

9 km (Fig. 3-C2). As TROM station is located close to sea level on a volcanic edifice surrounded 

by an oceanic floor at 4.5 km below sea level (bsl) (Smith and Sandwell, 1997), a Moho depth 

of 5 km is highly unlikely. Thus, most probably, the Moho interface is located at the bottom of 

the second velocity gradient, i.e., at about 13.4 km below the station (Fig. 3-C2).  

 Data recorded at the RER station located on Réunion island was previously used in the 

receiver functions study of Fontaine et al. (2015). The obtained RFs and velocity density plot 

of Fontaine et al. (2015) is incorporated is this study. RFs obtained at RER presents, a lower P 

phase amplitude than that of the second peak (Pms) suggesting that a low velocity zone exist 

just below the station (Fig. 3-D1; Zelt & Ellis, 1999), which could be the signature of the 

volcanic edifice itself. The ensemble of best data-fitting S-wave velocity profiles perfectly 

retrieve this low velocity anomaly pointing at a depth of 2.5 km (Fig. 3-D2). Then, a constant 

velocity gradient is observed down to 8 km depth below the station (bst). At greater depth, 

another velocity gradient is modeled down to ∼14 km depth (bst). The velocity threshold of 

4.1 km/s is reached at about 12 km suggesting a Moho depth of ∼14 km below the station. 

Previously, Fontaine et al. (2015) had interpreted a Moho depth bsl of 12 km. Beyond this 

interface, the velocity then decreases below this depth until a minimum value at ∼30 km 

depth and then increases at greater depths (Fig. 3-D2). 
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Fig. 3: NA results obtained for the RR05, RR09, TROM, RER, RR17, and MRIV stations. A1-F1: comparison between the observed 
RF in red and the modeled RF describing the average from the best 1000 models resulting from the inversion in black. Dashed 
blue lines account for the ± 1 standard deviation bounds around the average. Arrival times of P and Pms phases are indicated 
on RFs. A2-F2:  S-wave velocity profiles (km/s) of the 1000 best models for each station. The Log (Nm) color scale represents 
the density of the 1000 best models. The black line is the average model. The white dashed lines represent the interpreted 
Moho discontinuity. LVZ: Low-Velocity zone. A3-F3: interpreted 1D lithospheric structures. Stations are grouped according to 
geological domains: abyssal, volcanic island, magmatic plateau, and both magmatic plateau and volcanic island domains. 

 Magmatic plateau. Two stations allow imaging the structure of the Mascarene 

plateau: RR17 and MRIV stations. The former is an OBS directly lying on the plateau at a depth 

of 2205 m bsl, while MRIV is a terrestrial station located on the island of Mauritius. For RR17, 



Chapitre 6 : Sous-placage magmatique autour du point chaud Réunion 

 230 

the Pms phase's arrival time is observed ∼1.7 s after the direct P phase (Fig. 3-E1). The 

modeled RF shows good consistency with the observed RF up to ∼5 s (Fig. 3-E1). On the 

velocity profile, a negative velocity gradient is modeled in the upper part until ∼2.5 km below 

the station (Fig. 3-E2). Then, a positive and constant velocity gradient is observed down to 

∼7.5 km depth but with some dispersion. Below this interface, a third velocity gradient is 

observed down to 17.1 km below the station (Fig. 3-E2). The velocity threshold of 4.1 km/s is 

reached by the ensemble of solution at this depth, indicating a Moho depth of 17.1 km. 

Beyond that depth, the dispersion of the velocity curves shows that the inversion is not 

constrained. 

 For MRIV, the mean RF shows a peak at ∼2 s after the P-direct phase (Fig. 3-F1). 

According to Fontaine et al. (2015), this peak likely corresponds to the Pms phase. The velocity 

model (Fig. 3-F2) shows a first superficial interface with a velocity increase at ∼2 km below 

the station. Then, a slightly negative velocity gradient is modeled down to ∼12 km. At this 

depth, the velocity profile presents a step and a positive velocity increase down to 23 km 

below the station. Given that the velocity threshold of 4.1 km/s is reached during this last 

stage, the interface at 23 km is considered as the Moho.  

 

 Our estimates of the Moho depth below each of the 23 stations on land or on the 

seafloor allowed us to homogeneously present the depth to the Moho bsl to compare the 

depths of the various interfaces (Fig. 4A and Table 1). The Moho bsl ranges from 7.8 km close 

to the CIR at RR09 station to 22.6 km in Mauritius (MRIV). MRIV and RR17 show the deepest 

Moho values of the study area, respectively 19.3 and 22.6 km depth bsl (Fig. 4A; Table 1). 

Elsewhere, the Moho depth is less than 15 km bsl. Interestingly, the Moho depth decreases 

on both sides of the lithospheric block delimited by Mauritius, the Mahanoro-Wilshaw FZ, and 

southward of La Réunion island (Fig. 4A). 

Table 2: Summary of the results obtained at each station. The color code refers to the geological domains of the stations, as 
in Fig. 3. Events denote the number of individual RFs used to compute the velocity profile. Oceanic lithosphere ages are 
provided by Müller et al. (2008). Moho depth bst refers to the Moho depth below the station. Moho depth bsl stands for the 
depth to the Moho normalized to the sea level. Values of total oceanic crust thickness underlined, are considered to obtain 
the 6 km average crustal thickness outside the hotspot influence zone. The symbol † refers to stations already used in Fontaine 
et al. (2015) and re-examined in this study.
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 1 

Stations Events Latitude (°N) 
Longitude 

(°E) 
Elevation 

(m) 
Age of the oceanic 
lithosphere (Ma) 

Moho depth 
bst (km) 

Moho depth 
bsl (km) 

Volcanic edifices 
thickness (km) 

Sediment thickness (km) 
Total thickness of the 

oceanic crust (km) 
Underplating 

(km) 

RR01 1 -20.0069 55.4230 -4298 67 11.0 15.3  2 9 3 

RR03 2 -21.3732 54.1294 -4340 66 8.9 13.3  1 8 2 

RR05 2 -21.6626 56.6676 -4092 67 8.6 12.7  2 7 1 

RR06 2 -20.655 56.7639 -4216 67 6.2 10.4  1.5 5 × 

RR07 2 -20.1945 59.4058 -4370 38 8.7 13.1  1 8 2 

RR08 1 -19.9259 61.2907 -4190 27 5.1 9.3  1 4 × 

RR09 2 -19.4924 64.4485 -2976 7 4.9 7.8  0 5 × 

RR10 2 -19.6437 65.7558 -2310 2 7.0 9.3  1 6 × 

RR11 2 -18.7784 65.4629 -3473 1 6.8 10.3  1 6 × 

RR13 2 -18.5427 60.5635 -4130 37 8.7 12.8  1 8 2 

RR14 1 -17.8448 62.5299 -3420 28 8.3 11.8  1 7 1 

RR16 1 -16.8976 56.5335 -4426 68 7 11.4  1 6 × 

RR17 1 -19.0427 57.1322 -2205 71 17.1 19.3 3  14 8 

RR18 2 -18.7504 54.8878 -4743 64 7.9 12.7  2 6 × 

RR20 2 -18.4774 51.4600 -4820 80 7 11.0  1 6 × 

RR21 1 -20.4217 50.5599 -4782 80 7.8 12.6  2 6 × 

RR25 2 -23.2662 56.7249 -4759 51 6.6 11  1 6 × 

RR26 1 -23.2293 54.4698 -4259 65 8.5 12.8  1 8 2 

RR28 2 -22.7152 53.15945 -4550 65 6.6 11.1  0 7 1 

RER† 14 -21.1712 55.7398 800 67 15 14.2 4  10 4 

TROM 4 -15.8885 54.5218 6 65 13.4 13.4 5  8 2 

RODM† 3 -19.6961 63.4412 300 13 10.0 9.7 3  7 1 

MRIV† 4 -20.2981 57.4970 400 69 23 22.6 5  18 12 

      Average Moho 
depth bsl 

11 km  Average thickness of the oceanic crust 
outside the hotspot influence zone 

6 km  

2 
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II.5. Discussion 
 Velocity models obtained by the inversion of RFs constrain the upper lithosphere's 

seismological structure in the study area. Receiver functions determined from data recorded 

at the 23 land and ocean-bottom stations may have sampled, from top to base, a sedimentary 

cover, a volcanic edifice, the oceanic crust, a layer issued from magma underplating, and the 

lithospheric mantle. Each of these layers can be characterized by different thicknesses and 

physical properties.  

 

II.5.1. The thickness of the oceanic crust 
 To characterize the total thickness of the underplated crust (i.e., the unit composed of 

the crust and the magmatic underplating), we first determined the thickness of the 

sedimentary cover and/or the volcanic edifices below the seismic sensors. 

 

 Sedimentary cover. The thickness of the sedimentary cover was determined from the 

analysis of data from (1) the global sediment thickness model GlobSed (Straume et al., 2019), 

(2) seismic reflection profiles (Bonneville et al., 1997; Deplus, 2006 and GeoMapApp) and (3) 

velocity profiles obtained from RF inversions (this study, Table S1). The thickness of the 

sedimentary cover for the seismic reflection profiles was determined using an average velocity 

of 3000 m/s, which corresponds to a mean for velocities determined in similar volcanic areas 

(Funck & Lykke-Andersen, 1998; de Voogd et al., 1999). We interpreted the upper part of our 

velocity profiles as the sedimentary cover when the subsurface was modeled by low velocities 

(except RR17 lying on the Mascarene Plateau). For the stations where seismic reflection data 

were available, we compared the sediment thicknesses of each data source to assess their 

reliability (Table S1). It appears that the GlobSed model always underestimates the thickness 

of the sediment pile, while seismic reflection and RF methods provide estimates in good 

agreements. For instance, at station RR06 sitting over a volcaniclastic sedimentary cover fed 

by the dismantling of Réunion volcanoes (e.g., Oehler et al., 2007; Le Friant et al., 2001; Lebas 

et al., 2018), the 1.5 km deep interface is interpreted as the boundary between the 

sedimentary cover and the underlying crust. The thickness of 1.5 km is consistent with the 

value provided by the FOR-68 seismic reflection line (> 1.3 km; Fig. D in supplementary: Text 

S1) and the line V2411 (>1.2 km; GeoMapApp). These thicknesses are greater than those 

proposed by the GlobSed model (e.g., 831 m for RR06). Thus, we have chosen to use seismic 
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reflection data to determine the sediment thicknesses once these local and more accurate 

data are available. Finally, when these data did not exist, we used sediment thickness provided 

by our inversions. Even when the vertical accuracy is 1.5 to 2 km for the receiver functions, 

the previous study shows that receiver function and seismic reflection data show good 

consistency for depth interface estimations (Fontaine et al., 2013a).  

 The thickest sedimentary cover is located between Mauritius and La Réunion islands, 

where it reaches up to 2 km (Fig. S4; RR01, RR05, RR06, and RR18). This area likely benefits 

from the local input of volcaniclastic sediments related to the dismantling of Mauritius and La 

Réunion (e.g., Lebas et al., 2018). In addition, due to Mauritius's load on the lithosphere, the 

flexural basin provides the accommodation space required for sediment deposit and 

conservation (e.g., de Voogd et al., 2009). South of La Réunion island, the thickness of the 

sediments decreases, with an average of around 1 km (RR25, RR03). East of the Mauritius 

Fracture Zone, the sedimentary cover's thickness remains high, reaching 1 km thick (RR07, 

RR08, RR10, RR11, RR13, RR14, and RR25; Table 2). Surprisingly, sediments seem to exist in 

the vicinity of the CIR (RR10, RR11), while bathymetric data suggest the opposite since the 

crustal fabric is fully apparent (e.g., Fig. 4). We attributed this lack of consistency between 

inversion and bathymetric data to a not fully adapted a priori model for a station located at 

the oceanic ridge. In the Mascarene Basin, the sedimentary cover thickens towards 

Madagascar's eastern margin, reaching a thickness of 2 km at station RR21 (Fig. S4).  

 

 Volcanic edifices and plateaus. Several stations are located on an emerged volcanic 

edifice (TROM, RER, MRIV, RODM) or on the submarine magmatic plateau (RR17). Thus, the 

volcanic pile most probably constitutes the first layer detected under these stations by the 

receiver functions. For the RER station, the velocity profile shows a velocity decrease down to 

2.5 km below the station and then a gradual velocity increase. The bathymetry surrounding 

La Réunion island reaches in average 4000 m (Smith & Sandwell, 1997; Deplus et al., 2006) 

and the lithosphere beneath La Reunion island does not show any flexure (e.g., de Voogd et 

al., 1999). Therefore, the surrounding bathymetry is a likely approximation of the thickness of 

the edifice bsl and this implies that the maximal value of the LVZ can not be interpreted as the 

volcanic edifice base. Nevertheless, the increasing velocity modelled at 4 km depth below the 

station may correspond to the volcanic edifice base. This interpretation is consistent with the 

further estimation of the Réunion volcanic edifice base of Fontaine et al. (2015).  
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 The seafloor surrounding Rodrigues island lies at approximately 3000 m depth (Fig. 

4B). The NA profile obtained at RODM reveals that a minimal velocity value is reached 2 km 

beneath the station. This boundary may be difficultly interpreted as the volcanic edifice base, 

but another boundary may exist at about 3 km depth and could correspond to its boundary. 

 The velocity profile obtained at Tromelin reveals the first boundary at a depth of 5 km 

under the station (Fig. 3-C2). Tromelin island is located on a 4.5 km deep seafloor (Smith & 

Sandwell, 1997). Therefore, we interpret the 5 km deep boundary as the most probable 

Fig. 4: (A) Moho depth (km) below sea level (bsl). (B) Thickness (km) of the total oceanic crust corresponding to the oceanic 
crust and the possible underplated layer. 
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volcanic edifice's transition to the underlying oceanic crust. The depth of this boundary would 

also suggest a lack of lithospheric flexure below this edifice. 

 RR17 station is located on the Mascarene Plateau's western edge, 2200 m above the 

4400 m deep surrounding seafloor (Smith & Sandwell, 1997). It is expected that the first layer 

sampled by the RFs corresponds to the plateau whose minimum thickness would be 2200 m. 

However, a lithospheric flexure likely caused by the edifice load is suggested by gravity and 

seismic reflection data (e.g., Khale, 2010; Smith & Sandwell, 1997; de Voogd et al., 2009). Thus, 

the boundary that separates the Mascarene Plateau from the underlying crust is unlikely to 

correspond to the seafloor. Instead, we obtain a ~3 km deep boundary (Fig. 3-E2), which could 

correspond to the plateau's base. Therefore, according to the inversion, the Mascarene 

Plateau is 3 km thick beneath RR17 station, and the flexural basin sediments mask at least 1 

km.  

 

 The MRIV station is a terrestrial station located 400 m above sea level, i.e., 2600 m 

higher than the RR17 station. Thus, the RFs calculated at the MRIV station sample the volcanic 

edifice of Mauritius, which the RR17 station does not sample. A strong velocity contrast is 

observed at 2 km depth below the MRIV station is observed and supported by elevation 

profiles carried out across Mauritius that suggest a slope modification at this depth (Fig. 5). 

We propose that this interface could represent the boundary between the Mascarene Plateau 

and the Mauritius volcanic edifice. The base of the Mascarene Plateau itself is not visible on 

the velocity profile modeled in this study, suggesting that the velocities could be close from 

those of the underlying crust. It must be noted, however, that the velocity profile obtained by 

Fig. 5: Elevation profiles through Mauritius Island and the Mascarene Plateau from three azimuthal directions. Profiles are 
determined from the GEBCO bathymetry. Location of elevation profiles are indicated in the upper right corner. Dynamics D1 
and D2 are detailed in the text. The location of the terrestrial station MRIV and of the OBS RR17 are indicated on elevation 
profiles. 
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the transdimensional Bayesian inversion of receiver functions by Fontaine et al. (2015) 

showed an interface at 5 km depth below the station. That is consistent with the bottom of 

the Mascarene Plateau obtained 3 km below RR17 station (5.2 km bsl) located west of MRIV. 

 To summarize, the thicknesses of the sedimentary layers, of the volcanic edifices and 

magma plateaus are listed in Table 1 and shown as a map in Fig. S4. 

 Total crustal thickness. The sedimentary cover and volcanic edifices thicknesses were 

subtracted from the lithospheric column that extends from the seismic station to the Moho 

bsl to obtain the total crustal thickness. Fig. 4B summarizes the crustal thickness obtained at 

all studied stations. The crustal thickness determined on Mauritius and at OBS RR17 (18 and 

14 km) is roughly identical and marks a significant contrast with the total crustal thickness 

obtained elsewhere. To explain the crust's considerable thickening under Mauritius, Fontaine 

et al. (2015) and Singh et al. (2016) proposed that the oceanic crust was thickened by 7 to 11 

km by magmatic underplating. Crustal tomography performed by noise cross-correlations of 

land and ocean bottom seismometers around the La Réunion hotspot track revealed a crustal 

thickening beneath the Mascarene Plateau (Hable et al., 2020). These authors also invoke the 

magmatic underplating as the phenomenon responsible for the crustal thickening. 

 Several studies have determined that the thickness of the oceanic crust under La 

Reunion island to be 8 km, 2 km of which could be of magmatic underplating origin (Charvis 

et al., 1999; Gallart et al., 1999; Fontaine et al., 2015). Results obtained from the OBSs located 

on the lithospheric block of Réunion are consistent with similar crustal thicknesses and with 

the occurrence of a thin layer of underplated material, except for the RR06 station located 

northeast of Réunion where a total crustal thickness of 5 km is determined (Fig. 4B). Such an 

abnormally thin crust between La Réunion and Mauritius was already suggested by crustal 

tomography models of Hable et al. (2019). The RR06 area is located between a domain of 

lithospheric flexure domain (under Mauritius; de Voogd et al., 2009) and a non-flexure domain 

(under Réunion island; de Voogd et al., 1999). For comparison, at the front of the Hawaiian 

lithospheric flexure (i.e., between the flexured and the non-flexured domains of Hawaii), a 

crustal thinning is observed (Watts & ten Brink, 1989; Leahy et al., 2010). We tentatively 

propose that the observed relatively thin crust below RR06 is due to the termination of the 

Mauritius Basin flexure. 

 Finally, we observed that the crustal thickness is less important and more 

homogeneous on both sides of the Réunion and Mauritius lithospheric block. The mean 
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oceanic crustal thickness outside the influence zone of the Réunion hotspot is 6 km (Fig. 4B; 

Table 1). Such thickness is consistent with those observed for oceanic crust located south and 

north of Seychelles (5-7 km, Hammond et al., 2012; 2013) and in the Arabian Basin (6 km, 

Chaubey et al., 2001). The crustal thickening beneath Tromelin island (8 km) relative to 

surrounding stations could be attributed to the endogenous magmatic part of the magmatic 

production that allowed the construction of the Tromelin edifice. 

II.5.2. Magmatic underplating 
 The addition of magmatic material at the crust-to-mantle boundary, consequently, 

modifies the initial seismic Moho depth called “the old Moho”, into “a new Moho” fixed at the 

magmatic underplating base (McNutt, 1998), defined as corresponding to the end-of velocity 

gradient on velocity curves that mask the expected Moho velocity jump. The velocity may 

exceed crustal velocities observed above the old Moho (Clitheroe et al., 2000; Fontaine et al., 

2015). This gradual evolution of velocities is typical of ultramafic materials underlain at lower 

crustal conditions (e.g., Watts et al., 1985; Caress et al., 1995; Leahy et al., 2010; Gupta et al., 

2010). Therefore, to determine the extent and the thickness of the magmatic underplating, 

we followed the same approach of Lodge et al. (2012), who subtract the regional average 

crustal thickness (6 km) to the total crustal thickness. A map showing the magmatic 

underplating's thickness and location is presented in Figure 6 and discussed below. 

  

Fig. 6: Occurrence and thickness of magma underplating through the network (in km). Two groups are identified from the thickness 
of underplating: Group 1 (8 to 12 km); Group 2 (1 to 4 km). Stations that show a 1 km-thick magmatic underplating layer are in 
the method’s error value of 2 km but are consistent with the bathymetric anomaly of the lithosphere presented in Fig. S5.  
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 Our results indicate that the thickness of the magmatic underplating in the region 

varies between 1 and 12 km. For stations RODM, RR14, RR05, and RR28, the subtraction of 

the regional oceanic crust's mean value from the total crustal thickness is 1 km. Although this 

value is within the method's resolution (±2 km), these values are geographically consistent 

with the lithosphere bathymetric anomaly determined by Lénat et al. (2009; Fig. S5). 

Therefore, the existence of a 1 km thick magmatic underplating beneath these stations cannot 

be excluded.  

 Our results suggest (1) a lack of underplating beneath the Mascarene and Madagascar 

basins (2) thin magmatic underplating limited between the Mahanoro-Wilshaw and Mauritius 

fracture zones and extending east until the area North of the Rodrigues ridge (RR07, RR13, 

and RR14 stations; Group 2 on Fig. 6), and (3) thick underplating below the Mascarene Plateau 

(Group 1 on Fig. 6).  

 The underplated material can be discontinuous within this underplating zone, as 

revealed by the absence of underplating between Mauritius and La Réunion (beneath RR06 

station; and seismic refraction from Charvis et al., 1999).  

 In the Mascarene and Madagascar basins, no magmatic underplating is observed, 

except beneath Tromelin island, where 2 km of magmatic underplating is found. At the same 

time, the observation of such products under volcanic edifices is frequent (Leahy & Park, 

2005). The Rodrigues ridge 1 km of magmatic underplating is determined, while the previous 

study of Fontaine et al. (2015) suggests that no underplating exist below this island. 

Nevertheless, toward the CIR, no magmatic underplating is observed. 

 Higher values are exclusively found beneath RR17 and MRIV stations that lie on the 

Mascarene Plateau. Elsewhere, magmatic underplating thickness is lower and constrained 

laterally to the east by RR07, RR13, RR14, and RODM stations, to the south with RR01, RR06, 

and RR05, and finally to the west with RR16 and RR18 stations. Therefore, the highest amount 

of magmatic underplating appear to be strictly limited to the Mascarene Plateau. Such thick 

magmatic underplating is consistent with those observed under magmatic plateaus as Azores 

(5 km, Spieker et al., 2018), Tuamotu (9-10 km; Ito et al., 1995) and beneath the northern 

segment of the Réunion hotspot track (see Table 1). 

 

 

 



Chapitre 6 : Sous-placage magmatique autour du point chaud Réunion 

p. 239 

Origin of the magmatic underplating 

 Two groups of stations with their associated magmatic underplating are distinguished 

(Fig. 6). The first one (in orange) corresponds to stations located on the Mascarene Plateau 

and sampling more than 8 km of underplated material (RR17 and MRIV). The second (in blue) 

is characterized by magmatic underplating smaller than 4 km. These stations are mainly 

located along the "channeled hotspot" proposed by Lénat et al. (2009) and located northeast 

of Mauritius (RR13, RR14). The size and morphology of the volcanic edifices built between 

these two groups are also different since group 1 is composed of the Mascarene Plateau 

(continuous over several hundred kilometers and rising more than 2 km above the seafloor), 

and the second group comprises scattered edifices of very variable size (Réunion island, Lasso, 

and Moustik seamounts; Fig. 1B). Finally, the magmatic emplacement of group 2 differs from 

group 1 (i.e., the quantity of endogenous and exogenous magmatic production). Therefore, 

these two groups of stations denote two different magmatic dynamics referred to respectively 

as D1 (group 1) and D2 (group 2; Fig. 7). 

 The magnetic signal recorded by the oceanic lithosphere near the Carlsberg ridge 

reveals that the Réunion hotspot interacted with this latter at least between 60 and 45 Ma 

(Dyment, 1998). According to radiometric ages, this time span is coeval with the construction 

of the Maldives (57 Ma), Chagos (49 Ma), and Saya de Malha (47.5 Ma) magmatic plateaus 

and the associated already known magmatic underplating for the two former locations (Table 

1).  

 The CIR opening at 36 Ma (Machida et al., 2014) resulted in a new ridge-hotspot 

interaction that is supported by both intermediate 3He/4He ratios that reveal contamination 

of the MORB chemical signal at the ridge axis (Füri et al., 2011) and numerical modeling 

(Bredow et al., 2017; with the NoGlobalFlow model). This new ridge-hotspot interaction led 

to the Nazareth Bank edification (31 Ma) and the southward extension of the Mascarene 

plateau up to Mauritius. 

 We propose that the emplacement of the thick magmatic underplating and the 

associated Mascarene Plateau from Saya de Malha to Mauritius arises from intense magmatic 

activity resulting from the interaction between the hotspot and the surrounding ridges 

channeled along the Mauritius FZ leading to the dynamic D1 (Fig. 7). Indeed, the construction 

of magmatic plateaus issued from the interaction between hotspot and mid-ocean ridges are 

known as in the case of the Tuamotu magmatic plateau (e.g., Talandier & Okal, 1987; Hampel, 
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2002; Baudino & Hermoza, 2014; Bello-Gonzàlez et al., 2018), where gravimetric anomalies 

and seismic refraction data reveal that the underlying crust is thickened by a 9-10 km by 

magmatic underplating (Ito et al., 1995; Panet et al., 2006). The Galapagos, Azores Nazca, 

Ninetyeast ridge, or Iceland are additional examples of underplated magmatic plateaus 

formed in a ridge-hotspot interaction regional context (e.g., Woods & Okal, 1994; Krishna et 

al., 2001; Dyment et al., 2007; Spieker et al., 2018). 

 

 As the oceanic lithosphere was accreted at the CIR since 36 Ma, the hotspot to ridge 

distance grew up, passing from type 2 of hotspot-ridge interaction to type 3 of Dyment et al. 

(2007). The increasing distance between the Réunion hotspot and the surrounding ridges may 

have decreased magmatic activity, leading to less intense and discontinuous magmatic 

dynamics D2 (Fig. 7) but strong enough to preserve a physical link between the Réunion 

Fig. 7: Conceptual model of the magmatic dynamics of the Réunion hotspot since 47.5 Ma. Details in the text. 
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hotspot and the CIR, as imaged as an asthenospheric channel by seismic tomography and by 

body and surface wave anisotropies (Mazzullo et al., 2017; Scholz et al., 2018; Barruol et al., 

2019). Radiometric ages suggest that the dynamics D2 started around 11 Ma with the coeval 

construction of isolated volcanic edifices between the Rodrigues ridge in the East and the 

Moustik seamount in the West. The superimposition of the areas affected by this volcanic 

activity and the thin and discontinuous underplating suggests trapping of magmatic material 

at the crust base during this period (Fig. 7).  

 The D2 magmatic dynamics took place away from oceanic ridges on an old lithosphere 

along the Réunion-Mauritius lithospheric block (67 Ma, Bernard & Munschy, 2000) with an 

eastward extent toward the CIR. Thus, the induced magmatic production of D2 likely results 

from the mantle plume magmatism south of Mauritius and entrained toward Rodrigues and 

the CIR by the channeled asthenospheric flow, imaged by tomography and anisotropy (Barruol 

et al., 2019). The second magmatic dynamics' main volcanic edifice is La Réunion island having 

a diameter of 200 km and a present-day elevation of 7 km (Lénat et al., 2009). The underplated 

endogenous part of La Réunion island-related magmatism ranges from 2 to 4 km (Gallart et 

al., 1999; Fontaine et al., 2015 and this study).  

 The building of Mauritius is a special case since the amount of underplating could 

correspond to the D1 dynamics (> 8 km), and the known age of the most recent building 

corresponds to the D2 dynamics (i.e., 8-11 Ma). We thus propose that the Mascarene Plateau 

construction could be the consequence of the D1 dynamics and that Mauritius, built directly 

above the magmatic plateau, could be the result of the D2 dynamics. The boundary at 2 km 

depth below the MRIV station may support this hypothesis (Fig. 5). 

 The thickness of underplating related to the D2 dynamics is like those observed at 

Tahiti (Society archipelago in the South Pacific). This archipelago corresponds to a chain of 0 

to 5 Ma old hotspot islands emplaced on an ancient lithosphere (65 to 90 Ma, Munschy, et al., 

1996). Based on receiver functions computed at the PPT station (Tahiti), Leahy & Park (2005) 

revealed that 3 km of magmatic underplating is present at the oceanic crust base, i.e., in the 

order of magnitude of the magmatic underplating thickness found beneath La Réunion island. 

Elsewhere, such underplated material thickness is found beneath Tristan Da Cunha and 

Canaria's intraplate hotspot islands with respectively 0.5-1 km and 2-8 km (Lodge et al., 2012; 

Geissler et al., 2017). Therefore, in the case of magmatism exclusively derived from the 

hotspot and along the hotspot track, the magmatic underplating thickness is reduced relative 
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to that found beneath magmatic plateaus formed by the hotspot-ridge interaction. Yet, other 

hotspot edifices in pure intra-plate settings have greater thicknesses of magmatic 

underplating, such as Hawaii that shows a 7 ± 2 km-thick magmatic underplating layer (Leahy 

et al., 2010) or the 8 to 15 km-thick magmatic underplating at Cape Verde hotspot (Lodge et 

al., 2006; Vinnik et al., 2012).  

 To explain this difference, one can consider that the magmatic underplating's thickness 

is related to the total amount of magma produced by the rising mantle plume. According to 

White et al. (1993), the plate motion velocity above the mantle plume partly controls the total 

magmatic production. In fact, as magma is extracted from the mantle source, the mantle 

becomes more depleted. Once the plate moves slowly, the depleted mantle's replacement is 

slower than at a fast-moving plate. Therefore, if we consider that the mantle is principally 

replaced by the plate movement, at a slow-moving plate, the magmatic production is 

expected to be lower than at a fast-moving plate. Réunion and Hawaii hotspots developed on 

the slow-moving Somalian plate (1.6 cm/year; Gripp and Gordon, 2002) and the Pacific fast-

moving plate, respectively (7–8 cm/year; Gripp and Gordon, 2002). 

 Interestingly, the observed volcanic emission rate of Hawaii (3.4 m3/s; Denlinger, 1997) 

is one order of magnitude greater than that of Réunion (0.3 m3/s; Lénat, 1987) and the 

magmatic underplating thicknesses are estimated to be 7 ± 2 km for Hawaii (Leahy et al., 2010) 

and 2 to 4 km for Réunion (Gallart et al., 1999; Fontaine et al., 2015; this study). However, the 

Cape Verde hotspot lies on a slow-moving plate as Réunion while the thick magmatic 

underplating layer is suggested by receiver functions (Lodge et al., 2006; Vinnik et al., 2012). 

The archipelago's non-linear age progression suggests that the Cape Verde hotspot is close 

from stationary, which is consistent with the hotspot reference frame (Gripp & Gordon, 2002). 

Hence, the stationary thermal anomaly below the Nubian plate during a long-time span could 

also produce an important amount of magmatic underplating. 

 

Effect of the magmatic underplating on the lithosphere bathymetry 

 Seismic refraction and reflection data (Charvis et al., 1999; de Voogd et al., 1999; 

Gallart et al., 1999) reveals that the lithosphere beneath La Réunion island is apparently not 

affected by the load of the edifice as in Hawaii (e.g., Watts & Ten Brink, 1989), in Tenerife 

(Canaries; Watts et al., 1997) or the Marquesas (Caress et al., 1995). Michon et al. (2007) 

proposed that the lack of flexure may be attributed to a dynamic equilibrium caused by a 
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combination of lithospheric thinning from the thermal erosion induced by the Réunion plume 

and the occurrence of magmatic underplating beneath Réunion island. However, receiver 

functions obtained at the RER station on Réunion island (Fontaine et al., 2015) show a limited 

lithospheric thinning (lithospheric thickness of 70 km instead of an expected one of 78-80 km 

for an age-dependent thickening). Franken et al. (2020) also suggest that the melting onset 

occurs at 75 to 86 km depth. This could contribute to the buoyancy of the lithosphere. 

Receiver functions also show an intra-lithospheric LVZ around 30-35 km depth below Réunion 

that is interpreted as a deep magma ponding zone (Fontaine et al., 2015; Boudoire et al., 

2019). This LVZ is also observed for stations that belong to the Réunion lithospheric blocks 

(RER, RR01, RR05, and RR06; Fig. 3 and S3). Finally, at a regional scale, the 2-4 km thick layer 

of magmatic underplating inferred from our RF data is superimposed to the bathymetric 

anomaly determined for the study area (Fig. S5; Lénat et al., 2009).  

 It has been proposed that the compositional buoyancy of magmatic underplating 

might play a role in the dynamic support of the lithospheric swell of Hawaii and Cape Verde 

(Leahy et al., 2010; Lodge & Hellfrich, 2006). Moreover, melts retained in the mantle are 

considered additional buoyant sources supporting bathymetric anomalies (Canales et al., 

2002). Thus, we propose that the bathymetric anomaly observed in the vicinity of the Réunion 

hotspot results from the buoyant forces' combined effect related to magmatic underplating 

and melt ponding within and at the base of the lithosphere. The occurrence of such melt 

distribution below the bathymetric anomaly is suggested by the distribution of volcanic 

edifices (Fig. 1). 
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II.6. Conclusions 
 The study of receiver functions performed from OBS stations deployed around the 

Réunion hotspot track allows us to determine that a relatively constant six km-thick oceanic 

crust lies in the Mascarene and Madagascar basins. We also show that La Réunion and 

Mauritius islands and the lithospheric block on which these islands lie has a mean crustal 

thickness greater than that observed in the abyssal domains west and east of the Mahanoro-

Wilshaw and Mauritius fracture zones, respectively. This crustal thickening ranging from 1 km 

to 12 km is attributed to magmatic underplating trapped at the crust-to-mantle boundary. 

 The magmatic underplating thickness is not constant in this area (Réunion, 2-4 km and 

Mauritius, 7-12 km), and discontinuous at regional scale since it is not observed between 

Mauritius and Réunion islands. Its thickness is greater under the Mascarene Plateau (∼8 km) 

than anywhere else (<4 km). We propose an evolution model of the magmatic dynamics along 

the hotspot track. The first dynamics (D1) corresponds to an intense magmatic phase linked 

to the interaction between the hotspot and first the Carlsberg Ridge, followed by the Central 

Indian Ridge. This first dynamics led to the Mascarene Plateau's edification and produced thick 

underplating (∼10 km) at the crust-mantle boundary. The second dynamics (D2) started as 

the interaction between the hotspot and the Central Indian ridge decreased with their 

increasing distance. We propose that this magmatic dynamic characterized by a reduction of 

magma production rate yielded a thin and discontinuous magmatic underplating and 

scattered volcanic edification. This model may explain the magmatic underplating's thickness 

variation along the Réunion hotspot track while it appears to be constant at the Hawaii 

hotspot (Leahy et al., 2010). 
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 Text S1: Resonance removal filter  

 

 Zelt & Ellis (1999) report a number of outcomes on the receiver functions induced by 

a low velocity layer under a seismic station (e.g. sediment cover): (1) a shift from the origin of 

the direct P phase, (2) a width increase of the P phase, (3) a smaller amplitude of the direct P 

phase than the amplitude of the Pms phase, and finally (4) sinusoidal signals of different 

wavelengths whose amplitude decrease from the origin (subsequently called "wiggles"). Yu et 

al. (2015) proposed to apply a filter called "resonance removal filter" of the form: 

1 + R0e−i𝜔 Δt 

 An autocorrelation function is calculated (Fig. A) allowing access to the two parameters 

-R0 and Δt corresponding to the amplitude and arrival time of the first trough of the generated 

autocorrelation function, respectively. These parameters explain the geometry of the 

reverberations (two way travel time and frequency of the reverberations). 

 

 

Figure A: (A) A synthetic receiver function describing a 20 km thick crust overlain by a 1 km thick sedimentary cover with a 
Moho incidence angle of 27.89°; (B) Autocorrelation function to obtain the -R0 and Δt, (C) Reverberation removal filter 
generated from the -R0 and Δt parameters, (D) Comparison between the initial receiver function and the filtered receiver 
function. 
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 We carried out synthetic models with the respknt and icmod codes of Randall (1994) 

and Ammon (1991) that allow us to observe the effect of the sedimentary cover thickness 

variation on a 7 km thick crust (Fig. B,C). From these tests, we were able to determine that a 

sedimentary cover with a thickness greater than 0.3 km produced undesirable effects on the 

receiver functions with the first appearance of a negative phase after the direct P phase, then 

the sinusoidal signal called "wiggles" (Fig. B, models C-F). 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

 

Figure B: Synthetic receiver functions describing a 7 km thick crust with a variation in sedimentary cover thickness of 0.1 to 
0.6 km (indicated in the right upper corner). Receiver functions C to F present artifacts related to reverberations in the 
sedimentary cover. 

 

 We then checked the maximum sediment thickness for which the filter could remove 

artifacts (Fig. C). These models showed that the filter is effective up to 1 km-thick sedimentary 

layer (i.e. the sinusoidal signal is filtered and the Ppms, PpSms + PsPms phases are recovered). 
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Figure C: (A-E) Synthetic receiver functions describing a 7 km thick crust with a variation in sediment thickness of 0 to 2 km. 
(A'-E') Receiver functions filtered using the resonance removal filter of Yu et al (2015). The black frame delimits the zone of 
filtering efficiency. Beyond this zone, the filter does not allow the recovery of crustal multiples.  
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 Receiver functions calculated at stations above a sedimentary cover in the thickness 

range from 0.3 to 1 km were therefore filtered out, as well as receiver functions presenting 

artifacts related to resonance in a layer with a low velocity.  

 The sedimentary cover thickness was determined from the GlobSed model (Straume 

et al., 2019; Table A), analog reflection profile provided by GeoMapApp and around Réunion 

Island, seismic reflection lines acquired during the FOREVER oceanographic campaign (Deplus, 

2006; Table A). The latter allows to estimate the thickness of the sedimentary cover for 

stations RR01, RR03, RR05, RR06 and RR26 (Table A). Two seismic lines are shown in Fig. D as 

an example for stations RR06 and RR26. In order to convert the two way travel time thickness 

of the sedimentary cover into a metric thickness, we considered VP velocities within the 

sedimentary cover of 3000 m/s. This velocity is an average of the velocities obtained in the 

sediments at Site 953 off the Canary Islands (2000 m/s; Funck & Lykke-Andersen, 1998) and 

velocities obtained by the seismic refraction of the REUSIS campaign (4000 m/s; de Voogd et 

al.; Gallart et al., 1999). Once two data are mutually consistent, the sedimentary thickness 

provided by both data is taken into account. 

 

 Based only on the sediment thickness information, the stations that could be filtered 

were RR03, RR13, RR14, RR16, RR20, RR21 and RR26. However, some stations that did not 

appear to lie over a sedimentary layer with a thickness that ranges from 0.3 to 1 km according 

to the GlobSed model and seismic reflection lines present receiver functions disturbed by 

sinusoidal signals. The following stations were RR11, RR18, RR25 and RR28. Thus, the 

reverberation elimination filter was applied to receiver functions performed at these stations. 
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Figure D: Example of seismic lines used to estimate the sediment thickness in two ways travel time (s TWTT) under some of 
the OBS of the RHUM-RUM network. (A) Seismic line FOR62 and location of OBS RR06. (B) Seismic line FOR47 and OBS RR26. 
Ts for sedimentary thickness in two ways travel time measured below the station considered. The location of the seismic lines 
is done on the maps on the right of the figure. In the center of these bathymetric maps there is the Reunion Island. The seismic 
lines come from the FOREVER campaign (Deplus, 2006) and the bathymetry from FOREVER and ERODER campaigns (Savoye, 
2006). 
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Table A: Thickness of the sediment cover (in m) extracted from the GlobSed model (Straume et al., 2019), Forever and available 
analog seismic reflection lines from GeoMapApp and determined by RFs inversion (this study) for the location of OBSs. In red, 
station RR17 seems to present an abnormally high value in the GlobSed model, whereas this station is located on the 
Mascarene plateau. Such structure is not taken in account by the model according to the authors. Letters refers to the data 
sources. A: Deplus (2006); B: Bonneville et al. (1997); C: Analog seismic reflexion lines from GeoMapApp.  
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 Fig. S1 to S6 
 
Fig. S1: A priori model tuned for each station in function of the expected 1D lithospheric 
structure 
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Fig. S2: Plot of the average receiver function (RF) and the set of RFs used to compute the 
average RF at each station. The X RFs number in the left upper corner stand for the number 
of RFs used to perform the average RF. 
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Fig. S3: S-wave velocity profiles determined at each station and the comparison of the average 
RF observed and the modeled RF describing the average velocity model. On the density plot 
models, the white dashed line delimits the Moho discontinuity. 
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Fig. S3 continue: same as before 
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Fig. S3 continue: same as before 
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Fig. S4: Sedimentary cover and volcanic edifices thickness map (in km) 
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Fig. S5: Bathymetric anomaly of the oceanic lithosphere with respect to its bathymetry 
expected in relation to it age from Lénat et al. (2009). Seismic sensors that show magmatic 
underplating are replaced on this map. Please note that the location of magmatic underplating 
is consistent with bathymetric anomaly of the lithosphere. 
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 Table S1 to S3 
 
Table S1 : Stations metadata (network, station name, location, and start/end times of recording). Grey color denote stations provided by Fontaine 
et al. (2015). 

#Network Station Latitude (°) Longitude (°) 
Elevation 
(m) Site Name Start Time End Time 

YV RR01 -20.006900 55.423000 -4298.0 RHUM-RUM site RR01. OBS DEPAS 2012-10-05T04:53:07 2013-11-07T00:08:27 
YV RR03 -21.373200 54.129400 -4340.0 RHUM-RUM site RR03. OBS DEPAS 2012-10-04T12:35:56 2013-11-06T00:22:46 
YV RR05 -21.662600 56.667600 -4092.0 RHUM-RUM site RR05. OBS DEPAS 2012-10-02T15:07:28 2013-11-03T01:35:38 
YV RR06 -20.655000 56.763900 -4216.0 RHUM-RUM site RR06. OBS DEPAS 2012-10-02T10:34:10 2013-10-31T21:50:31 
YV RR07 -20.194500 59.405800 -4370.0 RHUM-RUM site RR07. OBS DEPAS 2012-09-29T09:44:16 2013-10-24T07:40:49 
YV RR08 -19.925900 61.290700 -4190.0 RHUM-RUM site RR08. OBS DEPAS 2012-09-29T12:07:11 2013-10-24T20:42:36 
YV RR09 -19.492400 64.448500 -2976.0 RHUM-RUM site RR09. OBS DEPAS 2012-09-30T03:14:57 2013-10-25T16:19:04 
YV RR10 -19.643700 65.755800 -2310.0 RHUM-RUM site RR10. OBS DEPAS 2012-09-30T05:05:36 2013-10-26T01:15:42 
YV RR11 -18.778400 65.462900 -3473.0 RHUM-RUM site RR11. OBS DEPAS 2012-09-30T08:17:25 2013-10-26T07:47:53 
YV RR13 -18.542700 60.563500 -4130.0 RHUM-RUM site RR13. OBS DEPAS 2012-10-01T04:42:21 2013-10-09T02:39:35 
YV RR14 -17.844800 62.529900 -3420.0 RHUM-RUM site RR14. OBS DEPAS 2012-10-01T06:43:39 2013-10-27T06:11:43 
YV RR16 -16.897600 56.533500 -4426.0 RHUM-RUM site RR16. OBS DEPAS 2012-10-01T08:09:13 2013-10-28T23:38:16 
YV RR17 -19.042700 57.132200 -2205.0 RHUM-RUM site RR17. OBS DEPAS 2012-10-02T14:50:20 2013-10-23T16:41:08 
YV RR18 -18.750400 54.887800 -4743.0 RHUM-RUM site RR18. OBS DEPAS 2012-10-05T05:07:29 2013-10-29T17:25:04 
YV RR20 -18.477400 51.460000 -4820.0 RHUM-RUM site RR20. OBS DEPAS 2012-10-05T07:52:36 2013-10-30T20:51:39 
YV RR21 -20.421700 50.559900 -4782.0 RHUM-RUM site RR21. OBS DEPAS 2012-10-06T05:15:29 2013-10-31T14:29:22 
YV RR25 -23.266200 56.724900 -4759.0 RHUM-RUM site RR25. OBS DEPAS 2012-10-02T15:29:10 2013-11-04T15:41:16 
YV RR26 -23.229300 54.469800 -4259.0 RHUM-RUM site RR26. OBS DEPAS 2012-10-03T14:20:58 2013-11-02T08:24:09 
YV RR28 -22.715235 53.159453 -4550.0 RHUM-RUM site RR28. OBS INSU 2012-10-10T20:00:00 2013-11-13T01:03:09 
YV TROM -15.888500 54.521800 6.0 RHUM-RUM TROMELIN 2011-04-23T10:30:00 2013-12-16T14:59:59 
G RER -21.1712 55.7398 800 GEOSCOPE. La Réunion Island. Permanent network 
G RODM -19.6961 63.4412 300 GEOSCOPE. Rodrigues Island. Permanent network 
I MRIV -20.2981 57.497 400 IRIS. Mauritius Island. 2010 to 2013 
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Table S2-S3 : Neighborhood Algorithm parametrization 
 
 A priori model 1 : This a priori model was applied on OBS stations located around 
Réunion Island. It corresponds to the a priori model of Fontaine et al. (2015) modified with 
the volcanic edifice layer removed. This a priori model allows to modeled a 1D model 
composed of a sedimentary layer, an oceanic crust, a magmatic underplating layer and finally 
the lithospheric mantle.  Bounds of each parameter are presented in the table 2.  
 

Layers H (km) VS upper (km/s) VS lower (km/s) VP/VS 

L1 0 - 2  0.5 - 5.5  0.5 - 5.5 1.75 – 2.20  

L2 3.5 - 8 1.5 - 5.5  1.5 - 5.5 1.65 - 1.90 

L3 2 - 14  2.5 – 5.5 2.5 – 5.5 1.65 - 1.90 

L4 0 - 32  2.5 – 5.5  2.5 – 5.5 1.65 - 1.90 

L5 30 - 70  2.5 – 5.5 2.5 – 5.5 1.65 - 1.90 

Table S2 : A priori model 1 

 

 A priori model 2: This multidimensional space parameter is applied on terrestrial 
stations in island context. It is the same as in Fontaine et al. (2015) which permit to modeled 
a 1D lithospheric structure composed by a sedimentary layer, a volcanic edifice, an oceanic 
crust, a magmatic underplating layer and finally the lithospheric mantle (Table 3). 

 

Layers H (km) VS upper (km/s) VS lower (km/s) VP/VS 

L1 0.5 - 2  1.5 - 5.5  1.5 - 5.5 1.75 – 2.20  

L2 3.0 – 8.5 1.5 - 5.5  1.5 - 5.5 1.60 - 2.00 

L3 3.5 – 8.0  1.5 – 5.5 1.5 – 5.5 1.65 - 1.90 

L4 6 - 14  1.5 – 5.5  1.5 – 5.5 1.65 - 1.90 

L5 30 - 70  1.5 – 5.5 1.5 – 5.5 1.65 - 1.90 

Table S3: A priori model 2 
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Cirque de Mafate, Rivière des Galets 

Objectifs : Présentation des résultats et interprétations du 
chantier dorsales océaniques sud-ouest et centrale Indiennes. 
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 Ce chapitre va s’attacher à présenter les résultats obtenus sur la structure crustale au 

niveau des dorsales sud-ouest Indienne (SWIR) et centrale Indienne (CIR) par l’analyse en 

fonction récepteur de signaux sismiques enregistrés par des stations de fond de mer. Des 

interprétations seront également proposées à partir de ces résultats mais devront être 

consolidées après la thèse.  

 

I. Introduction 

 Le long des dorsales, l’activité magmatique est fortement dépendante de la vitesse 

d’accrétion (référence). Il en résulte des différences importantes en terme de géométrie et 

d’épaisseur de la croûte. La croûte océanique produite au niveau des dorsales lentes mesure  

4,9 ±1,5 km d’épaisseur, alors que celle associée au dorsales ultra-lente est fine (2,1±0,6 km) 

et discontinue (White et al., 1992). Dans l’océan Indien occidental, la dorsale centrale indienne 

(CIR) et la dorsale sud-ouest indienne (SWIR) appartiennent respectivement aux classes des 

dorsales lentes et ultra-lentes (Dick et al., 2003 ; La Femina, 2016).  Au niveau des dorsales 

ultra-lentes, le manteau affleure sur le fond océanique lorsque la croûte n’est pas présente. Il 

est alors serpentinisé au contact de l’eau océanique (e.g. Sauter et al., 2013). La dorsale sud-

ouest Indienne (SWIR) est un exemple typique de dorsale ultra-lente, ainsi de nombreuses 

études se sont attachées à comprendre sa géométrie et sa dynamique (e.g. Patriat et al., 

1997 ; Rommevaux-Jestin et al., 1997 ; Muller et al., 1999 ; Cannat et al., 2006 ; Cannat et al., 

2008 ; Sauter & Cannat, 2010 ; Zhang et al., 2011 ; Sauter et al., 2013 ; Bronner et al., 2014). 

Ces études montrent que la structure crustale attendue aux dorsales ultra-lentes est 

effectivement retrouvée le long de la SWIR. Elles révèlent également des anomalies 

ponctuelles de la croûte correspondant à des portions de croûte épaisses, qui peuvent 

atteindre jusqu’à 9 km d’épaisseur (e.g Minschull et al., 2006 ; Li et al., 2015 ; Ruan et al., 

2017). Nous avons profité de la présence de capteurs sismiques au niveau de la SWIR et de la 

CIR pour caractériser la structure de la partie supérieure de la lithosphère et ainsi comparer 

ces structures dans le cas d’une dorsale lente et d’une dorsale ultra-lente.  
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II. Stations et données 

 Sur 21 stations installées au voisinage des dorsales (Fig. 1), 9 n’ont pas pu bénéficier 

de la correction à appliquer aux composantes des stations afin de les réorienter selon le repère 

géographique (RR32, RR33, RR35, RR37, RR39, RR42, RR45, RR49 et RR51 ; Scholz et al., 2017), 

7 stations ont des données trop bruitées pour en distinguer le signal (RR36, RR40, RR41, RR46, 

RR44, RR47 et RR50) et seulement 5 stations (RR34, RR38, RR43, RR48 et RR52) présentent 

des signaux de qualité suffisante pour être exploités en fonction récepteur (Tableau 1). Parmi 

ces stations, 4 sont localisées le long de la SWIR et une le long de la CIR. Les stations RR11 et 

RR10 présentées précédemment dans le Chapitre 6 échantillonnent également la CIR et 

seront incluses dans cette partie, portant ainsi à 7 le nombre de stations échantillonnant la 

CIR et la SWIR (Fig. 1). 

Tableau 1: Latitude (Lat), longitude (Long) et altitude (E) des stations. Type de capteur et durée d’échantillonnage pour les 
stations RR34, RR38, RR43, RR48, RR52, RR10 et RR11. 

Station Lat (°) Long (°) E (m) Sensor pool Start Time End Time 

RR34 -32.078300 52.211400 -4265.0 OBS INSU 2012-11-15T14:21:00 2013-06-23T01:36:00 

RR38 -30.564957 59.685803 -4560.0 OBS INSU 2012-10-15T11:00:00 2013-11-19T04:16:01 

RR43 -27.533800 65.582600 -4264.0 OBS DEPAS 2012-10-15T10:49:27 2013-06-15T10:25:49 

RR48 -27.579200 65.943000 -4830.0 OBS DEPAS 2012-10-16T04:04:36 2013-06-11T00:28:43 

RR52 -20.472300 68.109400 -2918.0 OBS INSU 2012-10-19T09:00:00 2013-11-25T05:17:31 

RR10 -19.643700 65.755800 -2310.0 OBS DEPAS 2012-09-30T05:05:36 2013-10-26T01:15:42 

RR11 -18.778400 65.462900 -3473.0 OBS DEPAS 2012-09-30T08:17:25 2013-10-26T07:47:53 

Figure 1 : Stations localisées autour des dorsales en prenant en compte la disponibilité d’une valeur de correction de 
l’orientation des composantes du sismomètre en fonction du référentiel géographique (Scholz et al. 2017 ; triangles jaunes) 
et la qualité des données à la station pour calculer des fonctions récepteur (triangles verts, opérationnels ; rouges n’ont pas 
fonctionné). Au total, 5 stations ont permis de calculer des fonctions récepteurs aux dorsales (triangles verts). 
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 A l’instar des OBSs exploités autour de La Réunion, une vérification de l’épaisseur des 

sédiments sous les stations a été réalisée afin de s’affranchir des artefacts générés par ces 

sédiments sur les fonctions récepteur. D’après le modèle Globsed (Fig. 2 ; Straume et al., 

2019), seule la station RR34 pourrait être déposée à l’aplomb d’une couverture sédimentaire. 

Celle-ci serait d’une épaisseur de 355 m, c’est-à-dire suffisamment épaisse pour présenter des 

artefacts selon nos modélisations effectuées en Chapitre 4 section II.2. Cela est confirmé par 

l’observation uniquement à cette station d’artefacts sur les fonctions récepteur. Le filtrage 

présenté par Yu et al. (2015) (Cf. Chapitre 4- II.3) a été appliqué sur les fonctions récepteur de 

cette station avant d’être inversées avec le NA.  

 Le modèle a priori utilisé pour La Réunion (Modèle a priori 2) a été appliqué pour les 

inversions des données des 5 stations RR34, RR38, RR43, RR48 et RR52. Ce modèle a priori 

n’est pas paramétré19 pour les environnements géologiques de dorsale lente et ultra-lente 

dans lesquels ces stations appartiennent.  

 
19 Nombre de couches et les gammes de vitesse des ondes de cisaillement, le rapport de vitesses vP/vS pour 
chacune des couches 

Figure 2 : Épaisseur de la couverture sédimentaire dans le sud-ouest de l'océan Indien et sous le réseau de capteurs 
sismiques issue du modèle GlobSed (Straume et al., 2019). Les triangles verts correspondent aux stations OBSs de l’étude. 
En transparence, la bathymétrie GEBCO. Les stations RR10, RR11, RR38, RR43, RR48 et RR52 étaient installées au-dessus 
d’une couche sédimentaire de 10, 10, 13, 9, 9, et 9 m d’épaisseur d’après le modèle GlobSed. Tandis que la station RR34 
était déployée au-dessus d’une couche sédimentaire de 355 m. (cf. Chapitre 4- II.4.1).  
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 En effet, le long de la SWIR sont retrouvés des croûtes peu épaisses et discontinues 

(e.g. 3,8 km en moyenne à l’est de la fracture zone Atlantis II, Muller et al., 2000 ; 4,2 km à 

l’est de la fracture zone Melville, Minshull et al., 2006 ; Fig. 6) et du manteau exhumé sur les 

fonds océaniques (e.g. Cannat et al., 2006 ; Dick et al., 2003 ; Sauter et al., 2013) qui ne sont 

pas pris en compte dans l’élaboration du modèle a priori. De plus, la définition du Moho 

sismique peut être biaisée dans un contexte de dorsale ultra-lente. Lorsque le manteau est 

exhumé et au contact de l’eau océanique, celui-ci est serpentinisé. Un front de 

serpentinisation (marquant le passage d’un manteau altéré à un manteau sein) se forme et 

peut être considéré comme un Moho du point de vue des vitesses sismiques échantillonnée 

(e.g. Miller & Christensen, 1997). Cette serpentinisation du manteau peut également avoir 

lieu sur une épaisseur de 2 à 3 km sous la croûte océanique (Minshull et al., 2006) et la base 

de cette couche de manteau altéré peut aussi être du point de vue sismique interprétée 

comme un Moho.  

 Une autre spécificité des stations sismiques installées le long de la CIR et de la SWIR 

concerne l’absence éventuelle d’une couverture sédimentaire sous les stations. En effet, 

puisque celles-ci sont éloignées des grandes masses continentales ces stations sont 

préservées de l’apport détritique provenant des continents (Fig. 2). Or cela n’est pas pris en 

compte dans le dimensionnement du modèle a priori. 

 

 Ainsi, le modèle a priori devra être adapté après la thèse pour prendre en 

considération toutes ces différences. L’ensemble des stations présentées ici devra être inversé 

avec le même modèle a priori. 
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III. Résultats  

 Les données recueillies aux stations RR38, RR48 et RR52 nous ont permis de calculer 2 

RFs pour chacune de ces stations alors qu’une seule RF a été calculée aux stations RR34 et 

RR43 (Fig. 3). Les résultats de l’inversion de ces RFs avec l’algorithme de voisinage (Sambridge, 

1999) sont présentés en Figure 4. Compte tenu de la localisation des stations sismiques le long 

des dorsales sud-ouest Indienne et centrale Indienne, la nature de la croûte attendue est 

océanique. Cependant, le long de segments amagmatiques de la SWIR, du manteau exhumé 

et serpentinisé pourrait être échantillonné par les RFs comme abordé précédemment. Ainsi, 

un VP/VS moyen d’une valeur de 1,88, caractéristique d’une croûte océanique (Christensen, 

1996) et un VP/VS ≥1,9 typique d’un manteau serpentinisé (Christensen, 2004) seront utilisés 

pour déterminer les temps d’arrivé théoriques des phases crustales. Cette estimation sera 

réalisée avec les formules de Zhu & Kanamori (2000).  

 

 Station RR34. La RF moyenne correspond à la seule donnée obtenue à cette station 

située à 500 km de l’axe de la dorsale tout en se situant au sein de la zone d’accrétion 

océanique de la SWIR (Fig. 6). Cette RF montre un premier pic d’une forte amplitude et 

présentant un épaulement vers 1 s, suivi d’un creux. Sur le profil de vitesse obtenu de 

l’inversion de cette RF, une première interface est modélisée vers 1 km de profondeur (Fig. 

4F). Ensuite, un gradient de vitesse positif mais moins important que celui observé au-dessus 

de 1 km de profondeur est modélisé jusqu’à une profondeur d’environ 7 km. Au-delà, un 

gradient de vitesse différent et sub-constant se poursuit jusqu’à environ 13 km. Les vitesses 

modélisées à ces deux interfaces (7 et 13 km) dépassent le seuil de vitesse attribué au 

manteau (4.1 km/s ; e.g. Fontaine et al., 2013a,b ; Lamarque et al., 2015). La RF (Fig. 4A) 

décrivant le modèle de vitesse moyen (courbe noire en Fig. 4F) ajuste très bien la donnée 

permettant de conforter les résultats de l’inversion.  

 Les interfaces à 7 et 13 km pourraient correspondre au Moho. Afin de déterminer 

laquelle de ces interfaces correspond à cette discontinuité, nous avons appliqué les formules 

de Zhu & Kanamori (2000) et considérant un Moho à 7 et 13 km de profondeur avec un VP/VS 

fixé à 1,88. Les temps d’arrivée théoriques de la phase Pms et de ses multiples sont 

respectivement de 1 s, 2,94 s et 3,94 s pour la solution à 7 km de profondeur et de 1,85 s, 5,47 

s et 7,32 s pour la solution à 13 km de profondeur. Les temps d’arrivée des phases crustales 
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décrivant une solution à 7 km de profondeur sont plus en adéquation avec la RF moyenne. 

Cela permet d’appuyer l’hypothèse d’un Moho à 7 km de profondeur sous la station RR34. 

L’interface à 13 km de profondeur serait alors une discontinuité intra-mantellique. 

 

 Station RR38. La RF moyenne calculée à cette station montre un premier pic large et 

légèrement décalé de son origine, suggérant une convolution de deux pics (Figs. 3, 4B). Cela 

est appuyé par la fonction récepteur modélisée et par l’enveloppe de l’écart type de ±σ. La 

première interface modélisée par le NA est située à ~1 km sous la station RR38. Au-delà de 

cette interface, un gradient de vitesse positif se poursuit jusqu’à environ 8 km de profondeur 

et avec une vitesse dépassant 4,1 km/s. En deçà, une zone à moindre vitesse (LVZ) est 

modélisée vers 10 km de profondeur par le NA avant que les vitesses ne ré-augmentent 

jusqu’à 15 km de profondeur. Les temps d’arrivée prédictifs des phases crustales pour un 

Moho océanique (VP/VS =1,88) de 7 et 15 km de profondeur sont respectivement de 1 s, 2,94 

s puis 3,94 s et 2,14 s, 6,31 s puis 8,45 s. Les temps d’arrivée prédictifs obtenus pour un Moho 

océanique vers 7 km de profondeur sont plus en adéquation avec la donnée. Nous 

considérons alors que le Moho est situé à 7 km de profondeur sous la station RR38. Pour des 

VP/VS > 1,9, les temps d’arrivée des multiples de la croûte sont trop proches pour permettre 

de remonter à la nature du milieu sous la station. 

 

 Station RR43. La RF modélisée par le NA à cette station ajuste bien la RF calculée (Fig. 

4C). Un pic à ~1,3 s est observé sur les RFs modélisées et calculées, puis vers 2 et 3 s deux 

creux sont observés et modélisés. D’après le modèle de vitesse moyen, une LVZ superficielle 

est modélisée vers 1 km de profondeur. Les 1000 meilleurs modèles sont dispersés autour de 

cette LVZ. On estime alors que cette LVZ n’est pas contrainte. Vers 5 km de profondeur un 

gradient de vitesse positif se termine marquant une première interface en dessous de laquelle 

les modèles générés sont moins contraints (Fig. 4H). En appliquant les formules de Zhu & 

Kanamori (2000), les temps d’arrivée pour un Moho océanique à 5 km de profondeur et un 

rapport de vitesse de 1,88 sont de tPms = 0,71 s, tPpPms = 2,1 s  et tPpSms + PsPms = 2,82 s. Ces temps 

d’arrivée théoriques des phases crustales ne sont pas cohérents avec la donnée (Fig. 3). 

Plusieurs tests avec des valeurs de VP/VS plus élevées (1,9 ; 2 ; 2,1 et 2,2) ne permettent pas 

de retrouver les temps d’arrivée observés sur la RF moyenne avec un Moho à 5 km. Étant 
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donné la relation d’interdépendance de ces deux paramètres, il est difficile de déterminer 

quel couple de paramètres serait le plus optimal sans utiliser la méthode du H-κ stacking (Zhu 

& Kanamori,2000). Cela est rendu impossible de par l’existence d’une seule RF observée à 

cette station. Enfin, d’après la dispersion des 1000 meilleurs modèles, nous voyons que 

l’inversion n’est pas robuste. Le modèle a priori utilisé pourrait être la cause de cette 

dispersion des modèles. 

 

 Station RR48. Les deux RFs obtenues à cette station montrent une très bonne 

cohérence entre elles (Fig. 3). La RF moyenne calculée est bien ajustée par la RF modélisée 

(Fig. 4I). Le premier pic est très large et décalé de l’origine. D’ailleurs, des convolutions de pics 

sont observées et modélisées. La courbe de vitesse obtenue de l’inversion montre un premier 

contraste de vitesse fort vers 2 km de profondeur. Ensuite, jusqu’à 8 km de profondeur la 

vitesse augmente avec un gradient positif. La fin de ce gradient marque une seconde interface. 

La vitesse atteinte à la fin de ce gradient positif dépasse le seuil de 4,1 km/s marquant le 

passage à des vitesses d’un manteau sein. En dessous, une légère LVZ est modélisée. 

Contrairement à la station RR43, cette LVZ est bien contrainte puisque le modèle de vitesse 

moyen et l’ensemble des 1000 meilleurs modèles montrent une diminution de vitesse sous 

cette interface. Vers 12 km de profondeur sous la station, une nouvelle interface est 

modélisée au-dessus d’une LVZ importante dont la. Les temps d’arrivée théorique des phases 

crustales Pms, PpPms et PpSms + PsPms déterminés pour un Moho à 8 km de profondeur sous 

la station et un rapport de vitesse de 1,88 sont respectivement de 1,14 s, 3,36 s et 4,51 s. Ces 

résultats sont globalement cohérents avec la donnée, permettant d’appuyer une 

interprétation du Moho à 8 km de profondeur. A contrario, un Moho à une profondeur de 12 

km de profondeur génère, pour un VP/VS de 1,88, les temps d’arrivé suivants : tPms = 1,71 s, 

tPpPms = 5,05 s  et tPpSms + PsPms = 6,76 s. Ces temps d’arrivée ne sont pas représentatifs 

de phases observées sur la RF moyenne. 

 

 Station RR52. Le premier pic de la RF moyenne présente un épaulement avant 1 s. La 

morphologie de ce premier pic est bien retrouvée sur la RF modélisée. Vers 2,5 s un pic est 

observé et modélisé (Figs. 3, 4I). Le modèle de vitesse obtenu avec le NA montre qu’une 

première interface est retrouvée vers 6 km de profondeur. En dessous de cette interface, 

l’ensemble des 1000 meilleurs modèles montrent une LVZ délimitée à sa base par une 
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interface à environ 21 km de profondeur. Pour un VP/VS de 1,88 et un Moho localisé à une 

profondeur de 6 km, les temps d’arrivé des phases Pms, PpPms et PpSms + PsPms sont 

respectivement de 0,86 s 2,52 et 3,38 s. Ces temps d’arrivée respectifs sont en adéquation 

avec les RFs observées et modélisées. Ici les temps théoriques des phases crustales pour une 

valeur de VP/VS  associée à une croûte océanique (1,88) et un Moho à 6 km de profondeur sont 

en adéquation avec la donnée observée. 

 

 Finalement, les inversions des RFs des stations RR34, RR38, RR48 et RR52 sont bien 

contraintes puisque l’ensemble des 1000 meilleurs modèles obtenus pour chacune de ces 

inversions est peu dispersé. Cependant, seule la profondeur des interfaces du milieu sous la 

station RR48 semble bien contrainte puisque les temps d’arrivée théoriques des phases 

crustales sont très proches des temps d’arrivée de ces mêmes phases sur la donnée observée. 

Pour la station RR43, l’ensemble des 1000 meilleurs modèles est plus étendu, le résultat est 

alors moins contraint.  
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Figure 3 : Comparaison entre la fonction récepteur moyenne calculée (en rouge) et les fonctions récepteur obtenues pour chaque stations (en gris). 
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Figure 4 : Résultats de l’inversion des fonctions récepteur avec le NA pour les stations RR34, RR38, RR43, RR48 et RR52. A-E: comparaison entre la RF mesurée en rouge et la RF moyenne 

déterminée à partir du modèle moyen (en noir) des 1000 meilleurs modèles avec l’écart type de  1 en bleu. Les lignes verticales indiquent le temps d’arrivée de la phase Pms interprétée.  F-
J: Représentation des 1000 meilleurs modèles de vitesses sur les 45 200 modèles générés à chaque station. L’échelle de couleur est proportionelle logarithmiquement au nombre de modèles 
(Nm). La courbe noire montre la moyenne des 1000 meilleurs modèles. 
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IV. Discussion  

IV.1. Dorsale centrale Indienne (RR10, RR11 et RR52) 
 Bien que les résultats du NA pour les stations RR10 et RR11 ont été obtenus avec un 

modèle a priori différent (modèle a priori 1, cf. Chapitre 6) de celui utilisé pour la station RR52 

(modèle a priori 2), l’ensemble des 1000 meilleurs modèles de ces trois stations est bien 

contraint (Fig. 5). Une interprétation préliminaire peut donc être faite pour ces stations. Celle-

ci devra être confirmée par une inversion de la station RR52 avec le même modèle a priori 

que pour les stations RR10 et RR11. Les stations organisées du nord vers le sud comme suit, 

RR11, RR10 et RR52, présentent respectivement des profondeurs de Moho de 7, 7 et 6 km.  

Figure 5 : A-C : Comparaison entre la fonction récepteur moyenne observée (rouge) et la fonction récepteur modélisée (noire) 
pour les stations RR52, RR10 et RR11. D-F : profils de vitesse en onde S obtenus de par l'algorithme de voisinage. Les 
profondeurs du Moho et la profondeur pour laquelle les vitesses les plus faibles sont atteintes pour les LVZ sont reportées sur 
les profils de vitesse. A noter que l’épaisseur de la croûte est identique pour toutes ces stations mais que les LVZ 
s’approfondissent vers le nord. 
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 Les profils de vitesse des stations RR10 et RR11 suggèrent l’existence d’une couche de 

sédiments d’1 km d’épaisseur sous ces stations. Cela semble peu probable d’après le grain 

crustal observable sur la bathymétrie haute résolution obtenue le long de la CIR (e.g. Fig. 6). 

Cette mauvaise modélisation est imputée à un modèle a priori non adéquate pour la zone (cf. 

Chap. 6). Quoiqu’il en soit, les résultats d’inversion ici suggèrent que la croûte océanique pour 

ces trois stations possède une épaisseur identique de 6 km (Figs. 5, 6). Cette épaisseur se situe 

à la borne supérieure de la gamme d’épaisseur qu’il est possible de rencontrer le long de 

dorsales lentes (4,9 ±1,5 km ; White et al., 1992). Aucune anomalie d’épaisseur de la croûte 

n’est donc observée dans la continuité de la ride de Rodrigues pour ces inversions, signifiant 

qu’aucune surproduction magmatique ne résulte de l’interaction du point chaud Réunion 

avec la CIR malgré des indices témoignant de cette interaction (e.g. Furi et al., 2011 ; Barruol 

et al., 2019). Ces résultats sont cohérents avec la tomographie crustale de Hable et al. (2020). 

Figure 6 : Structures tectoniques majeures du sud-ouest de l’océan Indien et bathymétrie provenant de la compilation GMRT 
de Ryan et al. (2009). La ligne en pointillés épais correspond à la trace du point triple de l’océan Indien (IOTJ). Les traits blancs 
marquent les failles transformantes Gallieni, Atlantis II et de Melville. Les lettres A, B et C correspondent aux segments morpho-
magnétiques de Patriat et al. (1997) et son délimités par les failles transformantes de Gallieni et Melville. Les triangles rouges 
indiquent les stations sismiques RR34, RR38, RR43, RR48, RR52, RR10 et RR11 et les chiffres blancs la profondeur du Moho 
déterminée à partir de cette étude. Les carrés en pointillés fins indiquent l’emprise des Figs. 7 et 8.  
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 En dessous du Moho, une zone à moindre vitesse est modélisée par le NA. Si ces LVZ 

représentent un même type d’objet, celui-ci est plus profond au nord (RR11) qu’au sud (RR52, 

Fig. 5). Une chute de la vitesse des ondes S peut marquer la présence d’une anomalie de 

température (e.g. Tan et al., 1997) et/ou la présence de magma (e.g. Hammond et al., 2012). 

Ainsi, sous ces stations cette anomalie de vitesse pourrait marquer une zone de stockage 

locale de magma ou l’asthénosphère (Rychert et al., 2018). Étant donné la localisation de ces 

stations, au voisinage de l’axe de la CIR, une limite lithosphère – asthénosphère (LAB) peu 

profonde, voire localisée au niveau du Moho est attendue (e.g. Folwer, 1990). Ainsi, nous 

interprétons les LVZs centrées autour de 19, 12 et 12 km de profondeur (respectivement RR11, 

RR10 et RR52), comme étant l’asthénosphère. Le LAB pourrait donc être localisé au sommet 

de ces LVZs proche ou confondu avec le Moho.  

 

IV.2. Dorsale sud-ouest Indienne (RR34, RR38, RR43 et RR48) 
 Patriat et al. (1997) proposent une discrétisation morpho-magnétique de la dorsale 

sud-ouest indienne en trois segments A, B et C délimités par les failles transformantes de 

Melville et Gallieni (Fig. 6). Dans le segment C (à l’ouest de la faille transformante de Gallieni), 

les anomalies magnétiques sont parallèles à l’axe de la dorsale et très bien marquées. Une 

croissance stable et continue semble caractériser ce segment. Le segment B, délimité à l’ouest 

par la faille transformante de Gallieni et à l’est par celle de Melville, est défini par des 

anomalies magnétiques obliques à l’axe de la dorsale, ce qui est souligné par la direction NNE 

des failles transformantes. Le segment A présente des anomalies magnétiques peu ou pas 

exprimées et aucune faille transformante ne semble exister. Nous allons nous référer à cette 

segmentation pour discuter des résultats obtenus à nos stations sismiques. 

 Segment A. Les stations RR43 et RR48 sont situées au sein du segment A. Le profil de 

vitesse et la profondeur du Moho déterminés pour la station RR43 sont mal contraints et 

devront faire l’objet d’analyses plus approfondies. Ainsi, ces résultats ne sont pas pris en 

compte dans cette discussion. Les résultats du NA obtenus à la station RR48 révèle une 

profondeur de 8 km pour le Moho. Cette station est éloignées de masses continentales 

permettant un apport détritique majeur, l’épaisseur de la couverture sédimentaire est ici 

négligeable et cela est confirmé par le modèle GlobSed (Straume et al., 2019 ; Fig. 2). Ainsi, la 

section qui s’étend de la station sismique au Moho peut être attribuée à de la croûte 

océanique et/ou du manteau puisque du manteau est exhumé dans la zone (e.g. Bronner et 
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al., 2014). Précédemment, l’inversion des 

anomalies résiduelles de Bouguer réduites 

au manteau (RMBA20)  a permis d’estimer 

l’épaisseur relative de la croûte dans la zone 

d’étude (Cannat et al., 2006). D’après Cannat 

et al. (2006), les minimums gravimétriques 

du RMBA pourraient, d’une part, être les 

marqueurs d’une croûte relativement 

épaisse (jusqu’à 8 km en considérant une 

croûte homogène) ou, d’autre part, marquer 

la présence de matériaux moins denses. 

L’observation d’une croûte océanique d’une 

épaisseur de 8 km sous la station RR48 

pourrait donc être cohérent avec la réponse 

gravimétrique. Cependant, des lignes de 

sismique réfraction tirées dans cette zones 

révèlent que l’épaisseur maximale de la 

croûte est de 6 km (Muller et al., 1999 ; 

Minshull et al., 2006). Ces deux études 

ajoutent que la nature du milieu sous la 

station est principalement d’origine crustale. 

En effet, les vitesses échantillonnées sur les 

3 profils (CAM114, CAM116 et CAM120) 

sont typiques de la couche 2 de la croûte 

océanique et la diminution de l’épaisseur de 

la couche 3 de la croûte océanique est 

également typique à l’approche des failles 

transformantes. Enfin, les segments les plus 

épais de la ligne CAM116 sont éloignés de 

 
20 RMBA : Residual Mantle Bouguer Anomaly, anomalies de Bouguer résiduelles réduites au manteau. 
Correspond au MBA corrigé de l’anomalie liée au refroidissement de la lithosphère océanique en fonction de son 
âge. La définition du MBA est donnée en note de bas de page en page suivante. 

Figure 7 : (A) RMBA (Residual Mantle Bouguer Anomaly) au 
voisinage des stations RR43 et RR48 issue de Cannat et al. 
(2006). L’emprise de la carte est reportée sur la Fig. 6. Les 
chiffres blancs indiquent la profondeur du Moho par rapport à 
la station considérée. Les chiffres 1, 2 et 3 correspondent aux 
lignes de sismique réfraction issues de Muller et al. (1999) et 
Minshull et al. (2006). Ces lignes sont présentées en B. 
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failles pouvant faciliter la serpentinisation du manteau, ce qui suggère que le matériel au-

dessus du Moho ne consiste pas en du manteau serpentinisé. Enfin, des pillow-lavas 

marqueurs d’une nature crustale du milieu sous les stations ont été obtenus par dragage lors 

de la campagne EDUL (Mével et al., 1997 ; Sauter et al., 2004). Toutes ces informations 

convergent vers l’existence d’une croûte océanique au-dessus du Moho définit jusqu’à 6 km 

de profondeur dans les études de Muller et al. (1999) et Minshull et al. (2006). Ces résultats 

suggèrent une croûte océanique avec un Moho à 6 km de profondeur. 

 Cependant, Muller et al. (1997) proposaient que le manteau puisse être serpentinisé 

sur une épaisseur de 2 à 3 km en dessous de lambeaux de croûte le long de la SWIR. Ainsi la 

différence d’épaisseur de « croûte » obtenue (2 km) entre notre étude et celles de Muller et 

al. (1999) et Minshull et al. (2006) pourrait être attribuée à une couche de manteau 

serpentinisé. C’est-à-dire que le Moho échantillonné par cette étude correspondrait au front 

de serpentinisation au sein du manteau. Ainsi, le milieu qui s’étend de la station jusqu’au 

Moho déterminé par les fonctions récepteur serait composé de 6 km de croûte océanique 

(VP/VS de 1.88 ; Christensen, 1996) et de 2 km de manteau serpentinisé (VP/VS de 1.9 ; 

Christensen, 2004), définissant un couple de paramètres moyen du milieu suivant : H= 8 km 

et VP/VS de 1.885. Les temps d’arrivé pour ce couple (tPms = 1,17 s ; tPpPms = 3,39 s  et tPpSms = 

4.56 s) seraient cohérents avec les phases observées sur la RF moyenne (Fig. 4D). Quoiqu’il en 

soit ces résultats confirment l’existence d’une croûte océanique d’une épaisseur équivalente 

à celle retrouvée aux dorsales rapides dans un segment de la SWIR alors qu’une épaisseur 

faible voire nulle de la croute est attendue. La concentration des produits magmatiques en un 

point serait à l’origine de cette surproduction de croûte (e.g. Cannat et al., 2008 ; Sauter & 

Cannat, 2010). Enfin, Ruan et al. (2017) suggèrent que la différence de profondeur obtenue 

par la sismique active (réfraction) et passive (fonction récepteur) puisse être imputée à la 

manière dont chacune de ces méthodes échantillonnent le Moho. En effet, si l’on considère 

que le Moho possède une épaisseur, la sismique réfraction va échantillonner la limite 

supérieure de la couche du Moho alors que les fonctions récepteur échantillonneront sa limite 

inférieure. Enfin, la différence de profondeur de Moho obtenue entre cette étude et celle de 

Muller et al. (1999) et Minshull et al. (2006) se situe dans la limite de résolution verticale de 

la méthode (i.e ± 2 km). Cette différence peut donc simplement être liée à cette limite 

méthodologique. 
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 Segment B. La station RR38 est située au sein du segment B entre les failles 

transformantes de Melville à l’est et d’Atlantis II à l’ouest (Fig. 6) à environ 4500 m de 

profondeur dans l’axe de la SWIR (Figs. 6, 8A). Contrairement au segment A, les failles 

transformantes sont ici bien exprimées et des zones non-transformantes, appelées NTDs 

(pour Non-Transform Discontinuities) segmentent cette partie de la SWIR (Fig. 8). La 

profondeur du Moho obtenue à cette station est de 8 km et comme pour les stations RR43 et 

RR48, nous pouvons approximer que le milieu qui s’étends de la station jusqu’au Moho soit 

uniquement composé de croûte océanique et/ou de manteau serpentinisé en l’absence de 

sédiment.  

Figure 8 : (A) Bathymétrie compilée par Sauter et al. (2002) à partir des données issues des campagnes océanographiques 
Capsing, FUJI et Kerimis (respectivement, Patriat et al., 1997 ; Tamaki et al., 1998 et Schlich et al., 1998). La trace blanche 
délimite la zone imagée par un sonar à balayage latéral dans l’étude de Sauter et al. (2002). (B) Anomalie de Bouguer 
réduite au manteau (MBA) calculée à partir des données de Rommevaux-Jestin et al.(1997) et de la campagne FUJI (Tamaki 
et al., 1998). NTD pour Non-Transform Discontinuities. Les triangles rouges indiquent la localisation de la station RR38. 
L’emprise des figures A et B est reportée sur la Fig. 6. 
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 La station RR38 est située à l’intersection d’une NTD et de l’axe de la dorsale (Fig. 8). 

La carte d’anomalies de Bouguer réduite au manteau (MBA21 ; Fig. 8B) révèle une anomalie 

positive pour le NTD à 59°00’ et une anomalie négative pour le NTD à 59°40’. Cette différence 

serait expliquée par l’apport de produits magmatiques sous le NTD à l’est qui alimenterait par 

la suite des édifices volcaniques en surface et notamment la ride volcanique axiale observée 

dans le segment est de la zone (Fig. 8B ; Sauter et al., 2002). Cet apport magmatique pourrait 

être compatible avec une épaisseur de croûte plus conséquente que celle attendue le long 

d’une dorsale lente. Toutefois, des analyses complémentaires devront être effectuées 

notamment en recherchant un modèle a priori plus adéquat à la zone d’étude. 

 

 Segment C. La station RR34 est 

située à la limite de la zone 

géographique attribuée à la SWIR à 

l’est de la faille transformante de 

Gallieni (Fig. 9A). Le modèle 

Globsed d’épaisseur de sédiment 

révèle que la station RR34 serait 

déposée à l’aplomb d’une couche 

de sédiments épaisse de 355 m 

(Fig. 2). Cela est conforté par le 

résultat du NA qui révèle une 

discontinuité superficielle localisée 

à environ 1 km de profondeur sous 

la station (Fig. 4). Les 6 derniers 

kilomètres composant le milieu 

sous cette station jusqu’au Moho 

peuvent être attribués à de la 

croûte océanique. En effet, une 

telle croûte océanique ne serait 

 
21 MBA : Mantle Bouguer Anomaly ; anomalie de Bouguer réduite au manteau. Obtenu à partir de la soustraction 
de la réponse gravimétrique d’une croûte de composition homogène et d’épaisseur constante à l’anomalie à l’air 
libre (e.g. Prince & Forsyth, 1988). 

Figure 9 : (A) Localisation de la station RR34 et de la carte bathymétrique 
présentée en (B). La ligne noire indique la localisation du profil de sismique 
réfraction présenté en (C). La croûte échantillonnée le long des segments 28 
et 27 oscille entre 4 et 9,5 km d’épaisseur. Modifié d’après Li et al. (2015). 
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pas unique puisqu’à d’autres endroits de ce segment (C) et notamment entre 49°30’ et 51°00’, 

l’épaisseur de la croûte océanique reportée par la sismique réfraction est comprise entre 4 et 

9,5 km et jusqu’à 9 km d’épaisseur par des fonctions récepteur (Fig. 9 ; respectivement Li et 

al., 2015 et Ruan et al., 2017). Bien qu’une distance de plus de 500 km sépare la station RR34 

de ces études (Fig. 9-A), ceux-ci montrent qu’une croûte parfois très épaisse peut-être 

retrouvée dans ce segment. Il serait donc envisageable qu’une croûte de 6 km d’épaisseur 

puisse exister sous la station sismique RR34. 

 

Limite Lithosphère-Asthénosphère (LAB) le long de la SWIR 

 Schlindwein & Schmid (2016) proposent une géométrie variable de la lithosphère 

océanique aux dorsales ultra-lentes selon que l’on considère les segments magmatiques ou 

amagmatiques de ces dernières. Ainsi, la lithosphère océanique sera plus épaisse pour les 

segments amagmatiques que pour les segments magmatiques des dorsales ultra-lentes. Dans 

le cas des segments sans production magmatique, c’est le refroidissement par l’eau océanique 

qui circule dans la lithosphère qui est à l’origine de l’épaississement lithosphérique. D’ailleurs, 

Schlindwein & Schmid (2016) avancent que la serpentinisation de la lithosphère serait à 

l’origine de l’absence de sismicité dans les premiers kilomètres de la lithosphère océanique. À 

l’inverse, une lithosphère océanique fine, permettrait une production magmatique et ainsi 

l’accrétion d’une croûte océanique et l’édification d’épais volcans. Des zones de stockage de 

magma en dessous de la croûte sont également suggérés par le modèle de Schlindwein & 

Schmid (2016). 

 Dans notre étude, nous avons mis en évidence des anomalies lentes de vitesses 

significatives pour les stations RR43 et RR48 à respectivement 25 et 23 km de profondeur (Fig. 

4). Le toit de ces LVZs (environ 12 km) pourrait correspondre au LAB. Ainsi, un LAB peu profond 

serait en adéquation avec la présence d’une croûte océanique d’après le modèle proposé par 

Schlindwein & Schmid (2016). Pour la station RR38, une légère diminution de la vitesse est 

observée vers 20 km de profondeur. Le toit de cette LVZ serait situé à 14 km de profondeur. 

Si cette LVZ correspondrait à l’asthénosphère, alors le LAB serait localisé à son sommet (i.e 14 

km de profondeur sous la station). Pour ces trois stations (RR38, RR43 et RR48), une LVZ est 

modélisée par le NA en dessous du Moho. Cette zone à moindre vitesse pourrait correspondre 

à la zone de mise en fusion du manteau sous la croûte, qui ensuite permettrait l’accrétion de 

cette croûte océanique. Une telle zone est suggérée par Schmid et al. (2017) le long de la SWIR 
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en dessous d’un volcan présent dans la zone A de Patriat et al. (1997). Pour la station RR34, la 

structure mantellique (i.e sous le Moho) est mal optimisée puisque les 1000 meilleurs modèles 

sont contraints par la bordure supérieure du modèle a priori (Fig. 4-F). Le LAB ne peut donc 

pas être définit sur ce profil de vitesse. 

 

V. Conclusion  

 Tout d’abord, il convient de rappeler que les résultats obtenus dans cette partie de 

l’étude ne sont que préliminaires. Ceux-ci devront faire l’objet de vérifications après la thèse 

en modifiant le modèle a priori utilisé dans l’inversion avec le NA. 

 Le long de la CIR, nos résultats indiquent une épaisseur de croûte normale pour une 

dorsale lente même si celle-ci se situe à la borne supérieure de gamme d’épaisseur attendue 

(4,9 ±1,5 km ; White et al., 1992). Ainsi, il semblerait qu’aucun épaississement crustal ne soit 

observé malgré une interaction entre le point chaud Réunion et la CIR. Ces résultats sont 

cohérents avec la tomographie crustale de Hable et al. (2020).  

 Pour les stations déployées le long sde la SWIR, nos résultats soulignent qu’il n’est pas 

simple de définir le Moho avec l’approche des fonctions récepteur seule. En effet, il semblerait 

que dès lors qu’un front de serpentinisation se forme dans le manteau, la conversion de l’onde 

P en S se fasse à cette interface et non plus à la base de la croûte. La comparaison avec des 

données existantes devient alors primordiale. On montre également que certaines zones 

situées le long de la SWIR peuvent être épaissies de par une activité magmatique localisée, 

par exemple lors de l’intersection entre une NTD et l’axe de la dorsale (RR38) mais aussi de 

manière plus surprenante dans un segment amagmatique de la SWIR (RR48). 
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 Nous avons précédemment étudié la structure de la partie supérieure de la 

lithosphère dans un contexte de déformation intraplaque au niveau du Canal du Mozambique, 

dans un contexte de point chaud au niveau du point chaud Réunion, avant de l’aborder 

succinctement dans un contexte de dorsale océanique lente ou ultra-lente avec les dorsales 

centrale (CIR) et sud-ouest Indiennes (SWIR). Dans chacun de ces contextes, le magmatisme 

semble jouer un rôle prépondérant dans la structuration (Cf. Chapitres 5-6-7) et la topographie 

de la lithosphère (soulèvement, Cf. Chapitre 6). Dans ce chapitre, nous allons remettre en 

perspective ces résultats à l’échelle globale et tenter de déterminer quels paramètres peuvent 

contrôler le sous-placage magmatique (épaississement post-formation de la croûte). Pour 

cela, nous allons synthétiser nos résultats obtenus à l’aplomb des édifices volcanique du sud-

ouest de l’océan Indien (Europa, Mayotte, Glorieuses, Tromelin, La Réunion et Rodrigues) et 

intégrer les données de huit îles supplémentaires (Açores, Canaries, Cap Vert, Galápagos, 

Hawaii, Marquises, Tahiti/La Société et Tristan da Cunha) afin d’augmenter la synthèse à 14 

îles volcaniques (Fig. 1). Ces sites supplémentaires ont été choisis pour la disponibilité des 

données et la diversité de leurs contexte régionaux. En effet, ces sites permettent de couvrir 

un panel de situations géodynamiques varié comme l’interaction entre un point chaud et une 

dorsale (e.g. Galápagos, Açores), sur des lithosphères à déplacement rapide (e.g. Hawaii) ou 

lente (e.g. Cap Vert), des lithosphères jeunes (e.g. Açores) ou anciennes (e.g. Tahiti, Réunion) 

ou encore des édifices volcaniques insulaires dans des contextes de déformation tectonique 

intraplaque (e.g. Europa, Mayotte). 

Figure 1 : Localisation des 14 îles volcaniques étudiées (étoiles rouges) et des 49 points chauds de Courtillot et al. (2003 ; 
cercles noirs). Le fond de carte illustre les anomalies bathymétriques (m) par rapport à la bathymétrie attendue pour 
l'âge de la lithosphère considérée. Carte modifiée d'après King & Adam (2014). 
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I. Données 

 Pour les édifices volcaniques développés en contexte de déformation intraplaque (e.g. 

Mayotte et Europa), l’épaisseur de sous-placage magmatique est considéré à l’aplomb de 

l’édifice volcanique. Pour les édifices volcaniques issus de point chaud, cette épaisseur est 

prise dans la mesure du possible au niveau de l’édifice volcanique le plus récent. Cette 

précaution a été prise pour nous affranchir de l’effet d’un possible épaississement du sous-

placage magmatique lié à l’âge du magmatisme le long de la trace du point chaud. En effet, 

cet épaississement tardif a été proposé notamment au Cap Vert et aux Canaries à partir 

d’études de la structure crustale par le biais de fonctions récepteur (Lodge & Hellfrich, 2006 ; 

Lodge et al., 2012).  

 Pour les 14 îles étudiées, la présence de sous-placage magmatique à la base de la 

croûte est proposée à partir de plusieurs méthodes : fonctions récepteur, sismique réfraction, 

gravimétrie, analyse des paléo-lignes de côtes. Parfois, l’existence même du sous-placage 

magmatique est en débat comme au Cap Vert, où celle-ci est notamment contestée par Pim 

et al. (2008) ou Wilson et al. (2010), mais appuyée par Ali et al. (2003), Lodge & Hellfrich 

(2006), Ramalho et al. (2010) ou encore Marques et al. (2020). Ici, la valeur déterminée par 

l’étude utilisant les fonctions récepteur (5 km ; Lodge & Hellfrich, 2006) est utilisée pour le 

Cap Vert, car c’est la seule valeur déterminée sous l’édifice le plus jeune de l’alignement 

volcanique de Cap Vert. L’épaisseur du sous-placage magmatique présent sous notre panel 

d’édifices volcaniques oscille entre 0 km pour Glorieuses et 10 ± 2 km pour Mayotte (cette 

étude, Cf. Chapitre 5). L’épaisseur du sous-placage magmatique pour ces 14 édifices est 

synthétisée dans le Tableau 1.  

 

 Afin d’investiguer quels facteurs contrôlent l’épaisseur du sous-placage magmatique, 

nous avons synthétisé plusieurs paramètres marqueurs de l’activité volcanique (taux éruptif, 

hauteur de l’édifice) et de la lithosphère sur laquelle chacun des édifices s’est construit 

(épaisseur de la lithosphère, vitesse de déplacement des plaques lithosphériques ; Tableau 1). 

En effet, nous souhaitons investiguer les paramètres liés, d’une part, à la dynamique 

magmatique, et, d’autre part, à la dynamique lithosphérique. 
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Tableau 1 : Valeurs des paramètres testés sur les 14 édifices volcaniques. Lorsqu’un tiret est indiqué cela informe sur la non disponibilité de la donnée. A : une estimation de 15 km d’épaisseur de 
sous-placage magmatique a été proposée par Vinnik et al. (2012) pour des stations installées sur des îles voisines mais plus anciennes que Santo Antão (l’île la plus récente et investiguée par 
Lodge & Hellfrich, 2006). B : GSC pour Galápagos Spreading Center, soit le centre d’accrétion de la dorsale à proximité du point chaud des Galápagos. Ce centre d’accrétion est sous l’influence du 
point chaud des Galápagos. C : cette épaisseur est proposée par les auteurs bien que les résultats n’ont pas permis d’imager cette couche. Pour Mayotte, le taux éruptif indiqué a été déterminé 
au volcan du Karthala, édifice volcanique de l’archipel des Comores auquel appartient Mayotte (Bachèlery, 1999). Pour Europa, l’âge du volcanisme est celui déterminé à Bassas da India, édifice 
voisin d’Europa (Courgeon et al., 2016). Ci-après, les références pour chacune des valeurs répertoriées dans le Tableau :1, Cannat et al. (1999) ; 2, Luis & Neves (2006) ; 3, Spieker et al. (2018) ; 4, 
Batista et al. (2019) ; 5, Lodge et al. (2012) ; 6, Lodge & Hellfrich (2006) ; 7, cette étude ; 8, Canales et al. (2002) ; 9, Leahy et al. (2010) ; 10, Caress et al. (1995) ; 11, Gallart et al. (1999) ; 12, 
Charvis et al. (1999) ; 13, Fontaine et al. (2015) ; 14, Leahy & Park (2005) ; 15, Geissler et al. (2017) ; 16, Vogt & Jung (2004) ; 17, Hoernle & Schmincke (1993) ; 18, Plesner et al., (2002) ; 19, Kurz 
et al. (2014) ; 20, Denlinger (1997) ; 21, Filmer et al. (1993) ; 22, Bachèlery (1999) ; 23, Lénat et al. (1987) ; 24, Hildenbrand et al. (2004) ; 25, Abdel-Monem et al. (1975) ; 26, Staudigel et al. 
(1986) ; 27, Courgeon et al. (2016) ; 28, Clague & Dalrymple (1987) ; 29, Guillou et al. (2014) ; 30, Deboeuf (2004) ; 31, Michon (2016) ; 32, Smietana (2011) ; 33, Lénat et al. (2001) ; 34, Duncan 
& Storey (1992) ; 35, Duncan et al. (1994) ; 36, O’Connor & Roex (1992) ; 37, Ferreira et al. (2020) ; 38, Watts (1994) ; 39, Smith & Sandwell (1997) ; 40, Watts et al. (1985) ; 41, Wolfe et al (1994) ; 
42, Lebas et al. (2018); 43, Miller et al. (2015) ; 44, Vinnik et al. (2012) ; 45, Rychert et al. (2009) ;46, Barruol et al. (2019) ; 47, Rychert et al. (2014) ; 48, Byrnes et al. (2015); 49, Isse et al. (2016) ; 
50, Wölbern et al. (2006) ; 51, King & Adam (2014) ; 52, Ranero et al. (1995); 53, Crough (1982) ; 54, Marques et al. (2020) ; 55, Dietz & Menard (1953) ; 56, Watts (1976) ; 57, McNutt (1998) ; 
58, McNutt & Bonneville (2000) ; 59, Lénat et al. (2009) ; 60, Kreemer et al., (2014). 

Édifices volcaniques 
Sous-placage 
magmatique 

(km) 

Taux éruptif 
(km3/an) 

Age (Ma) 
Hauteur de 

l’édifice (km) 

Épaisseur de la 
lithosphère 

(km) 

Déplacement absolu de 
la plaque au voisinage de 

l’édifice volcanique 
(mm/an)60 

Bombement 
lithosphérique, Swell 

(km) 

Açores (Sao Miguel) 2,5 à 6 1,2,3 & 4 1.10-3   16 4,01±0,5025 1,5 à 5 3 & 37 80 3 22,71 0,823 51 

Canaries (La Palma) 4 5 1,4.10-2   17 4,01±0.10 26 8,2 38 80 43 24,21 0,8 à 1,5 51 & 52 

Cap Vert (Santo 
Antão) 

5 6A 3,8.10-5   18 7,57±0.56   18 7 39 65 à 70, 80, 81 6, 

44 & 45 25,52 1,2 à 2,2 51, 53 & 54 

Europa 6 à 8 7 - > 15 27 2,5 à 3 7 & 39 70 à 90 46 27,78 - 
Galápagos (GSC)B 2,3 8 4,4.10-3   19 - - 80, 9147 & 48 52,34 0,7 à 0,9 8 & 51 

Glorieuse 0 7 - > 60 27 5  7 & 39 70 à 90 46 28,71 - 
Hawaii (Big Island) 7 ± 2 9 1,07.10-1   20 0,43±0,02 28 13 40 100 69,54 1,4 à 1,6 55, 56 & 57 

Marquises 2 à 8 10 4.10-2   21 1,39±0,05 29 7 41 70 49 73,79 0,693 à 0,843 51 & 58 

Mayotte 10 ± 2 7 1,26.10-3   22 10,6 à 20 30 & 31 3,5 à 4 7 & 39 60 ; 50 à 907 & 46 28,63 151 

Réunion 2 à 4 7,11,12 &13 9,46.10-3   23 2,77 à 7 32 & 33 7 42 70 13 22,51 0,26 à 1 51 & 59 

Rodrigues 1 7 - 8 à 11 34 3 7 & 39 25 13 21,12 - 
Tahiti/La Société 3 14 2.10-3   24 1,67±0,05 35 6,2 14 70 49 72,48 1 51 & 58 
Tristan da Cunha 0,5 à 1 15C - 1,3±0,2 36 3,4 39 61 à 62 15 30,74 0,571 51 

Tromelin 2 7 - - 5 7 & 39 50 à 70 46 25,15 0,4 à 0,8 59 
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II. Résultats 

II.1. Épaisseur du sous-placage magmatique vs. production volcanique  
 Si la production volcanique était proportionnelle à la production de sous-placage 

magmatique, il serait alors possible de déterminer cette dernière depuis la surface. Nous 

allons donc choisi d’investiguer cette éventuelle relation. La production volcanique des 14 

édifices volcaniques oscille entre 3,80.10-5 km3/an pour Cap Vert et 1,07.10-1 km3/an pour 

Hawaii (Plesner et al., 2003 ; Denlinger, 1993 ; Tableau 1). Ainsi, quatre ordres de grandeur 

séparent les deux extremums de production volcanique des édifices étudiés. La comparaison 

des taux éruptifs déterminés pour les 14 édifices volcaniques (Tableau 1) avec l’épaisseur de 

sous-placage magmatique est présentée en Figure 2.  

 

 Cette comparaison suggère deux comportements différents. D’un côté, plus les taux 

éruptifs sont importants, plus l’épaisseur de sous-placage magmatique augmente. Les édifices 

des points chauds des Marquises, des Canaries, de La Réunion et d’Hawaii sont les principaux 

Figure 2 : Évolution de l’épaisseur du sous-placage magmatique (km) en fonction du taux éruptif déterminé pour 14 édifices 
volcaniques. Les valeurs de ces deux paramètres sont synthétisés dans le Tableau 1. Les barres d’erreur indiquent les 
estimations hautes et basses du sous-placage magmatique pour chacun des points chauds. La taille des cercles indiques l’âge 
le plus anciens d’activité volcanique connue pour ces édifices. La valeur indiquée sous le nom de chaque édifice correspond à 
cet âge. Les deux flèches grisées indiquent les l’évolutions des deux paramètres (taux éruptif et épaisseur du sous-placage 
magmatique) pour deux groupes d’édifices volcaniques.  
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exemples qui suggèrent cette relation. D’un autre côté, on remarque un second 

comportement qui suggère que le taux éruptif n’influence pas l’épaisseur de sous-placage. En 

effet, des taux éruptifs très faibles caractérisent Mayotte (1,26.10-3 km3/an ; Bachèlery, 1999) 

et Cap Vert (3,8.10-5 km3/an ; Plesner et al., 2002) et pourtant, les épaisseurs de sous-placage 

magmatique respectifs sont de 10 et 5 km (respectivement, cette étude et Lodge & Hellfrich, 

2006). 

 

 Une autre approche pour tester cette éventuelle relation entre l’activité volcanique et 

l’épaisseur du sous-placage magmatique est de comparer la hauteur des édifices volcaniques 

avec l’épaisseur du matériel piégé au niveau du Moho. La hauteur des édifices volcaniques 

peut être considérée comme étant principalement contrôlée par l’activité volcanique (phase 

de construction) et l’érosion (phase de destruction). Ici, pour les points chauds, nous 

considérons l’édifice le plus récent des alignements volcaniques afin de s’affranchir au mieux 

de l’érosion. 

 

Figure 3: Évolution de la hauteur des édifices en fonction de l'épaisseur de sous-placage magmatique. La taille des cercles 
indique l’âge le plus ancien connu pour les édifices étudiés. Les valeurs d’âge et de hauteur d’édifice volcanique sont 
synthétisées dans le Tableau 1. Les deux flèches grisées indiquent les l’évolutions des deux paramètres (hauteur d’édifice et 
épaisseur du sous-placage magmatique) pour deux groupes d’édifices volcaniques. 
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 De plus, il est intéressant de comparer la hauteur des édifices volcaniques avec 

l’épaisseur du sous-placage magmatique puisque Hieronymus & Bervovici (2000) proposent 

que la flexure générée par le poids d’un édifice sur la lithosphère induit des contraintes 

compressives dans la partie supérieure de la lithosphère, empêchant alors le magma de 

rejoindre la surface. Cela favoriserait le stockage d’une partie du magma en profondeur sous 

la forme d’un sous-placage magmatique (Mittelstaedt et al., 2014). Ainsi, plus la flexure de la 

lithosphère serait importante22, plus la quantité de sous-placage magmatique pourrait 

augmenter. Afin de tester cette hypothèse, nous avons regardé l’évolution de la hauteur des 

14 édifices volcaniques en fonction de l’épaisseur de sous-placage connu. Ici, la hauteur 

utilisée pour chaque édifice prend en compte l’existence d’une flexure de la lithosphère 

lorsque celle-ci est documentée. Les valeurs et les études dont celles-ci sont extraites sont 

indiquées dans le Tableau 1, la comparaison est présentée en Figure 3. La Figure 3 suggère 

que l’évolution du sous-placage magmatique avec la hauteur de l’édifice volcanique suit deux 

tendances. La première, concerne les édifices de Tristan da Cunha, Tromelin, Tahiti, La 

Réunion, Cap Vert, Canaries, Marquises et Hawaii.  Cette tendance montre que pour des 

hauteurs d’édifices croissantes, l’épaisseur de sous-placage magmatique sera également plus 

importante. La seconde tendance portée par les Açores, Europa et Mayotte montre que 

l’épaisseur de sous-placage magmatique peut atteindre de fortes épaisseurs, parfois plus 

importantes que pour la première tendance, sans pour autant dépendre de la taille des 

édifices volcaniques (Fig. 3). 

 
 

 Une dernière approche permettant d’investiguer la relation production 

volcanique/épaisseur de sous-placage magmatique, consiste à regarder la durée du 

volcanisme de chacun des édifices volcaniques avec leurs épaisseurs de sous placage 

magmatique. Pour cela, nous avons fait une synthèse des âges à la fois des coulées les plus 

anciennes connues et des dernières éruptions survenues pour chacun des édifices. La période 

de temps séparant ces deux extremums de temps, correspond alors à la durée du volcanisme 

de l’édifice volcanique. Ces informations sont synthétisées dans le Tableau 2. La Figure 

montrant l’évolution de l’épaisseur du sous-placage magmatique avec la durée du volcanisme  

est présentée en Figure 4.   

 
22 La flexure dépend du poids exercé sur la lithosphère, de sa capacité à se déformer (i.e. l’épaisseur élastique de la 
lithosphère). Ce paramètre est fonction de l’âge de la lithosphère et de ses propriétés thermiques (e.g. Stein & Stein, 1992). 
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Figure 4 : Évolution de l’épaisseur du sous-placage magmatique en fonction de la durée du volcanisme déterminée à partir 
des datations des coulées les plus anciennes et l’âge des éruptions les plus récentes pour 11 édifices volcaniques. Ces valeurs 
sont synthétisées dans le Tableau 2. 

Édifices volcaniques 
Sous-placage 

magmatique (km) 
Age (Ma) 

Dernière activité 
volcanique (Ma) 

Durée du volcanisme 
(Ma) 

Açores (Sao Miguel) 2,5 à 6 1,2,3 & 4 4,01±0,50 25 actuelle** 4  
Canaries (La Palma) 4 5 4,01±0,10 26 actuelle*** 4 

Cap Vert (Santo Antão) 5 6A 7,57±0.56   18 0,09±0,0318 7,48 
Europa 6 à 8 7 > 15 27 actuelle7 15 

Galápagos (GSC)B 2,3 8 - - - 
Glorieuse 0 7 > 60 27 607  ? 

Hawaii (Big Island) 7 ± 2 9 0,43±0,02 28 actuelle28 0,43 
Marquises 2 à 8 10 1,81±0,04 29 1,11±0,02 29 0,7 
Mayotte 10 ± 2 7 10,6 à 20 30 & 31 actuelle 10,6 à 20 
Réunion 2 à 4 7,11,12 &13 2,77 à 7 32 & 33 actuelle33 2,77 à 7 

Rodrigues 1 7 8 à 11 34 1,3* 6,7 à 9,7 
Tahiti/La Société 3 14 1,67±0,05 35 0,25±0,0535 1,42 
Tristan da Cunha 0,5 à 1 15C 1,3±0,2 36 actuelle 1,3 

Tromelin 2 7 - - - 

Tableau 2 : Les références indiquées par les chiffres en exposant sont identiques à celles du Tableau 1. Les valeurs marquées 
d’astérisques sont issues des références suivantes : * McDougall et al. (1965) ; **Wallenstein et al. (2007) ; ***Fernandez et al. 
(2021) . 
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 Le graphique présenté en Figure 4 révèle l’existence de 2 nouvelles tendances. La 

première montre qu’une corrélation positive existe entre la durée du volcanisme et 

l’épaisseur du sous-placage magmatique, la seconde montre l’exact opposé. Les édifices 

concernés par cette seconde tendance sont les édifices les plus récents de Tahiti, Hawaii et 

Marquises. 

 

II.2. Épaisseur du sous-placage magmatique vs. âge et dynamique de la 
lithosphère  

 La production magmatique totale (exogène et endogène) produite dans un contexte 

de point chaud est d’abord liée à l’épaisseur de la lithosphère qui se situe au-dessus du 

panache mantellique (White, 1993). En effet, pour une lithosphère épaisse, la décompression 

du manteau est insuffisante pour en permettre sa fusion et donc générer une production 

magmatique importante. A l’inverse, une lithosphère océanique peu épaisse (i.e. jeune ou 

amincie23) permettra une décompression importante du manteau et ainsi d’augmenter sa 

capacité à fondre (Fig. 4A). Watson & McKenzie (1991) montrent que la production 

magmatique d’un point chaud dépend aussi de la température du panache mantellique en 

plus de l'épaisseur de la lithosphère. Enfin, White (1993) ajoute que la production 

magmatique est aussi dépendante de la vitesse de déplacement de la plaque lithosphérique 

au-dessus du panache mantellique. Ainsi, pour une plaque rapide, la quantité de produit 

magmatique attendue sera alors plus élevée que pour une lithosphère à déplacement lent. La 

genèse des magmas au sein de la lithosphère entraîne un appauvrissement dans le temps en 

éléments les plus fertiles. Ainsi, lorsqu’une plaque lithosphérique se déplace lentement au-

dessus d’une anomalie mantellique, le renouvellement en ces éléments au-dessus de 

l’anomalie mantellique est faible voire nul ce qui entraîne une diminution de la production 

magmatique.  

 

 Alors, existe-t-il un lien entre l’épaisseur de la lithosphère et celle de sous-placage 

magmatique ? C’est-à-dire, est-ce que pour une lithosphère peu épaisse, la quantité de sous-

placage magmatique attendue sera plus importante que pour une lithosphère fine ? De plus, 

 
23 L’érosion thermomécanique de la lithosphère par un panache mantellique ou le rifting sont des mécanismes 
d’amincissement de la lithosphère. Dans le cas de Tahiti, l’érosion de la lithosphère est estimée à 20 km (Isse et al., 2016). 
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la vitesse de déplacement de la plaque lithosphérique jouera-t-elle un rôle dans l’épaisseur 

du sous-placage magmatique ?  

 

 Ici, nous considérons que les phénomènes proposés par White (1993) et décrits 

précédemment (vitesse de déplacement de la plaque, épaisseur de la lithosphère) peuvent 

influencer la production magmatique également dans des contextes de déformation 

intraplaque comme à Mayotte ou Europa. La Figure 4B illustre l’évolution de l’épaisseur du 

sous-placage magmatique pour les 14 édifices en fonction de l’épaisseur de la lithosphère.  

De manière surprenante et pour le panel d’édifices étudiés, ce graphique montre que pour 

des lithosphères épaisses, la quantité de sous-placage magmatique observée aura tendance à 

être plus importante que pour des lithosphères amincies. On remarque également que l’âge 

de la lithosphère n’est pas corrélé à l’épaisseur du sous-placage magmatique. Enfin, on note 

que la relation qui lie l’âge de la lithosphère océanique à son épaisseur (Stein & Stein, 1992) 

n’est pas vérifiée pour le panel d’édifices étudié. 

 

 

 

Figure 5: A: Évolution de la quantité de produit magmatique produit (km3/an) en fonction de l'épaisseur de la lithosphère (km). 
Modifié d'après White (1993). B: Évolution de l'épaisseur de la lithosphère (km) en fonction de l'épaisseur du sous-placage 
magmatique (km). Les barres d’erreur horizontales prennent en compte les valeurs d’épaisseurs de la lithosphère disponibles 
dans la littérature et synthétisées dans le Tableau 1. Les barres verticales indiquent l’épaisseur de sous-placage répertoriée 
dans plusieurs études. Les cercles indiquent l’âge de la lithosphère présente sous chacun des édifices volcaniques. 
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 En suivant l’hypothèse de White (1993), qui lie une production magmatique 

augmentée à l’aplomb de lithosphères fines, on s’attend à ce que la production magmatique 

globale pour un point chaud situé à proximité d’une dorsale océanique soit également 

augmentée. Ainsi, nous pourrions nous attendre à une épaisseur de sous-placage 

conséquente sous des édifices volcaniques dans des contextes proches de dorsales 

océaniques. Cependant, cela n’est pas toujours observée comme pour l’édifice de Tristan da 

Cunha, qui présente une épaisseur de sous-placage magmatique de 0,5 à 1 km (Geissler et al., 

2017), ou encore l’île d’Ascension où aucun sous-placage magmatique n’est observé (e.g. 

Evangelidis et al., 2004). Un fort sous-placage magmatique est toutefois observé sous les 

Tuamotu (e.g. 9-10 km ; Ito et al., 1995; Panet et al., 2006) et sous l’Islande (e.g. 8-15 km ; 

Thayer et al., 1981) qui représentent deux exemples de points chauds mis en place à l’aplomb 

ou à proximité de dorsales océaniques. 

 

 White (1993) propose également que la vitesse de déplacement de la lithosphère au-

dessus d’un panache mantellique puisse contrôler la production magmatique. Pour tester 

cette hypothèse, la vitesse de déplacement des plaques du modèle GRSM v2.1 (Kreemer et 

al., 2014) ont été extraites à l’endroit des 14 édifices étudiés. Ces valeurs sont répertoriées 

dans le Tableau 1. L’évolution de l’épaisseur du sous-placage magmatique en fonction de la 

vitesse de déplacement des plaques lithosphériques est présentée en Figure 5.  La Figure 5 

révèle qu’il existe deux tendances. La première montre qu’il n’existe pas de relation entre ces 

deux paramètres pour les édifices de Mayotte, Europa, La Réunion, Canaries, Cap Vert et les 

Açores. En effet, ces édifices présentent des épaisseurs de sous-placage magmatique de 2 à 

10 km d’épaisseur pour des vitesses de plaques relativement proches (2 à 3 cm/an). Une 

seconde tendance montre qu’il pourrait y avoir une corrélation positive entre la vitesse de 

déplacement de la plaque et l’épaisseur de sous-placage magmatique. En effet, pour des 

vitesses de mouvement de plaque lithosphérique élevées (e.g. Hawaii, Marquises), l’épaisseur 

de sous-placage est plus importante que pour des plaques dont la vitesse de déplacement est 

plus lente (e.g. Rodrigues, Tromelin). 
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III. Discussion 

III.1. Paramètres contrôlant l’épaisseur du sous-placage magmatique 
 Le taux éruptif, la hauteur des édifices volcaniques et la durée du volcanisme sont des 

marqueurs de la production volcanique. D’après nos résultats portant sur la production 

volcanique (Figs. 2,3 et 4), une corrélation positive lie cette dernière et le sous-placage 

magmatique. Ainsi, pour des taux éruptifs ou des hauteurs d’édifices plus important(e)s, le 

sous-placage magmatique sera plus épais. Ces résultats suggèrent que le poids d’un édifice 

sur la lithosphère est favorable au piégeage de magma en profondeur sous la forme de sous-

placage magmatique. Cela, vérifie l’hypothèse de Mittelstaedt et al. (2014). Toutefois, certains 

édifices ne se trouvent pas dans cette configuration (Mayotte, Europa, Açores, Cap Vert). Ces 

édifices, dont les taux éruptifs sont faibles (<0,01 km3/an) et d’hauteurs modestes (<4 km) 

présentent des épaisseurs importantes de sous-placage magmatique (de 2 à 12 km), parfois 

équivalente ou supérieure à des édifices volcaniques plus grands et/ou caractérisés par des 

taux éruptifs plus importants. Ces édifices sont relativement anciens (Mayotte > 10 Ma, 

Figure 6: Évolution de l'épaisseur du sous-placage magmatique (km) en fonction de la vitesse de déplacement des plaques 
lithosphériques auxquelles appartiennent les édifices volcaniques (cm/an). Ces valeurs sont répertoriées dans le Tableau 1. 
Les deux flèches grisées indiquent les l’évolutions des deux paramètres (vitesse de déplacement de la plaque lithosphérique et 
épaisseur du sous-placage magmatique) pour deux groupes d’édifices volcaniques. 
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Debeuf, 2004 ; Europa et Glorieuses, respectivement > 15 Ma et > 60 Ma, Courgeon et al., 

2016 ; Tableau 2) par rapport aux édifices des Marquises et d’Hawaii par exemple (1,81 et 0,4 

Ma ; Tableau 2). L’âge n’est cependant pas suffisant pour expliquer ces épaisseurs de sous-

placage important, puisque Glorieuses est un édifice ancien d’au moins 60 Ma (Courgeon et 

al., 2016) et ne présente pas de sous-placage. Mayotte et Europa ont une activité volcanique 

sub-actuelle à actuelle (REVOSIMA et Deville et al., 2018 ; Tableau 2) alors que Glorieuse n’en 

présente aucune trace depuis au moins 60 Ma (Courgeon et al., 2016). Cela suggère qu’une 

activité volcanique sur un temps long et localisée sous un même édifice pourrait expliquer le 

développement d’un sous-placage magmatique épais comme celui-ci se développe pour des 

production volcaniques élevées. Cette tendance est visible en Figure 4, qui montre que pour 

des durées de volcanisme plus importantes, l’épaisseur du sous-placage magmatique sera 

accrue.  

 D’ailleurs, cela est vérifié puisque pour des vitesses de déplacement de plaque 

lithosphérique faible, certains points chauds comme les Açores, Cap Vert et les Canaries 

possèdent des épaisseurs de sous-placage importante et similaires à celles retrouvées pour 

des vitesses élevées (Fig. 5). Ces édifices (Açores, Cap Vert et les Canaries) appartiennent à la 

plaque Nubienne dont la vitesse de déplacement est très faible (< 3 cm /an ; Kreemer et al., 

2014 ; Tableau 1). De plus, le pôle de rotation de cette plaque lithosphérique est localisé au 

voisinage du point chaud de Cap Vert depuis au moins 6 Ma (Pollitz et al., 1991). Cette 

proximité du pôle de rotation avec le point chaud de Cap Vert explique un mouvement relatif 

faible entre l’anomalie mantellique et la plaque lithosphérique. Globalement, ce caractère peu 

mobile de la plaque Nubienne au-dessus des panaches mantelliques alimentant ces points 

chauds, expliquerait d’une part une organisation non linéaire avec l’âge des édifices 

volcaniques (e.g. Wilson et al., 2010) et d’autre part, une accumulation de matériel 

magmatique au niveau du Moho sur un temps long, favorisant alors son épaississement. Cette 

hypothèse est en accord avec celle formulée par Lodge & Hellfrich (2006) et Lodge et al. (2012) 

aux Canaries et Cap Vert et qui fut proposée auparavant par Ito & Clift (1998) pour les plateaux 

sous-marins du Pacifique de Manihiki, Ontong-Java et Shatsky. Selon ces auteurs, 

l’accumulation de produits magmatiques à la base de la croûte pourrait être liée à un 

déplacement relatif peu exprimé entre la source mantellique et la plaque lithosphérique sus-

jacente. Ce même phénomène s’appliquerai également aux édifices d’Europa et Mayotte, qui 
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bénéficient d’une activité magmatique sur un temps long, liée à un déplacement lent de la 

micro-plaque lithosphérique de Lwandle à laquelle ces deux îles appartiennent (Fig. 4). 

 

 D’après White (1993), la quantité de produit magmatique attendue est plus 

importante dans le cas d’une lithosphère amincie. Or, nous avons vu que certains édifices 

volcaniques à proximité immédiate de dorsales océaniques (e.g. Ascension, Tristan da Cunha) 

présentaient pas ou très peu de sous-placage magmatique. Parfois, l’épaisseur du matériel 

piégé au niveau du Moho est beaucoup plus importante comme aux Tuamotu ou encore 

l’Islande. Ce qui distingue ces deux configurations de points chauds est le passage de la dorsale 

à l’aplomb du panache mantellique pour le cas des Tuamotu et de l’Islande, alors que pour 

Tristan da Cunha, la dorsale est restée à proximité sans passer à l’aplomb du panache 

mantellique. Dans le cas des Tuamotu et de l’Islande, il en résulte alors une production 

magmatique globale accrue, qui s’exprime par l’édification d’un plateau sous-marin épais dans 

le cas des Tuamotu, d’une île dans le cas de l’Islande et de la mise en place d’un épais sous-

placage magmatique. Ce n’est donc pas une lithosphère amincie qui jouerai en faveur d’un 

épaississement du sous-placage magmatique. Cela est vérifié par l’observation d’un sous-

placage magmatique épais sous Hawaii (5 à 9 km), présentant pourtant la lithosphère la plus 

épaisse de notre panel d’édifices volcaniques (100 km).  
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III.2. Effet du sous-placage magmatique sur la lithosphère 
 Les mouvements verticaux de la lithosphère (subsidence et soulèvement) constituent 

la réponse isostatique à des variations de densité ou à l’application/suppression de poids 

s’appliquant sur elle. On distingue les forces qui sont appliquées depuis la surface et 

s’exercent vers le bas (« Top-down »), des forces appliquées depuis la base ou à l’intérieur de 

la lithosphère et qui s’exercent vers le haut (« Bottom-up » ; e.g. Marques et al., 2020). Les 

édifices volcaniques (e.g. Hawaii ; Walcott, 1970), le développement d’une couverture 

sédimentaire épaisse (e.g. Golfe du Mexique ; Watts, 1989), la diminution de la charge liée à 

l’érosion de massifs ou encore la fonte/mise en place de glaciers (e.g. nord de l’Europe ; 

Lidberg et al., 2010) peuvent constituer des sources de déformation de la lithosphère depuis 

la surface. Dans un contexte d’îles volcaniques, plusieurs processus sont invoqués par Morgan 

et al. (1995) pouvant provoquer des mouvements verticaux depuis la base ou au sein de la 

lithosphère. Ceux-ci sont classés en deux catégories de processus thermiques et 

compositionnels  (Canales et al., 2002). Les processus thermiques invoqués sont liés à un 

réchauffement de la lithosphère d’une part via l’étalement d’un matériel chaud provenant du 

panache mantellique à la base de la lithosphère et d’autre part par l’injection de magma à 

travers celle-ci. Les processus dits « compositionnels » sont provoqués par des changements 

de densité de lithosphère par une extraction d’éléments lourds lors de la genèse des magmas 

et lors de l’ajout d’un sous-placage magmatique (moins dense que le manteau lithosphérique 

normal). Enfin, l’amincissement de la lithosphère peut également être à l’origine d’une 

élévation de la topographie de la lithosphère (e.g. érosion thermo-mécanique de la 

lithosphère).  
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 La topographie de la 

lithosphère océanique est liée en 

premier ordre à son éloignement 

de la dorsale et est expliquée par 

son refroidissement provoquant 

sa subsidence (Fig. 7 ; Sclater & 

Francheteau, 1970). Il devient 

alors possible de comparer la 

bathymétrie théorique/prédite et 

observée de la lithosphère afin de 

générer une carte d’anomalies 

bathymétriques (Fig. 1 ; e.g. King 

& Adam, 2014). Autour de certains 

édifices volcaniques, des 

anomalies bathymétriques : bombements topographiques (appelées swell) d’une hauteur de 

0,5 à 1,2 km et d’une largueur oscillant entre 1000 et 1500 km sont observées (Crough, 1983). 

Des estimations plus récentes de ces anomalies ont été réalisées par King & Adam (2014) et 

montrent que la hauteur des bombements peut être étendue jusqu’à 2500 m (Kerguelen). Ici, 

nous allons regarder l’évolution de la hauteur du bombement en fonction de l’épaisseur du 

sous-placage magmatique (Fig. 8). Les amplitudes des bombements observés (i.e la hauteur 

de l’anomalie) pour les 14 édifices volcaniques sont synthétisées dans le Tableau 1. 

 

 D’après la Figure 8, il semblerait qu’une corrélation positive existe entre l’épaisseur du 

sous-placage magmatique et la hauteur du swell. Le sous-placage magmatique pourrait 

contribuer à l’élévation de la lithosphère d’après l’échantillon d’édifices volcaniques utilisés. 

Des résultats en ce sens ont aussi été obtenus notamment aux Marquises où près de 90% du 

swell observé pourrait être supporté par le sous-placage magmatique (McNutt & Bonneville, 

2000). Aux Galápagos, l’épaississement de la croûte est responsable de 52 % du swell, soit 

plus de 350 m (Canales et al., 2002). À Hawaii, Leahy et al. (2010) corrèlent l’altitude des 

stations sismiques de fond de mer (OBS) avec la présence de sous-placage magmatique sous  

Figure 7: (A) Évolution du flux thermique de la lithosphère océanique en 
fonction de l’éloignement à la dorsale; (B) Évolution de la bathymétrie de la 
lithosphère en s'éloignant de la dorsale. Modifié d'après Sclater & 
Francheteau (1970). 
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la station, permettant de lier l’existence du swell au sous-placage magmatique. Dans le 

Chapitre 6, nous avons montré que les OBS déployés autour de La Réunion et échantillonnant 

du sous-placage magmatique étaient localisés sur l’anomalie bathymétrique de 0,5 à 1 km 

délimitée par les anciennes failles transformantes Mahanoro-Wilshaw et Maurice. 

Indiscutablement, le sous-placage magmatique joue donc un rôle dans la topographie de la 

lithosphère en participant à son soulèvement sans pour autant l’expliquer entièrement. En 

effet, c’est la somme des forces (« Bottom-up » et « Top-down ») qui s’exercent sur la 

lithosphère qui sont à l’origine de la topographie de la lithosphère.  

 

 La relation linéaire qui semble exister entre l’épaisseur du sous-placage magmatique 

et l’anomalie bathymétrique de la lithosphère peut être déterminée en calculant la courbe de 

tendance de ce jeu de données (Fig. 8). Celle-ci prend la forme :  

 

𝑦 = 3,6188𝑥 + 0,7512 

Avec X l’anomalie bathymétrique de la lithosphère (en km) 

Figure 8: Comparaison entre l’épaisseur de sous-placage magmatique et l’anomalie bathymétrique de la lithosphère autour 
des édifices volcaniques étudiés. Les valeurs d’anomalies sont répertoriées dans le Tableau 1. La droite correspond à la  courbe 
de tendance des moyennes d’anomalies et d’épaisseur de sous-placage magmatique pour chaque édifice volcanique. 
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 Il devient alors possible de prédire l’épaisseur du sous-placage magmatique pour une 

anomalie bathymétrique de la lithosphère donnée. En excluant le point de Mayotte, le cône 

d’incertitude pour le jeu de données actuel permet de prétendre à une précision de ±2 km. 

Nous pouvons exclure le point de Mayotte, car nous avons montré dans le Chapitre 6 que 

cette dernière et probablement l’ensemble de l’archipel des Comores étaient développés à 

l’aplomb d’une croûte continentale et la dynamique magmatique est probablement impactée 

par l’épaisseur et la composition de cette croûte. 

IV. Conclusion 

 Finalement, après avoir testé plusieurs paramètres pouvant contrôler l’épaisseur du 

sous-placage magmatique sous des édifices volcaniques, nous montrons que son épaisseur 

est dépendante de plusieurs facteurs. Les paramètres qui permettent de quantifier la 

production volcanique exogènes (le taux éruptif, la hauteur des édifices) semblent être des 

indicateurs de l’épaisseur du sous-placage magmatique pour certains édifices volcaniques. En 

effet, lorsque ces paramètres augmentent, une corrélation positive est retrouvée pour 

l’échantillon d’édifices étudiés. De même, certains paramètres lithosphériques (épaisseur de 

la lithosphère, vitesse de déplacement de la lithosphère) semble contrôler l’épaisseur du sous-

placage magmatique puisqu’une corrélation positive est aussi retrouvée. Cependant, ces 

observations ne permettent pas d’expliquer les épaisseurs de sous-placage conséquentes 

retrouvées sous d’autres édifices (e.g. Mayotte, Europa). Pour ces édifices, c’est une activité 

magmatique sur un temps long sous un même édifice qui pourrait expliquer ces épaisseurs. 

Ceci est d’ailleurs appuyé par les déplacements lents des plaques lithosphériques auxquelles 

appartiennent ces édifices volcaniques. 

 La proximité d’un édifice volcanique avec une dorsale n’amène pas toujours à une 

croissance de la croûte par sous-placage magmatique (Ascension et Tristan da Cunha). Nous 

proposons que cette croissance est dépendante de l’histoire de la dorsale par rapport à 

l’anomalie thermique, c’est-à-dire si celle-ci est passée à l’aplomb de l’anomalie thermique 

engendrant l’activité magmatique. Les Tuamotu constituent un parfait exemple de 

développement d’un sous placage magmatique conséquent sous un édifice volcanique mis en 

place proche ou sur l’axe d’une dorsale. 

 Enfin, nous établissons de manière concrète le lien entre la topographie de la 

lithosphère et la présence de sous-placage. En effet, une corrélation positive est montrée 
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entre l’épaisseur du sous placage magmatique et le soulèvement de la lithosphère. Cette 

anomalie pourrait permettre d’estimer l’épaisseur de sous-placage sous-jacent. 

 

 D’autres paramètres n’ont pas été investigués dans cette étude comparative d’édifices 

volcaniques et pourraient également avoir une influence sur l’épaisseur du sous-placage 

magmatique. À titre d’exemples, la tectonique et notamment la proximité avec des failles 

lithosphériques (e.g. Açores, Réunion), l’élasticité de la lithosphère (Te) ou encore la 

température du panache mantellique pourraient influer sur l’épaississement du sous-placage 

magmatique. Enfin, ces interprétations ont été réalisée à partir d’un panel restreint de 14 

édifices volcaniques et devraient donc être étoffées de données supplémentaires pour être 

confirmées. 
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I. Conclusion générale 

 Nos objectifs étaient de comprendre la structure et la nature de la lithosphère dans le 

sud-ouest de l’océan Indien, ainsi que son interaction avec le magmatisme. Pour cela, nous 

avons analysé des données sismologiques obtenues par un réseau de capteurs déployés dans 

le cadre du programme RHUM-RUM. Cette thèse s’inscrit dans la continuité de ce projet ANR 

initié en 2011 et terminé en 2016 visant à imager le point chaud de La Réunion du noyau à la 

croûte.  

 Ici, nous avons donc relevé le défi de calculer des fonctions récepteur sur des données 

enregistrées principalement en milieu océanique (57 stations OBS sur 77 stations déployées). 

De nombreuses contraintes ont dû être prises en compte dans cette étude : (1) un niveau de 

bruit parfois important, limitant le nombre de stations (12 inopérantes et 10 trop bruitées) et 

le nombre d’événements sismiques exploitables pour le calcul de fonctions récepteur ; (2) une 

réorientation des OBS ; (3) la prise en compte de l’effet des sédiments sous les stations 

sismiques sur les fonctions récepteur. Nos travaux ont permis de lever ces contraintes pour 

25 OBSs large bande et 13 stations terrestres.  

 

 Nous avons investigué la structure de la partie supérieure de la lithosphère dans le 

Canal du Mozambique (Chapitre 5), autour du point chaud Réunion (Chapitre 6) et le long des 

dorsales centrale et sud-ouest Indiennes (respectivement CIR et SWIR ; Chapitre 7) en utilisant 

3 approches complémentaires des fonctions récepteurs : algorithme de voisinage (Sambridge, 

1999), le H- stacking (Zhu & Kanamori, 2000) et  l’inversion conjointe avec une courbe de 

dispersion des ondes de Rayleigh (Julià et al., 2000).  

 

 Dans le Canal du Mozambique, nous avons apporté de nouvelles contraintes sur 

l’étendue des domaines océaniques et continentaux en déterminant que de la croûte 

océanique était présente sous les îles de Glorieuse et Europa et qu’une croûte continentale 

amincie constituait le socle sous Juan de Nova et Mayotte. Ces résultats de géophysique sont 

en accord avec des données ou interprétations déjà connues dans cette région et apportent 

des contraintes supplémentaires sur ces objets géologiques. Nous avons mis en lumière de 

nouveaux éléments concernant l'influence du magmatisme sur la structure de la lithosphère 



Conclusion générale et perspectives 

p. 318 

sous ces îles en déterminant des épaisseurs de sous-placage magmatique parfois importantes 

comme à Mayotte et Europa avec respectivement 10 et 6-8 km d’épaisseur. Ces résultats 

apportent des réponses sur l’étendue des domaines continental et océanique mais soulèvent 

aussi de nombreuses questions sur les mécanismes qui, par exemple, auraient pu permettre 

l’abandon d’un bloc continental sous l’archipel des Comores ou encore sur l’âge du sous-

placage magmatique dans le Canal du Mozambique. 

 Ces travaux de thèse ont également permis d’apporter des contraintes sur les vitesses 

sismiques au sein de la lithosphère à Mayotte. Le profil de vitesse obtenu à la station MAYO 

déployée à Mayotte avec l’algorithme de voisinage a ainsi appuyé le REVOSIMA (structure en 

charge du suivi de la crise sismo-volcanique de Mayotte) dans la gestion et la compréhension 

de la crise volcano-sismique de Mayotte.  

  Dans le cadre de cette thèse, la participation à un Pickathon et une embarcation à 

bord du navire océanographique Marion Dufresne au large de Mayotte pour la campagne 

Mayobs 4, ont participé activement à l’effort apporté par la communauté scientifique sur la 

compréhension des phénomènes affectant l’île de Mayotte. 

 

 Autour de La Réunion, l’étude de la structure fine de la lithosphère a, pour la première 

fois, être investiguée à grande échelle. Nous avons apporté des contraintes sur l’épaisseur des 

sédiments, de la croûte et du sous-placage magmatique autour de La Réunion. Nous avons 

également proposé un modèle de dynamique magmatique du point chaud Réunion depuis 

l’extrémité nord du plateau des Mascareignes (Saya de Malha) jusqu’au sud de l’île de La 

Réunion. En effet, la répartition spatiale et l’épaisseur du sous-placage magmatique, 

combinées à la répartition géographique et temporelle des édifices volcaniques (édifices 

isolés ou plateau magmatique), nous permettent de proposer que le sous-placage 

magmatique épais (environ 10 km) associé au plateau des Mascareignes est la conséquence 

d’une interaction entre le point chaud et les dorsales environnantes (CIR et dorsale de 

Carlsberg). Cette première dynamique est appelée D1. À mesure que la dorsale centrale 

Indienne s’est écartée du point chaud Réunion, de par l’accrétion océanique qui s’y déroule, 

une nouvelle dynamique magmatique (D2), moins intense, a engendré la mise en place d’un 

sous-placage magmatique réduit (<4 km) et la construction d’édifices volcaniques isolés (en 

opposition au plateau des Mascareignes qui est un édifice continu). Enfin, nous avons proposé 

un nouveau modèle de construction de l’île Maurice en deux étapes consécutives et liées aux 
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dynamiques successives D1 et D2. Le soubassement de l’île Maurice serait alors le plateau des 

Mascareignes issu de la dynamique D1, sur lequel l’édifice mauricien aurait pu se former lors 

de la seconde phase. 

 

 Nous avons réalisé une étude préliminaire sur la structure de la lithosphère aux 

dorsales centrale et sud-ouest Indiennes. Nous avons déterminé des fonctions récepteur à 7 

stations dont 3 le long de la CIR et 4 le long de la SWIR. Ces résultats suggèrent que d’un point 

de vue géophysique, le contraste de vitesse le plus important échantillonné par les fonctions 

récepteur est localisé dans le manteau lithosphérique, interprété comme un front de 

serpentinisation. Toutefois, ces résultats ne sont que préliminaires et devront être confortés 

avec des analyses plus fines, notamment en modifiant les modèles a priori utilisés pour les 

inversions avec l’algorithme de voisinage. 

 

 Enfin, nos travaux de synthèse sur le sous-placage magmatique localisé sous les 

édifices volcaniques insulaires mettent en lumière certains paramètres qui contrôlent le 

piégeage du matériel magmatique au Moho. En effet, nous montrons notamment qu’une 

production volcanique élevée (marquée par un taux éruptif et une hauteur d’édifice 

volcanique important) de même qu’une production magmatique importante (marquée par 

une vitesse élevée de déplacement de plaque lithosphérique) seront favorables à un 

épaississement crustal par sous-placage magmatique. Les édifices les plus récents des points 

chauds d’Hawaii et des Marquises en sont les parfaits exemples. Cependant, nous avons 

démontré que ces processus ne permettent pas d’expliquer l’ensemble des observations 

réalisée notamment pour des édifices présents sur des plaques lentes (Canaries, Cap Vert, 

Açores, Mayotte, Europa). Pour ces édifices, c’est un volcanisme statique et établi sur un 

temps long qui permettrait un épaississement crustal important. Enfin, nous avons montré 

l’existence d’une corrélation positive entre l’épaisseur du sous-placage magmatique et la 

présence d’anomalies bathymétriques de la lithosphère. Cette relation montre que le sous-

placage magmatique contribue fortement à l’équilibre qui régit la topographie de la 

lithosphère. 
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II. Perspectives 

 Les résultats apportés par ces travaux de thèse sur la structure de la lithosphère dans 

le sud-ouest de l'océan Indien ouvrent de nombreuses perspectives de recherches, qui 

peuvent être organisées par zones de chantier : 

 

 Chantier Réunion. Sur les données existantes, l’inversion conjointe des fonctions 

récepteur avec les courbes de dispersion des ondes de Rayleigh pourrait être réalisée pour 

toutes les stations présentent autour de La Réunion et porter ainsi la profondeur 

d’investigation à 100 km de profondeur. Cela permettrait de cartographier la profondeur du 

LAB et de contraindre les vitesses absolues autour de La Réunion pour notamment améliorer 

la localisation des événements sismiques survenant au voisinage de l’île24. 

 En ce qui concerne l’acquisition de nouvelles données, il pourrait être intéressant de 

déployer des OBS pour une nouvelle campagne d’acquisition le long du plateau des 

Mascareignes. En effet, celui-ci reste encore à ce jour peu étudié. En effet, seulement 2 

stations OBS (cette étude), quelques lignes de sismiques réflexion dont la profondeur 

d’investigation reste superficielle (< 1 s TWTT ; e.g. Bonneville et al., 1997) et des données de 

sismiques réfractions ponctuelles et anciennes (Shor & Pollard, 1963 ; Francis & Shor, 1966). 

Cela permettrait de faire une vérification du modèle proposé dans cette étude. Enfin, une telle 

étude permettrait de traiter définitivement l’hypothèse de blocs continentaux sous le plateau 

des Mascareignes (e.g. Torsvik et al., 2013). 

 Sur le modèle proposé, une reconstitution géodynamique pourrait être réalisée afin 

de retracer le déplacement de la trace du point chaud et des dorsales environnantes. Bredow 

et al. (2020) ont déjà réalisé ce travail sans prendre en compte l’épaisseur des lithosphères 

qui pourrait être contrainte avec les inversions conjointes. 

 Enfin, nous avons discuté de la répartition du sous-placage magmatique le long du bloc 

lithosphérique Réunion-Maurice et invoqué l’existence d’une structure entre La Réunion et 

Maurice pour expliquer l’absence de ce sous-placage entre les deux îles. Les données 

existantes de sismique réflexion de la campagne FOREVER pourraient aider à l’observation 

d’une telle structure. Ce travail sera effectué post-thèse. 

 
24 Par exemple l’événement du 21/09/2020 d’une magnitude ML 4,4 situé à 22 km au nord-ouest de Saint-Denis, BCSF-

RENASS, https://renass.unistra.fr/fr/evenements/fr2020esvmsz/). 

https://renass.unistra.fr/fr/evenements/fr2020esvmsz/
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 Chantier Mozambique. Tout comme pour La Réunion, les inversions conjointes de 

fonctions récepteur et courbes de dispersion pourraient être réalisées sur les stations 

restantes de ce secteur (JNOV, GLOR et EURO) afin d’aller plus loin dans la caractérisation de 

la lithosphère (profondeur du LAB et vitesses absolues). Pour ces inversions conjointes, les 

courbes de vitesse ne pourraient être extraites du modèle de tomographie sismique de 

Mazzulo et al. (2017) puisque ces secteurs sont peu échantillonnés par ce modèle. Toutefois, 

les études de Pasyanos & Nyblade (2007) et Pratt et al. (2017) pourraient pallier ce manque 

de données dans ce secteur. 

 Dans le cas spécifique de l’île de Mayotte, l’étude de la structure crustale à son proche 

voisinage, pourrait être réalisée à partir des signaux sismiques enregistrés par les OBS 

déployés par le REVOSIMA. Une proposition en ce sens a été formulée durant ces travaux de 

thèse. 

 

 Chantier Dorsales. Pour ce chantier, le modèle a priori devra être modifié et optimisé 

pour ce milieu lithosphérique particulier rencontré aux dorsales.  

 

 Enfin pour l’ensemble des fonctions récepteur calculées dans cette étude, des tests 

pourraient être menés afin de mesurer l’impact de l’utilisation des données bénéficiant des 

nouvelles corrections de la dérive temporelle des horloges des stations (Hable et al.,2018) et 

de l’orientation des OBS (Trabattoni et al. 2020). 
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