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Preface 

This book is devoted to different aspects of tectonic researches, especially to modern 
geodynamic processes. Syntheses of recent and earlier works, combined with new 
results and interpretations, are presented here for diverse  tectonic settings. Most of 
chapters include up-to-date materials of detailed geological-geophysical 
investigations, which can help more clearly understand the essence of mechanisms of 
different tectonic processes.  

Some chapters are dedicated to general problems of tectonics. One of them, discussed 
in chapter of E.V. Sharkov, is a situation in the axial parts of the modern slow 
spreading mid-ocean ridges. In this chapter presented results of complex geological, 
petrological, geochemical and isotopic study of Sierra Leone testing area, axial part of 
the Mid-Atlantic Ridge (MAR), 5-7o N, obtained during Cruise 10 of R/V “Akademik 
Ioffe” (2001-2002) and Cruise 22 of R/V “Professor Logachev” (2003). The region is 
located at southern continuation of the Central Atlantic oceanic core complex (OCC), 
where lower crustal gabbros and mantle peridotites expose on seafloor, and where 
fresh basalts are limited. The set of data evidence that development of geological and 
petrological processes here are rather differ from generally accepted Penrose model of 
oceanic spreading zone. It is shown that geological sense of spreading in MAR is 
comprising of periodically domelike raising of its axial part due to melting of upper 
part of asthenospheric lens beneath the MAR axis. It led to mechanical instability of 
the system accompanied by egestion earlier formed lower-crustal gabbros and high-
depleted mantle restites to the oceanic floor. Process accompanied by not great 
eruptions of fresh basalts and “sliding-out” of young oceanic lithosphere, formed by 
all types of rocks, along the both sides of the asthenospheric lens (“tectonic erosion”). 
Three main stages of the cyclic development of spreading zones occur: (i) initial, 
linked with ascending of a mantle plume and led to  appearance of OCC (often one-
sided spreading) → (ii) intermediate, such as Sierra Leone (the transition to bilateral 
spreading) → (iii) normal (bilateral spreading). Either of the three types of spreading 
are observed in different segments of the axial part of the present-day MAR, 
suggesting that these sites are various stages of spreading zone development. The 
process goes to end when the melting zone was overfill by light restite material, which 
is not involved in convection; the restites became a part of the lithosphere, and the 
system returns to a state of unstable equilibrium.  



XII Preface

Situation in the Caucasian segment of the huge Cenozoic Alpine-Himalayan 
continental collision zone is discussed in the chapter of E. Sharkov and others.  The 
Greater Caucasus is an edge of the Eurasian plate, raised along the large reverse fault 
- the Main Caucasian Fault. This fault, in turn, is a part of the super-fault, stretching
from the Kopetdag to the Trans-European Suture Zone (zone Tornquist-Teisseyre). It
is shown that the peculiar structure of the region is north-south Transcaucasian Rise,
which is located in the northern part of Caucasian-Arabian syntaxis. Large positive
isostatic anomaly is confined with it, apparently indicating presence here of the mantle
plume head. Along the zone of syntaxis the belt of Neogene-Quaternary volcanism
occurs which begins  in Eastern Anatolia and traced through the Lesser and Greater
Caucasus. Two types of volcanic rocks are represented here: (1) prevailing volcanics of
calc-alkaline series, very close in petrological and geochemical characteristics to
suprasubduction type, and (2) extensive lava plateaus formed by basalts of intraplate
(plume related) type. However, a subduction zone under the Caucasus region, as well
as throughout the Caucasian-Arabian syntaxis, is absent and relatively superficial
earthquakes (50-60 km) are dominated here. It is considered that origin of calc-alkaline
magmas is associated here with interaction between the mantle plume head and
crustal material at relatively shallow depths under conditions of deformation at high
pressures, leading to melting of the material in the zone of collision. Reduction of
space in the area of Caucasian-Arabian syntaxis, which occurred during the Late
Cenozoic, reached 400 km; such shortening in absence of subduction was apparently
achieved mainly due to "diffluence" of the crustal material to both sides before hard
“stop” of the East European Craton under the pressure of the Arabian indenter.
Situation in the region continues to develop now mainly due to deep-seated mantle
processes, destroying the structure of the pre-Pliocene collision zone on the surface.

Another block of chapters is devoted to the sedimentary basins on example of the 
Niger delta and Argentina. A.A. Okiwelu and I.A. Ude showed that analysis of 
aeromagnetic data provides useful information on the basement framework and its 
relationship with the overlying sedimentary basin. Using quantitative and qualitative 
interpretation of magnetic data basement structure, tectonics and lithology can be 
adequately modeled basement tectonics of the Niger Delta Basin. The impact and 
influence of the geodynamics of the deep basement on sedimentary section are 
important phenomenon to the explorationist and sometimes could be an important 
factor that can directly lead to the risk assessment of specific prospect sites in 
hydrocarbon exploration. Magnetic basement can be defined as the top of crystalline 
or igneous crust. On a local scale it may or may not be analogous to acoustic or 
geologic basement. 

M.B. Aminu and M..O. Olorunniwo have presented an attempt of unravelling the
paleo-geomorphic settings of the Okari Oil field, a classical example from the
extentional province of the Niger Delta. They employed conventional seismic
interpretation techniques to build a tectono-stratigraphic model of the Field and to
determine key factors which have contributed to and continue to define the
development of this province of the Delta. They have further implemented advanced
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characterization techniques to image details of facies distribution within the field and
further appreciate the effects of major factors on field evolution. Key factors affecting
field evolution appear to have been the onset of regional seaward dipping syn-
depositional growth faults and the accomodation of resultant extensions by landward 
dipping compensational listric faults. This resulted in rapid creation of 
accommodation in the form of mini depo-belts into which continentally derived
detritus plunged. In traversing these growth faults the deposits fanned out as mini-
deltaic fans which were possibly latter reworked and fragmented by strong wave
action. Fault block rotation possibly played an important part in defining drainage
paths but appear to have been overridden by the subsequent creation of graben 
structures by compensational faults. Paleogeomorphic elements in the field include
meandering channels, detached sand bars and a fragmented lobe system. Favorable 
reservoir facies are to be found in low-medium porosity shaly sands units.

Silvia Patricia Barredo studied geodynamic and tectonostratigraphy of a continental 
rift: the Triassic Cuyana Basin, Argentina. She shows that sedimentary basins were
resulted from thermo-mechanical processes acting on the lithosphere so a geodynamic
analysis is needed for interpreting the regional distribution of depositional sequences,
similarly their origin can be related back to the tectonic activity. The Cuyana Basin 
corresponds to a Triassic continental rift developed during differential intraplate
stresses derived from a backarc extension. The rift was located within the 
Gondwanides, a complex belt of Palaeozoic orogens which were located along the
southern Gondwana margin. Consequently, most of the border fault systems consist of
reactivated structures whose attitude with respect to the extensional regime controlled 
the style of the structures, mainly dip-slip or strike-slip dominated. Normal fault are
segmented and each segment display greater displacement near the center, decreases
to the tips and perpendicular to the fault, so depocenters consist of scoop-shaped
subbasins separated by intrabasinal highs. The infilling consists of clastic and 
piroclastic rocks divided into third order depositional sequences. All depocenters
share similar history of infilling which consists of alluvial-fluvial, lacustrine to deltaic
and/or fluvial environments consistent with troughs growing larger through time. The 
existence of unconformity-bounded sequences has been interpreted as recurrent 
extensional pulses during accelerated basin subsidence which resulted in a complex
environmental relationship throughout the basin. The non-marine record studied here,
showed that seal level was not a factor in influencing depositional patterns, instead it
seemed to have been the presence of large lacustrine bodies, whose strata are presently 
significant hydrocarbon source rock. The aim of the present contribution is to propose 
an integrated, geodynamic and tectonostratigraphic model to the Cuyana Basin which 
can improve the understanding of its structural geology and basin evolution of
perhaps, one of the most important rift developed in the southernmost Gondwana 
margin during de Permo-Triassic times. These results provide elements to examine the
extensional history of the Gondwana breakup.

F. Melki and others researchers study role of the NE-SW Hercynian master fault 
systems and associated lineaments on the structuring and evolution of the Mesozoic 
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Situation in the Caucasian segment of the huge Cenozoic Alpine-Himalayan 
continental collision zone is discussed in the chapter of E. Sharkov and others.  The
Greater Caucasus is an edge of the Eurasian plate, raised along the large reverse fault 
- the Main Caucasian Fault. This fault, in turn, is a part of the super-fault, stretching
from the Kopetdag to the Trans-European Suture Zone (zone Tornquist-Teisseyre). It 
is shown that the peculiar structure of the region is north-south Transcaucasian Rise, 
which is located in the northern part of Caucasian-Arabian syntaxis. Large positive
isostatic anomaly is confined with it, apparently indicating presence here of the mantle 
plume head. Along the zone of syntaxis the belt of Neogene-Quaternary volcanism 
occurs which begins  in Eastern Anatolia and traced through the Lesser and Greater 
Caucasus. Two types of volcanic rocks are represented here: (1) prevailing volcanics of
calc-alkaline series, very close in petrological and geochemical characteristics to 
suprasubduction type, and (2) extensive lava plateaus formed by basalts of intraplate 
(plume related) type. However, a subduction zone under the Caucasus region, as well
as throughout the Caucasian-Arabian syntaxis, is absent and relatively superficial 
earthquakes (50-60 km) are dominated here. It is considered that origin of calc-alkaline
magmas is associated here with interaction between the mantle plume head and 
crustal material at relatively shallow depths under conditions of deformation at high
pressures, leading to melting of the material in the zone of collision. Reduction of 
space in the area of Caucasian-Arabian syntaxis, which occurred during the Late 
Cenozoic, reached 400 km; such shortening in absence of subduction was apparently 
achieved mainly due to "diffluence" of the crustal material to both sides before hard 
“stop” of the East European Craton under the pressure of the Arabian indenter. 
Situation in the region continues to develop now mainly due to deep-seated mantle
processes, destroying the structure of the pre-Pliocene collision zone on the surface.

Another block of chapters is devoted to the sedimentary basins on example of the 
Niger delta and Argentina. A.A. Okiwelu and I.A. Ude showed that analysis of 
aeromagnetic data provides useful information on the basement framework and its
relationship with the overlying sedimentary basin. Using quantitative and qualitative
interpretation of magnetic data basement structure, tectonics and lithology can be 
adequately modeled basement tectonics of the Niger Delta Basin. The impact and 
influence of the geodynamics of the deep basement on sedimentary section are 
important phenomenon to the explorationist and sometimes could be an important 
factor that can directly lead to the risk assessment of specific prospect sites in
hydrocarbon exploration. Magnetic basement can be defined as the top of crystalline 
or igneous crust. On a local scale it may or may not be analogous to acoustic or
geologic basement. 

M.B. Aminu and M..O. Olorunniwo have presented an attempt of unravelling the
paleo-geomorphic settings of the Okari Oil field, a classical example from the 
extentional province of the Niger Delta. They employed conventional seismic 
interpretation techniques to build a tectono-stratigraphic model of the Field and to 
determine key factors which have contributed to and continue to define the
development of this province of the Delta. They have further implemented advanced
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characterization techniques to image details of facies distribution within the field and 
further appreciate the effects of major factors on field evolution. Key factors affecting 
field evolution appear to have been the onset of regional seaward dipping syn-
depositional growth faults and the accomodation of resultant extensions by landward 
dipping compensational listric faults. This resulted in rapid creation of 
accommodation in the form of mini depo-belts into which continentally derived 
detritus plunged. In traversing these growth faults the deposits fanned out as mini-
deltaic fans which were possibly latter reworked and fragmented by strong wave 
action. Fault block rotation possibly played an important part in defining drainage 
paths but appear to have been overridden by the subsequent creation of graben 
structures by compensational faults. Paleogeomorphic elements in the field include 
meandering channels, detached sand bars and a fragmented lobe system. Favorable 
reservoir facies are to be found in low-medium porosity shaly sands units.  

Silvia Patricia Barredo studied geodynamic and tectonostratigraphy of a continental 
rift: the Triassic Cuyana Basin, Argentina. She shows that sedimentary basins were 
resulted from thermo-mechanical processes acting on the lithosphere so a geodynamic 
analysis is needed for interpreting the regional distribution of depositional sequences, 
similarly their origin can be related back to the tectonic activity. The Cuyana Basin 
corresponds to a Triassic continental rift developed during differential intraplate 
stresses derived from a backarc extension. The rift was located within the 
Gondwanides, a complex belt of Palaeozoic orogens which were located along the 
southern Gondwana margin. Consequently, most of the border fault systems consist of 
reactivated structures whose attitude with respect to the extensional regime controlled 
the style of the structures, mainly dip-slip or strike-slip dominated. Normal fault are 
segmented and each segment display greater displacement near the center, decreases 
to the tips and perpendicular to the fault, so depocenters consist of scoop-shaped 
subbasins separated by intrabasinal highs. The infilling consists of clastic and 
piroclastic rocks divided into third order depositional sequences. All depocenters 
share similar history of infilling which consists of alluvial-fluvial, lacustrine to deltaic 
and/or fluvial environments consistent with troughs growing larger through time. The 
existence of unconformity-bounded sequences has been interpreted as recurrent 
extensional pulses during accelerated basin subsidence which resulted in a complex 
environmental relationship throughout the basin. The non-marine record studied here, 
showed that seal level was not a factor in influencing depositional patterns, instead it 
seemed to have been the presence of large lacustrine bodies, whose strata are presently 
significant hydrocarbon source rock. The aim of the present contribution is to propose 
an integrated, geodynamic and tectonostratigraphic model to the Cuyana Basin which 
can improve the understanding of its structural geology and basin evolution of 
perhaps, one of the most important rift developed in the southernmost Gondwana 
margin during de Permo-Triassic times. These results provide elements to examine the 
extensional history of the Gondwana breakup. 

F. Melki and others researchers study role of the NE-SW Hercynian master fault
systems and associated lineaments on the structuring and evolution of the Mesozoic
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and Cenozoic basins of the Alpine margin, northern Tunisia. They showed that 
structures characterizing the northern margin of Tunisia are the result of the complex 
changes of the geometry and style of movement, which started since the Triassic and 
continued until the Actual between the African and Eurasian plates. The sedimentary 
lap-out was controlled by the NE-SW trending Hercynian master lineaments, which 
induced a structuring of tilting blocks and lengthened compartments separated by 
master faults. Subsidence of the Tunisian furrow along a NE-SW direction, oblique 
compared to the main direction of the maghreban furrow, is fossilized by the presence 
of N-S to NNW-SSE regional trantensional stresses during the Triassic, Jurassic and 
Early Cretaceous times. This model shows that the Tunisian furrow corresponds to a 
mega pull-apart graben, oblique compared to the northern Maghreban transforming 
margin. During the Late Cretaceous-Paleocene, the direction of lengthening that is 
orthogonal to the NW-SE shortening migrate towards the NE within each tectonic 
block. The Eocene inversion of the deep bordering faults then their accentuation 
during Middle and Late Miocene until ancient Quaternary generated reverse 
movements controlling the rising of the Tellian Atlas. The fracturing identified on 
outcrops indicates movements of the deep master faults, which have effects on the 
thicknesses and facies changes. These deformations are generally more accentuated by 
Triassic salt tectonics that induced complex structures of varied orientations.  

Next group of chapter is devoted to the modern tectonics in two parts of the Alpine 
orogen: Turkey and Morocco. A. Kürçer  with colleagues studied in detail the 
earthquakes of ancient Troy, NW Anatolia, Turkey. Troy was once on one of the trade 
routes between Europe and Asia and used to be the most prominent civilization and a 
center of trade. Intermittent archeological excavations, carried out since 1871, have 
indicated that Troy consisted of nine layers of settlements. Although there is some 
archeological evidence showing that these layers, especially the III and VI ones (BC 
2200- 2050 and BC 1800-1275) appear to have been damaged by earthquake(s), 
insufficient multidisciplinary researches have failed to define and date these 
earthquakes. In this study, the paleoseismological features of the faults especially the 
Troy fault in the Troy fault system are explored through geological, geomorphological 
and geophysical methods. To this end the following studies have been carried out: (1) 
geological mapping of Troy and its vicinity, (2) morphotectonic analysis along the 
Troy fault, (3) kinematics analysis of the faults in Troy fault system, (4) direct Current 
(DC) electrical resistivity studies across to the Troy fault, (5) shallow drilling studies,
and  (6) paleoseismological trench studies.

Above, A. Kürçer and Y.E. Gökten suggested a new Paleoseismological Three 
Dimensional Virtual Photography Method (PTDVPM). This method makes it possible 
the transfer of all details within the trench to the reader, without any loss of data and 
with high resolution. Although the method is frequently used in different sectors such 
as architecture, tourism and museum publicity; it has no application in earth sciences, 
especially in paleoseismology. The method of Three Dimensional Virtual Photography 
has been applied for the first time in this study, during the paleoseismological studies 
carried out on the Tuzgölü (Salt Lake) Fault Zone (Central Anatolia, Turkey). 
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PTDVPM consists on four stages which are respectively: planning, photographing,
construction of the scenes by stitching the photographs together and formation of a 
virtual tour. The virtual tour obtained by means of this method not only enables a 
trench study to be visual for to the reader but also provides very important
contributions especially in the later interpretation stage of the trench data preserved
with all detail. This method has been successfully applied in Bağlarkayas-2010 Trench 
and in this manner the trench has been virtually recorded. 

The chapter of A. Ellero and his colleagues devoted to structural geological analysis  of 
the High Atlas (Morocco), a typical example of double-verging intracontinental belt, 
formed inside the Africa plate during the Cenozoic convergence with the European
plate. The evolution of the High Atlas domain is generally described as a long history
of reactivation of the same regional tectonic lineaments approximately NE-SW 
trending, started during the Variscan orogeny in a dextral transpressional regime,
continued during the Triassic-Liassic extensional phases related to the Atlantic rifting, 
and finally completed during the Alpine orogeny, with the reactivation of Mesozoic 
rift fault systems by thrust faults, according to an inversion tectonic model. This study,
although incomplete, furnished interesting results that indicate as structural and
kinematic analyses are important methodologies and that their future development
can provide new data for the better understanding crustal architecture, history of
structural reactivation, partitioning of strain and distribution of present-day tectonic
activity within the orogens. Particularly, in this case, the definition of the orogenic 
mechanisms represents the main step for interpreting the origin of topographic
elevation, the principal still debated topic of the High Atlas geology.

Some problems of plate tectonics in the Paleozoic and in the Early Precambrian are
discussed in final part of the book. Chapter of J. Golonka and A. Gawęda is devoted to 
plate tectonic evolution of the southern margin of Laurasia in the Paleozoic. The
supercontinent of Laurussia then included large parts of Europe and North America. It 
originated as a result of a closure of Iapetus Ocean and collision of Baltica, Avalonia and
Laurentia. In the chapter discussed the problem of structure of the Avalonia continent,
especially accretion of terranes in southern, southeastern Poland, which further eastward
to Baltica is quite speculative. The accretion was followed by the development of north 
dipping subduction, along the new continental margin of Laurussia. That subduction 
caused rifting and creating the new back-arc basin. That basin was first recognized in
central Europe as Rheno-Hercynian zone. The eastern extension of the Rheno-Hercynian 
Basin is marked by ophiolites in Sudety area in Poland and in the Carpahian-Balkan 
area. The Balkan-South Carpathian ophiolite belt yield the isotopic age of 406-399 Ma,
comparable with the Central-Sudetic ophiolites age being around 400 Ma. The
Laurussian margin subduction is well marked in the Carpathian area by the granitoid
magmatism and metamorphism of the host rocks. This subduction was followed by
collision of microterranes with this margin, and finally by the involvement of Gondwana 
promontory  After the collision of Gondwana with Laurussia during the Varsican
orogeny Laurussia became part of the supercontinent of Pangea.  
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S.G. Bergh and his colleagues are discussed the problem: was the Precambrian 
basement of western Troms and Lofoten-Vesterålen in northern Norway linked to the 
Lewisian of Scotland? A comparison of crustal components, tectonic evolution and 
amalgamation history evidence that the Archaean and Palaeoproterozoic basement 
outliers west of the Scandinavian Caledonides in Troms and the Lofoten-Vesterålen 
areas of North Norway, and the Lewisian Complex of Scotland, are located at the 
margins of Fennoscandia and Laurentia, respectively. They have many comparable 
lithological, chronological, igneous, sedimentary, structural and metamorphic 
features, and tend to share a similar tectono-magmatic history. The Archaean crust in 
both segments is made up principally of TTG-gneisses (3.1-2.7 Ga) with minor 
greenstone belts. Their Palaeoproterozoic history started with the intrusion of 
widespread mafic dyke swarms, the Ringvassøya dykes (2.40 Ga) and an early 
generation of Scourie dykes (2.42 Ga). According to authors, these events initiated the 
global break-up of a Neoarchaean supercontinent, which was accompanied by the 
development of platformal sedimentary covers. Specific sequences of intracratonic and 
continental margin-like supracrustal rocks include the Vanna (>2.2-2.4 Ga), Mjelde-
Skorelvvatn (1.99 Ga), Torsnes (c. 1.97 Ga) and Loch Maree groups (2.0-1.9 Ga). These 
events were followed by a major Paleoproterozoic orogeny recorded in Troms and 
Lofoten by a minor magmatic event at 1.87 Ga, which finds equivalents in the 
Lewisian with the formation of the South Harris igneous complex, deformation and 
high grade metamorphism at 1.90-1.87 Ga and intrusion of granites in the Laxford 
shear zone at 1.85 Ga. A major magmatic event at 1.80-1.79 Ga caused the 
emplacement of granite and gabbro in Troms and a very extensive anorthosite-
mangerite-charnockite-granite suite in Lofoten, but this event is entirely missing in the 
Lewisian. Based on the current position as marginal cratonic provinces relative to 
Fennoscandia and Laurentia in the North Atlantic realm it is possible that the 
basement of western Troms-Lofoten and the Lewisian complexes may have been 
spatially linked crustal domains at some stages of their history.  
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1. Introduction 

Slow- and ultraslow-spreading mid-ocean ridges became come to attention of researchers 
in recent years again because identification of so-called oceanic core complexes (OCCs). 
These complexes are characterized by tectonized and heterogeneous lithosphere, large 
yields of altered gabbros and serpentinized mantle at the oceanic bottom and presence of 
large deep-sea hydrothermal fields and mineralization (Conference…, 2010). For example, 
OCCs are quite common in the slow-spreading Mid-Atlantic Ridge (MAR) where they 
make up ~30% of its length (Escartín et al., 2008; Smith et al., 2008; MacLeod et al., 2009 
and references therein). OCC form about 50% of ultra-slow South-West Indian Ridge 
length (Cannat, 2010); the most studied site here is Atlantis Bank (Thy, 2003; Schwartz et 
al., 2009). OCCs are known in back-arc seas too, for example in the Philippine Sea (Ohara 
et al., 2001). 

The largest of the OCC is the Godzilla Mullion in the Philippine Sea. The second in the 
world and the largest in the MAR is the St. Peter and St. Paul complex about 90 km long and 
up to 4000 m in height, located near the axial zone of MAR in the equatorial region, south of 
the Sierra Leone area. A feature of this OCC is a dissected topography, with its most 
elevated blocks even reach the ocean surface to form the St. Peter and St. Paul Rocks. They 
are composed mainly serpentinized often sheared mantle hornblende (metasomatized) 
peridotites, containing hornblendite schlierens and veins (Roden et al., 1984; Hékinian et al., 
2000). Such peridotites are commonly found as xenoliths in intraplate (plume-related)  
basalts of oceans and continents, representing fragments of the cooled upper parts of mantle 
plume heads above its melting zone (Magmatic ..., 1988); so, that is tectonic block of the 
upper edge of a mantle plume moved out to the surface here. 
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The name for OCCs was given by analogy to metamorphic core complexes (metamorphic 
cores), located in core (inner) parts of orogens on continents. In essence, such complexes are 
represented by exposed metamorphosed deep-crustal rocks, which underwent by viscous-
plastic and brittle deformation. The same situation is typical for OCCs, which are outcrops 
of tectonized and altered deep-seated crustal and mantle rocks in the axial parts of mid-
oceanic ridges. Because of characteristic striated surface (mullion structure), such complexes 
often referred as megamullions (Tucholke, 1998).  

According to the commonly accepted (Penrose) model of plate tectonics, the occurrence of 
mid-ocean ridge (MOR) is associated with uprising of hot deep mantle material, which, 
reaching shallow depths, begins to melt due to adiabatic decompression. It is assumed that 
formation of new oceanic crust occurs here, which symmetrical spreads to both sides of the 
ridge due to convection currents in underlying mantle. Resulted excess of the crust is 
absorbed in subduction zones beneath island arcs and active continental margins. The axial 
part of the MORs, where crust is generated (constructive plate boundaries), considered as 
centers or zones of oceanic spreading. 

From such positions, outcrops of plutonic rocks in the spreading zones do not fit in the 
traditional model of plate tectonics. According to numerous studies of OCCs, axial parts 
of ridges are uplifted relative to their average height, and often have asymmetrical 
structure, where outcrops of plutonic rocks are disposed outside of axial valleys, where 
neovolcanic hills are located (Ildefonse et al., 2007; Smith et al., 2008; MacLeod et al., 2009, 
etc.). Modern volcanism is practically absent, however, numerous hydrothermal vents 
occurred. 

In this regard, it was suggested that oceanic core complex results from activity of an oceanic 
detachment fault (Conference…, 2010). This fault is a large-offset normal fault formed at or in 
the vicinity of a mid-ocean ridge axes that accommodates a significant fraction of the plate 
separation (Fig. 1); offsets range from kilometers to tens kilometers or more. According to 
this model, oceanic detachment faults may initiate as steep normal faults at depth, and turn 
into shallow low angle extensional faults through rotation of the footwall. It is suggested 
that this type of spreading should be recognized as a fundamentally distinct mode of 
seafloor spreading that does not result in a classical Penrose model of oceanic crustal 
structure. However, many elements and details of this hypothesis of  “one-side spreading” 
are poorly justified (i.e., unknown fault geometry at depth, structure of magmatic systems, 
route of hydrothermal currents, etc.), as well as motives of appearance of such detachment 
faults, which absent in fast-spreading ridges. 

Identification of the OCCs set to geologists a number of problems which solution is possible 
only using the complex of geological, petrological and geochemical studies. Such work was 
done on example of Sierra Leone area, located in axis of the MAR (5-7°N). It was based on 
materials dredged during the cruises of R/V "Akademik Ioffe" (10th cruise, 2001-2002) and 
"Professor Logachev" (22th cruise, 2003) (Sharkov et al., 2005, 2007, 2008; Savelieva et al., 
2006; Simonov et al., 2009; Aranovich et al., 2010). Judging on presence here of serpentinites 
upon mantle peridotites and altered tectonized lower-crustal gabbros, as well as widespread 
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development of extensional structures, including normal faults, the Sierra Leone area can be 
determined as OCC. However, unlike of typical OCCs, the altered deep-seated rocks were 
found mainly in the bottom and slopes of deep graben-like depressions, whereas surface of 
the ridge is covered by the flows of fresh pillow lavas with chilled glassy crusts; i.e. a kind of 
structural discordance occurred in the area. Marked asymmetry in structure of the ridge is 
not found here as well as clear evidence of oceanic detachment fault existence. In this 
context, studied area is of great interest as a possible example of the transition from the 
typical OCCs to regions of the ridge between them where only basalts developed and 
spreading is symmetrical. 

 
Figure 1. Scheme of oceanic core complex with oceanic detachment fault. After: Conference ..., 2010. 

The aim of this paper, based on our data from the Sierra Leone area and published 
information, to discuss diverse processes, occurred in axes of the modern slow-spreading 
MORs, and give a new way to interpret of geological, petrological and geodynamical data 
both in their spreading zones and in underlying mantle. 

2. Brief description of geological background 

The studied segment of the MAR with strongly dissected relief is located in the vicinity of 
non-transformed Sierra Leone Fault, between Bogdanov Fracture Zone (710' N) and 500' N 
(Fig. 2). South to area, from 500' N and to the Strakhov FZ, the MAR represents leveled 
basaltic plateau, crossed by narrow meridionally-oriented axial rift valley. Geological 
structure of the area is showed in (Pushcharovsky et al, 2004). 
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A - location of the Sierra Leone area in the Atlantic; B – Bathymetric map of the Sierra Leone area: 1- sites of dredgins; 2 
– sites of Rosetta module; 3-6 – profiles; C – Markov Deep 

Figure 2. Sierra Leone area, the Central Atlantic 

Feature of morphostructural image of the area is lack of transform faults and the spreading 
zone is represented here by en echelon system of graben-like depressions (valleys) of 4-5 km 
depth from ocean surface. As it mentioned above, altered deep-seated rocks found mainly in 
the sides of rift valleys and on their floor, at that outcrops of plutonic rocks are traced for 
about 60 km along the MAR axis. Flows of fresh pillow lavas cover top of the ridge and 
partly fill bottom of some rift valleys. Thickness of these flows is small because within the 
area of their distribution are found outcrops of altered plutonic rocks. Despite the uneven 
sampling, we can say with confidence that both sides of the rift valleys formed by the same 
complex of rocks that characterize the entire section of oceanic crust. 

The structure of bedrocks on the eastern slope of the deepest (~5 km) Markov Deep can be 
seen on Fig. 3, which were finding by marine acoustic complex (sidescan sonar) GBO MAK-
1M during the 22th cruise of R/V "Professor Logachev". The crust has a well-defined 
subhorizontal layered structure, partially masked by sediments, and looks like structure of 
the Kane OCC (23°30 'N) (Dick et al., 2008). Numerous steep-dipping normal faults are 
clearly visible here; one of them (at the left), apparently filled with dolerite dike which, 
probably, represents a lava flow’s feeder.  
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Clearly visible layering of the lithosphere, partially overlapped by sediments (gray). Numerous steeply dipping 
normal faults are visible; one of them (on the left side of the figure) seems to be filled with dolerite dikes and, 
probably, was a feeder of lava flow. 
 

 
 
 
 
 
 
Figure 3. Structure of the eastern slope of the Markov Deep by data of remote sensing  obtained 
using marine acoustic complex (sidescan sonar) GBO MAK-1M from board of R/V "Professor Loga-
chev" (22th cruise, 2003). 
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Figure 3. Structure of the eastern slope of the Markov Deep by data of remote sensing  obtained 
using marine acoustic complex (sidescan sonar) GBO MAK-1M from board of R/V "Professor Loga-
chev" (22th cruise, 2003). 
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3. Dredged rocks from the Sierra Leone area 

The spectrum of dredged rocks at the area is typical for slow-spreading ridges (Sharkov et 
al., 2005, 2008;. Savelieva et al., 2006):  

1. strongly serpentinized ultrabasites (depleted lherzolite and harzburgite, rare dunite); 
most of them are mantle restites, but in some samples relics of cumulate structures pre-
served, attesting their intrusive origin;  

2. two types of altered tectonized gabbros of lower oceanic crust: (i) primitive magnesian 
gabbros (troctolite, olivine gabbro, and gabbro), which related to MORB and (ii) fer-
rogabbros (Fe-Ti-oxides-bearing gabbronorite, hornblende-bearing gabbro and gabbro-
diorite), related to specific siliceous Fe-Ti-oxide series (see Section 2.3); 

3. small veins and nests of plagiogranites (trondhjemite);  
4. dolerite dike and/or sill complexes, including ilmenite- and hornblende-bearing varie-

ties also;  
5. basalts – fragments of pillow and massive lavas; very fresh varieties with chilled glassy 

crusts predominate among them. 

Most of the rocks were undergone to secondary alterations. Magmatic minerals (olivine, 
pyroxene, and plagioclase) often display deformation textures resulted from early high-
temperature cataclasis, associated with plastic flow of solidified, but still hot rocks. Judging by 
the Ti-zircon thermometry, it occurred within a temperature range from 815oC to 710oC (Zinger 
et al, 2010). During pervasive low-temperature alterations, peridotites underwent strong 
serpentinization, while gabbros and some basalts – amphibolization with appearance of fibrous 
actinolite upon pyroxenes and thin veins of prehnite, carbonate and chlorite along the fractures. 
In some cases rocks were schistozed and brecciated, and underwent by metasomatic processes; 
the thickest metasomatic zone bear veinlet-disseminated sulfide mineralization (see Section 3). 

3.1. Features of the fresh basalts 

Most of studied fresh basalts with chilled glassy crusts often have porphyritic structure with 
phenocrysts of three major types: Ol±Chr, Ol+Pl±Chr and Pl+Cpx, which is typical for 
MORB (Langmuir et al., 1992). Equilibrium cumulates in transitional magma chambers have 
to correspond with dunite, troctolite, olivine gabbro and gabbro, typical for many layered 
mafic-ultramafic intrusions on continents (Sharkov, 2006). 

 Sometimes partly-melted xenocrysts were found in basalts and volcanic glass: olivine Fo88-89, 
similar in composition to the olivine of mantle restite, and plagioclase An83-86 (Fig. 4), similar 
in composition to the plagioclases of lower-crustal primitive gabbro. This is evidence that 
the basaltic melts crossed rocks of the shallow lithosphere on their way to surface. 

All studied fresh lavas are commonly oceanic plateau basalts (T-MORB) and more rare close 
to E-MORB in composition. They are characterized by the same level of REE with typical for 
MORB flat character of distribution; the Ce/Yb ratio ranging from 0.95 to 1.69. Judging on 
#mg (56-63) and mineral compositions, they are not primary mantle-derived melts and 
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underwent by crystallizing differentiation in transitional (intrusive) magma chambers. It is 
in a good agreement with small negative Eu-anomaly  which reflects the fractionation of 
plagioclase in intermediate magma chamber (Sharkov et al., 2005). 

 
Diamonds denote basalts and their glasses (glasses are shown in the inset by open symbols), boxes denote gabbros, 
and circles are trondhjemites. Dashed lines indicate the position of the data point of metasomatite replacing gabbro. 
Hypothetical sources: (1) HIMU, (2) EM2. Continuous line outlines the field of the MAR basalts between 3° and 46°S 
(Fontingie and Schilling, 1996), dashed line denotes MAR basalts between 30° and 50°N (Yu et al., 1997), dotted line 
outlines basalts of Sao Migel Island, Azores (Widom et al., 1997).  

Figure 4. Dissolution of plagioclase xenocrysts and textural–compositional heterogeneity of the chilled 
glass Sample I1052/38. Image in back-scattered electrons. 
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Fresh basalts of the Sierra Leone area in terms of Sr-Nd isotopic characteristics fall into 
central part of the field of modern MORB for the southern hemisphere and occupy an 
intermediate position between the most depleted basalts of the MAR (87Sr/86Sr <0.7025, εNd 
>12) and enriched basalts of high latitudes both the northern and southern hemisphere 
(87Sr/86Sr > 0.7030, εNd <8) (Fig. 5). Variations of the isotopic characteristics within a 
relatively small (less than 300 km in the meridional direction) studied area is comparable in 
scale with variations along the 15-20 times more extended segments of the MAR (Sharkov et 
al., 2008). The points form an elongated box on the diagram which suggests the presence 
here of two finite member (depleted and enriched) mixing in different proportions. 

 
Figure 5. Sr–Nd isotope diagram for the studied basalts and their glasses dredged at the Sierra Leone 
area, Mid-Atlantic ridge, 5°–7°N. 

Significant nonsystematic differences in 87Sr/86Sr ratio and less significant differences in εNd 
value between basalts and their chilled glassy crusts were firstly found in some samples 
(Sharkov et al., 2008). Higher Sr isotopic ratios can be observed both in the glasses and the 
basalts at the same lava fragments (Fig. 5, inset), at that isotope and geochemical 
characteristics of the samples show no essential correlation. So, seawater did not affect to the 
Sr and Nd  isotope system in the chilled crusts of the studied pillow lavas. It is suggested  
that such isotopic differences are related to a small-scale heterogeneity of the melts which 
had no time to homogenized during their rapid ascent to the surface. The heterogeneity was 
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presumably related to the partial contamination of basaltic melts by older plutonic rocks  
material (especially, lower-crustal gabbros) (Fig. 3). 

3.2. Primitive gabbro 

The magnesian primitive gabbros are represented by troctolite, olivine gabbro and gabbro, 
which dominated among lower-crustal rocks of the area. The same gabbros are widespread 
in rocks of the lower oceanic crust and traditionally viewed as intrusive equivalents of 
MORB (Pearce, 2002; Ildefonce et al., 2007; Dick et al., 2008, etc.). Absence of reactionary 
subsolidus pyroxene-spinel rims between Mg-olivine and Ca-plagioclase, typical for deep-
seated gabbros of continents evidence, that crystallization of parental melts occurred under 
pressure, essential low 5 kbar (Sharkov, 2006).  

According to our geochemical data, these gabbros have lower contents of REE, Th, Nb, Ta, 
Zr and Hf as compared to the fresh basalts of the area (Sharkov et al., 2005). From this 
follows that the fresh basalts and older primitive gabbros were formed from some different 
mantle sources. 

3.3. Ferrogabbro 

Different ferrogabbros play essential role among lower-crustal rocks (about 1/3 of the 
gabbros’ samples). They are represented by melanocratic troctolite, norite, gabbro-norite, 
and gabbronorite-diorite, enriched in Fe-Ti oxides (ilmenite and magnetite) and often by 
brown primary-magmatic hornblende (kaersutite) (Sharkov et al., 2005). Subvolcanic 
analogues of ferrogabbro are represented by hornblende Fe-Ti-oxide dolerites, and very rare 
basaltic flows with essential amount of Fe-Ti oxides, mainly ilmenite. 

Ferrogabbros, like primitive gabbros, are characterized by low concentrations of light REE; 
however, they are enriched in ore components – Zn, Sn and Mo, have elevated contents of 
Cu and Pb, and low – Ni and Cr. In contrast to the primitive gabbro, ferrogabbros have 
positive anomalies of Nb and Ta. Study of melt inclusions in chromites from rocks of this 
series showed that their composition vary from Fe-Ti basalt to andesite (icelandite) and 
dacite (Simonov et al., 2009). The ion-microprobe study of the melt inclusions yielded direct 
evidence for elevated water content (up to 1.24–1.77 wt %) in the melts that produced 
ferrogabbros; small globules of Fe-Ni sulfides were found in them also. So, these rocks from 
one hand are saturated and supersaturated by SiO2 and have increased H2O content, which 
typical for subduction-related magmas, and on the other hand have high contents of Ti, Fe, 
Nb, Та and Р, typical for magmas of plume origin.  

Ferrogabbros are obligatory component of the lower-crustal sections of rocks in OCCs, 
where they play essential role. Many people thought that the ferrogabbros were produced 
by fractional crystallization of the MORB-type melts (Dick et al., 1992; Thy, 2002 and 
references therein). However, they often intruded primitive gabbros (Thy, 2002) and their 
quantity usually exceed possibility of the MORB crystallizing differentiation. 
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We believe that these rocks belong to magmatic siliceous Fe-Ti-oxide series, specific for 
the oceanic environment, which origin related to melting of hydrated oceanic lithosphere 
by action of a new mantle plume (Sharkov et al., 2005). Newly formed mantle-derived 
melts passed through the upper cooled part of the plume head, accumulated at the 
mantle-crust boundary and produced a magma chamber, which started to ascend 
according to the zone refinement mechanism, i.e. by melting the roof and crystallizing at 
the bottom (Fig. 6). The melt was continuously enriched in components not only melted 
rocks of the chamber’s roof but also from the partly melted rocks at the heated peripheries 
of the melting zone, where processes of anatexis occurred  (see Section 2.4), as well as 
fluid material from the heated rocks on the distant periphery. Obviously, unusual 
characteristics of these melts, like their enrichment in SiO2, H2O, and some ore 
components, typical for hydrothermal activity (Pb, Cu, Zn, etc.), can be explained by such 
features of melting process.  

 
 
 
 
 

 
 
 
 
 

Figure 6. Hypothetical scheme of the melts of the siliceous Fe–Ti-oxide series genesis 
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D. Pearce (2002) drawn attention to the fact that, unlike the fast-spreading ridges, in the 
slow-spreading ridges volcanic equivalents ferrogabbros very rare. Truly, there are only two 
small fragments of hornblende basalt with ilmenite, as well as a sample of variolite  
(Krassivskaya et al., 2010) in our collection. Apparently, the main cause of the limited 
vertical mobility of such melts is their water saturation, which decreases sharply at a 
pressure about 1 kbar (Fluids..., 1991). This leads to separation and removal of water, 
following increase of the solidus temperature and, as a result, to rapid solidification of melts 
at depth; therefore, the volcanic eruption of such magmas are rare, how it is clearly seen in 
the most OCCs and, particularly, in studied area.  

3.4. Oceanic plagiogranites 

As in all OCCs, small quantities of plagiogranites (tonalites and trondhjemite) are found on 
the area. Their origin is usually attributed to later stages of magmatic crystallization. 
However, according to our data, formation of such melts can be explained by anatexis of 
hydrated lithospheric rocks near intrusive contacts (Aranovich et al, 2010). Special role in 
this process belongs to "metamorphosed" sea-water from subfloor hydrosphere, enriched in 
NaCl due to absorption of pure part of sea-water during formation of the secondary 
hydrous minerals (serpentine, chlorite, actinolite, etc.) in the bedrocks. 

4. Metasomatism and ore mineralization 

Hydrothermal metasomatic zone with rich sulphide mineralization was found in the 
Markov Deep (Sharkov et al., 2007 and references herein). According to results of 
dredging,  at least two zones of intense tectonic deformation and metasomatism (at depth 
4400-4600 and 3700 m) occur here, extending in NW direction with gentle angles (30o- 40o) 
dip to east  (Fig. 7). These zones are formed by brecciated and schistosed ferrogabbros to 
thin-foliated cataclasites upon them of chlorite-amphibole-epidote-clinozoisite 
composition. The presence of chaotic plication, striation, grooves, slickensides and slip-
scratches on the surface of the clasts as well as fragments of small folds with distinct axis, 
which are oriented along lineation, point to the fact that tectonic movements have evolved 
under shear conditions. 

Sulfide mineralization represented by quartz-sulfide and prehnite-sulfide veins, sulfide 
dissemination and massive ore deposits. Mineral composition of ores is represented by 
pyrite, chalcopyrite, sphalerite, pyrrhotite, bornite, and atacomite as well as native Cu, Pb, 
Zn, Au and Sn and intermetallides (isoferroplatinum, tetraferroplatinum, and brass).  

According to our data, hydrothermal-metasomatic processes occurred under low pressure 
(0.5-1 kbar) and started at temperature ~750оС; however, the major ore-forming metasomatic 
processes occurred in range 400-160oC. Sm-Nd isotopic data and δ34S value evidence that 
ore-bearing fluid initially had magmatic origin and then were progressively diluted with 
sea-water of oceanic subfloor hydrosphere.  
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1 - zones of tectonic deformation and metasomatism, 2 - faults, 3 - geological boundaries; 4-7 – fields of preferential 
distribution: 4 - basalts, 5 - gabbro, 6 - ultrabasic, 7 - sedimentary cover; 8 - zone of hydrothermally altered rocks; 9 - 
sulfide mineralization in the bedrock. 

Figure 7. Scheme of the geological structure of the eastern edge of the Markov depression. According to 
Beltenev et al. (2004). 

Cyclic Development of Axial Parts of Slow-Spreading Ridges:  
Evidence from Sierra Leone Area, the Mid-Atlantic Ridge, 5-7°N 

 

15 

The main source of ore-bearing fluids could be an intrusion (Fig. 8), formed by water-
saturated melt of siliceous Fe-Ti-oxide series, which contains sulfur and ore components (see 
Section 2.3). Addition of the ore material can be leached from the host gabbros on the way 
up, and part of the sulfur been introduced by sea water. Separation of fluids from such 
magmas commonly occurs at a pressure of about 1 kbar, when the solubility of water in 
them decreases sharply (see Section 2.3), i.e. at the depth of 3-4 km below the seabed, where, 
apparently, was located solidifying intrusion.  

 
1 – vents of hydrothermal  systems at the ocean bottom o ("black smokers"), 2 – solidifying  intrusion of siliceous Fe-Ti-
oxide series with lenses of the residual melt; 3 – place of formation of plagiogranite melts; 4 – chilled zone of the 
intrusion, 5 - fractured rocks of hydrated oceanic lithosphere. 

Figure 8. Scheme of the ore-bearing hydrothermal system structure 

The appearance of relatively high-temperature metasomatites on the oceanic floor indicates 
that these rocks were moved to the surface after their formation at the depth. Judging by 
presence of atakamite and weak oxidation of sulfides, it happened very recently, apparently 
in the process of ongoing formation of the present Markov Deep. We suggest that this ore-
bearing zone is fragment of feeding system of an extinct black smoker. 

5. Results of U-Pb dating of zircon from gabbros by SHRIMP-II 

The U-Pb SHRIMP-II dating of zircons from the gabbros of the area showed that these rocks, 
which are in the present-day oceanic spreading axis of the MAR, were formed earlier, in the 
Holocene-Pleistocene, 0.7-2.3 Ma; above, presence of zircon grains with age up to Mesoarchean 
(older than ~ 87 Ma up to 3117 Ma) were established (Bortnikov et al., 2008) (Fig. 9). The 
magmatic nature of young zircon with thin oscillatory zoning and sectorial structure suggests 
that its age defines the crystallization age of the host magmatic rocks; “old” zircon are defined 
as xenocrysts. Later the presence of uneven-aged zircon grains were found not only in the 
gabbros of the Sierra-Leone area, but in gabbros as well as ultramafics, plagiogranites, diorites, 
and even basalts of other parts of the MAR, i.e., presence of ancient xenogenic zircon grains in 
oceanic bedrocks is widespread (Skolotnev et al, 2010 and references herein) 
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1 - zones of tectonic deformation and metasomatism, 2 - faults, 3 - geological boundaries; 4-7 – fields of preferential 
distribution: 4 - basalts, 5 - gabbro, 6 - ultrabasic, 7 - sedimentary cover; 8 - zone of hydrothermally altered rocks; 9 - 
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Figure 7. Scheme of the geological structure of the eastern edge of the Markov depression. According to 
Beltenev et al. (2004). 

Cyclic Development of Axial Parts of Slow-Spreading Ridges:  
Evidence from Sierra Leone Area, the Mid-Atlantic Ridge, 5-7°N 

 

15 
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A. Microimages of zircons from gabbronorites of the Markov Deep (dredge sites I1028, L1153, and L1097). Hereinafter: (a) 
natural appearance, (b) cathodoluminescence image (CL); index of dredge site: (I) R/V Akademik Ioffe and  (L) R/V Professor 
Logatchev. Spot numbers of U–Pb age determination are as in Tables 1 and 2. Age is shown for xenogenic zircons. (1) 
Euhedral zircon with weakly corroded prism surface and diopside inclusion (dark); sectorial and oscillatory zonings are 
seen; (2) bipyramidal zircon with corroded prism face; oriented light fragments of bands (reflection of high-temperature 
cataclasis) are seen in the CL images; (3) zircon with corroded prism and pyramid faces; the CL images demonstrate 
sectorial zoning, resorption of prism and pyramid faces, and formation of colloform shell; (4) prismatic zircon with weakly 
corroded surface; the Cl image shows coarse zoning, weak resorption of prism and pyramid faces, and thin shell; (5) 
euhedral grain with well-expressed oscillatory zoning; (6) zircon with corroded surface; the CL image shows core with 
fragments of light bands (reflection of high-temperature cataclasis) and colloform shell; (7) subhedral zircon with corroded 
prism surface; the CL image demonstrates fragments of sectorial zoning and small inclusions of plagioclase (dark) of 
irregular shape (poikilitic structure); (8) growth of secondary small pyramidal zircons due to redeposition of matter on the 
other side of the crystal; oriented light bands produced by high temperature cataclasis are seen clearly in the CL; (9) 
fragment of long-prismatic zircon with corroded pyramidal termination; deformation-related light bands are observed in 
the CL image; (10) rounded zircon with coarse zoning in the core and thin shell; (11) analogue of zircon 10, but with a 
wider shell; (12) fragment of prismatic zircon lacking internal structure in the CL. 

B. Microimages of zircons from troctolite, Site I1069-19. (1) Prismatic grain with corroded surface; fragments of coarse 
zoning and shell are seen in the CL; (2) analogue of 1, with wider shell; (3) subhedral zircon with coarse concentric 
zoning, elements of sectorial zoning, and fragments of thin shell; (4) subhedral grain with weak corrosion of one 
pyramid; no internal structure was identified in the CL. 

Figure 9. Zircons from gabbros of the Markov Deep. After N.S. Bortnikov et al. (2008). 

We believe that such xenogenic zircon could initially belong to fragments of material from 
the "slab graveyards" in the deep mantle, captured by mantle plume, which moved from the 
core-mantle boundary (Bortnikov et al, 2008). Such "graveyards" may contain rocks of 
different ages and backgrounds, including the Precambrian gneisses and sedimentary rocks 
involved in subduction zones. A detailed study of exhumed slabs presented by ultrahigh-
pressure complexes of Kazakhstan, China, Norway and others, which were formed at P > 
2.8-4 GPa (and possibly up to 8.5 GPa) and T = 600-900°C, showed that zircon could persist 
even under these conditions (Ernst, 2001 and references herein). Apparently, these PT-
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conditions preserved in rocks "graveyard slabs" also, because, according to seismic 
tomography (Karason, van der Hilst, 2000), they form a great bodies of hundreds kilometers 
thick; billions years are required to warm up them by conductive heat. 

Possibility of existence of buried subducted material beneath the Central Atlantic also 
evidence from results of study of lithium isotopy in basaltic glasses at 12-16oN (Casey et al., 
2010). Like in Sierra Leone area, these basalts in composition are intermediate between E- 
and T-MORB and are characterized by positive Ta- and Nb-, as well as Ti-, Sr- and Eu-
anomalies. They set the lowest of recorded value of δ7Li, indicating presence in magma 
components of refractory rutile-bearing eclogite.  

According to geophysical data, asthenosphere beneath the MAR is represented by lens-like 
body about 200-300 km thick (Fig, 10) (Anderson et al., 1992; Ritsema, Allen, 2003). So, our 
finding of ancient zircons in gabbros and Li-isotopic data support the idea about existence of 
сolder mantle beneath the axial part of the MAR, which has penetrated by mantle plumes. 

 
Figure 10. Tomographic profile along the axis of the Mid-Atlantic Ridge, showing that the highest 
speed anomalies of transverse waves are localized under the "hot spots" (triangles): 2 - Tristan, 6 - As-
cension, 14 - Azores and 17 – the Iceland;; the latter can be traced to the lower mantle and possible to 
the mantle-liquid core boundary (after Ritsema & Allen, 2003). 
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6. Processes of formation of shallow lithosphere (oceanic crust and 
lithospheric mantle) in the Sierra Leone area 

According to the classical model, the occurrence of mid-ocean ridges associated with localized 
upwelling of deep hot mantle material, which melts due to adiabatic decompression 
producing specific MORB volcanism. However, it was found that asthenosphere beneath the 
MAR has lens-like shape up to 200-300 km thick, which is located between colder and dense 
material of shallow lithosphere and underlied mantle (see section 5).).  

As it was shown above, oceanic crust of the Sierra Leone area was formed at least three 
independent episodes of magmatic activity: the modern, attributed with the eruptions of 
fresh pillow-lavas, and two previous ones, which led to formation of lower-crustal gabbros 
(altered primitive gabbros and ferrogabbros consequently). Accordingly, the fresh basalts 
are not genetically related to the altered lower crust and question arises about it’s origin. 

6.1. Origin of lower oceanic crust: Evidence from Sierra Leone area 

There is a consensus that it exists between the mantle and the upper oceanic crust and 
composed of various gabbros, often alternated with peridotites. It implies existence between 
mantle and upper oceanic crust transitional magmatic chambers (intrusions), which 
solidification  provide formation of the lower crust. At the same time mechanism of this crust 
formation is open to question because its geological study in present-day oceans is concerned 
with serious technical difficulties. About its composition and structure we can judge only by 
random samples, gave by dredges, inhabited submarine devices, or "pinpricks" of deep-water 
drilling wells. According to Pearce (2002), two main points of view on the origin of the oceanic 
lower crust dominate now: (1) its formation during crystallization in a single melt lens 
followed by the flow of crystal mush down and away from the ridge (model “gabbro glacier", 
Quick, Denlinger, 1993) and (2) through grows from series of sill-like bodies throughout the 
crust (the “Christmas tree” model). However, the situation is stayed uncertain. 

From this point of view essential help for understanding processes of formation and 
development of lower crust of the modern oceans can provide gabbro complexes of 
ophiolites – fragments of ancient oceanic or back-arc seas lithosphere, find in orogens 
(Knipper et al, 2001; Dilek, Furnes, 2011 and references therein). In contrast to modern 
oceanic floor, about which structure we can judge only by fragmental data, they are 
available for direct geological studies.  

Of particular interest in this regard is well-preserved Voikar (Voikar-Syninsky) ophiolite 
assemblage in the Polar Urals (Russia). Its gabbro complex consists on two major 
megarhythms (Fig. 11), generally similar in structure to large layered mafic-ultramafic 
intrusions, formed in calm tectonic settings, were found there above the mantle restite 
complex (Sharkov et al, 2001). At that for the lower megarhythm are typical primitive 
gabbro and olivine gabbro, and for the upper – mainly gabbro-norite, sometimes 
hornblende-bearing, often with increased concentrations of ilmenite and titanomagnetite, 
which resemble the rocks of the siliceous Fe-Ti-oxide series. All rocks of the assemblage are 
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cut by diabase dikes. Thus, as is the case of the Sierra Leone area, there are two independent 
sets of intrusive rocks recorded here, successively formed by different magmas.  

In contrast to majority of continental large layered mafic-ultramafic intrusions, almost all 
plutonic rocks of the Voikar’s ophiolites were undergone shearing. Like the site of Sierra 
Leone, it started with ductile flow of rocks at high temperatures and changed by the brittle-
plastic and brittle deformation under conditions of the greenschist facies during cooling. 
This led to a strong serpentinization of ultramafic rocks and amphibolization of gabbros 
with extensive development of fibrous amphibole upon pyroxenes. Cumulative structures 
remain rare, although the overall shape of rocks indicates their intrusive origin.  

The absence of cryptic layering in cross-section of the megarhythms suggests that their 
formation occurred by crystallization of the transitional magma chambers accompanied by 
replenishment of fresh melts under conditions of open magmatic system (Sharkov et al., 
2001). At such circumstances, solidifying from the bottom up magma chamber could be a 
lens, gradually moving up and leaving a "tail" of hardened hot material. In other words, 
although these intrusions were not necessarily initially large, but could gradually grew with 
the arrival of new portions of  melt. 

According to Sm-Nd and Re-Os isotopy data, significant differences between material of the 
lower and upper megarhythms as well as mantle section occur in the Voikar ophiolite 
assemblage. Thus, presence of ancient material determined in the rocks of the upper 
megarhythm, where the 187Os/188Os ratio is 6.5-7.1, which is much higher than in the mantle 
rocks of the assemblage and two times higher then in diabases of the sheeted complex dikes 
(Sharma et al., 1995, 1998). These data indicate that: (1) formation of the gabbro complex was 
happened at two stages, i.e., a two-stage build-up of the lower crust occurred here; (2) 
judging from the relatively well-preserved sections of the complex, formation of each of 
them happened during the relative calm of tectonic processes; (3) still hot rocks, soon after 
their solidification, were involved in processes of plastic flow, gradually changed by plastic-
brittle and brittle deformations; and (4) there are marked differences in isotopic 
characteristics between major constituents of the assemblage: mantle rocks, dikes sheeted 
complex, as well as two megarhythms of the gabbro complex. 

The data available on the lower crust of the Sierra Leone area and others OCCs (see above) are 
in good agreement with data on the Voikar gabbro complex. The presence in the area’s lower-
crustal gabbros relic cumulative structures and elements of the primary magmatic layering 
(Fig. 3) suggests that this crust is formed by large layered mafic-ultramafic intrusive bodies of 
different age and origin. Very likely, that its formation happened mainly through 
underplating, i.e. building up from below, through accumulation of newly formed basaltic 
melts at crust-mantle boundary how it established on the continents (Rudnick, 2000). 

Presence in the lower crust of the area both primitive gabbro, derived from MORB-type 
melts, and ferrogabbros of siliceous Fe-Ti-oxide series, shows that, like in Voikar, at least 
two different types of layered intrusions occurred here.  

Appearance not numerous relatively fresh gabbros, olivine gabbros and troctolites among 
dominated altered gabbro can be considered them to the recent cycle of activity. In any case, 
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judging on the phenocrysts in the fresh basalts (see Section 2.2), those rocks were probably 
formed in transitional chambers of young magmatic systems. 

Strongly serpentinized mantle peridotites, like in the most ophiolites including Voikar’s, 
represented here by typical mantle restites – harzburgites and subordinate depleted 
lherzolite and dunites (Savelieva et al., 2006). Some of these peridotites, judging on rare 
good preserved samples, have cataclastic structure (Fig. 11) evidenced about their involving 
in deformation processes. 

 
Figure 11. Geological section of gabbro (layered) complex Voykar ophiolite assemblage (Polar Urals), 
by (after Sharkov et al, 2001). 
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Thus, according to data available, the most OCCs (Escartín et al., 2008; Smith et al., 2008; 
MacLeod et al., 2009: Silantyev et al., 2011 and references therein), as well as ophiolite 
assemblages (Knipper et al., 2002; Dilek and Furnes, 2011), have the similar structure and 
composition of lower crust and lithospheric mantle.  So, the structure of the studied area 
represents common type of the shallow oceanic lithosphere and we can discuss some 
general problems of origin and functioning of slow-spreading ridges on its example. 

7. Discussion 

7.1. Origin of oceanic core complexes: Evidence from Sierra Leone area 

As it follows from study of typical OCCs (see Introduction), they are parts of slow-
spreading ridges with asymmetric structure with one-way sliding of crustal material; it is 
suggested that their origin is attributed to activity of hypothetical oceanic detachment faults 
(Fig. 1). It assumes that these faults develop as a result of strain focusing around 
rheologically strong gabbro plutons hosted in weaker serpentinized lithospheric mantle; 
hence it deduced that OCCs were formed during periods of relatively enhanced magma 
supply. However, as mentioned above, even sticklers of this hypothesis of "one-sided 
spreading" recognize that many of its elements and details are still poorly substantiated 
(Conference ..., 2010). In fact, it is determined only asymmetry of the structure of these parts 
of mid-ocean ridges with exposed altered deep-seated rocks and presence there gently 
sloping and normal faults.   

There are two main hypotheses of the OCCs origin exist now. Predominant model of their 
appearance is considered with activity of oceanic detachment faults during periods of 
reduced magmatic activity or its absence ("dry spreading») (Tucholke, Lin, 1994; Tucholke et 
al., 2008; Dick et al., 2008; Escartin et al, 2008, etc.). According to another view, based on 
widespread gabbro in such structures, the OCCs were formed at period of relatively 
depressed (but not reduced) magmatism, realized as large plutons from overlapping access 
of magma to the surface by oceanic detachment faults (Ildefonse et al., 2007). Sort of these 
conceptions is model of “life cycle of OCC” (MacLeod et al., 2009). According to this model, 
spreading becomes markedly asymmetric when the core complex is active, and volcanism is 
suppressed or absent; when the asymmetry is such that the detachments accommodate 
more than half the total plate separation, the active faults migrate across the axial valley. As 
a consequence magma is emplaced into and captured by the footwall of the detachment 
fault rather than being injected into the hanging wall, explaining the frequent presence of 
gabbro bodies and other melt relicts at oceanic OCC. Core complexes are ultimately 
terminated when sufficient magma is emplaced to overwhelm the detachment fault.  

However, a numbers of problems remain unsolved in context of these models: motives of 
ascending of older altered lithospheric rocks at high hypsometric levels, lack of genetic 
interrelations between fresh basalts and older lithospheric rocks, presence essential quantity of 
rocks of the siliceous Fe-Ti-oxide series (ferrogabbros) among them, etc. Above all, OCCs, in 
essence, represent outcrops of shallow oceanic lithosphere, which formation has not 

Cyclic Development of Axial Parts of Slow-Spreading Ridges:  
Evidence from Sierra Leone Area, the Mid-Atlantic Ridge, 5-7°N 

 

23 

considered with hypothetical oceanic detachment faults: the latter can only expose them, but 
not create, especially because this lithosphere was formed much earlier and at greater depths. 
So, the main problems are origin of this lithosphere, reason for its local ascending in axial parts 
of slow- and ultraslow ridges, and how these ridges functionate under condition of lens-like 
asthenosphere beneath them, i.e. what the  reasons for the oceanic spreading there? 

7.1.1. What has occurred in slow-spreading ridges in geomechanics terms? 

Since H. Hess (1962) times, the most researches believe that process of oceanic spreading 
associated with ascending of hot mantle material to the axial part of mid-oceanic ridges, its 
adiabatic melting accompanied by formation of oceanic crust, growth of the plate, and their 
motion to both sides of ridges under influence of deep convection. The most complete 
geomechanical aspects of the model was considered by D. Turcotte and J. Schubert (2002 
and references herein).  

It is known that shallow lithosphere in the MAR axis is in a position of mechanical 
instability, how it evidence from presence of constant shallow earthquakes, caused by 
processes of stretching, discontinuity and delamination of bedrocks which indicate uplift 
and spreading of its axial part. According to (Turcotte, Schubert, 2002), upwelling of mantle 
rocks is accompanied by heat loss, occurred through molecular heat conduction; as a result, 
they attached to the base of separating plates, becoming part of them. Because material of 
heated plastic asthenospheric material can flow like a liquid in geological time scale under 
influence of external forces, increase of load promote flow of this material to the ridge axis, 
ensuring its stable triangular shape over time. 

In accordance with Turcotte-Schubert model, the triangular shape of the ridge should lead 
to gravitational instability of the system, causing sliding (slumping) of material along its 
slopes. Mathematical simulation of such process, performed on example of the MAR, 
revealed that the force of the ridge push are sufficient to implement such a mechanism 
(Scheidegger, 1987). As a result, the crustal material should slide from uprising dome-
shaped part of the ridge axis (tectonic erosion), exhuming of deep-seated rocks on the 
oceanic floor (Fig. 12).  

Such structure of mid-oceanic ridges in terms of geomechanics is typical for piercment 
structures which formation determined by introduction of plastic less dense and less viscous 
layer into overlying more dense layer under gravity influence (Scheidegger, 1987 and references 
herein). According to the theory, penetrating masses, being less dense than overlying rocks will 
tend moving upwards, regardless of else tectonic forces. Though classical theory of piercing 
structure formation developed on example of salt domes, we have a close situation in the MAR: 
heated plastic asthenospheric material and overlied it cold dense shallow lithosphere. In this 
case, due to tectonic erosion, pressure above growing asthenospheric crest falls and as a result 
of adiabatic decompression (decrease in the solidus temperature with decreasing pressure) it 
led to melting of the material (Fig. 13). According to calculations (Girnis, 2003), smelting of 
MORB begins at pressure ~15 kbar,  however, the mass-melting occurred at pressures 8-10 kbar, 
i.e. at the depths 28-35 km, where major melting zone has to situated.  



 
Tectonics – Recent Advances 

 

22 

Thus, according to data available, the most OCCs (Escartín et al., 2008; Smith et al., 2008; 
MacLeod et al., 2009: Silantyev et al., 2011 and references therein), as well as ophiolite 
assemblages (Knipper et al., 2002; Dilek and Furnes, 2011), have the similar structure and 
composition of lower crust and lithospheric mantle.  So, the structure of the studied area 
represents common type of the shallow oceanic lithosphere and we can discuss some 
general problems of origin and functioning of slow-spreading ridges on its example. 

7. Discussion 

7.1. Origin of oceanic core complexes: Evidence from Sierra Leone area 

As it follows from study of typical OCCs (see Introduction), they are parts of slow-
spreading ridges with asymmetric structure with one-way sliding of crustal material; it is 
suggested that their origin is attributed to activity of hypothetical oceanic detachment faults 
(Fig. 1). It assumes that these faults develop as a result of strain focusing around 
rheologically strong gabbro plutons hosted in weaker serpentinized lithospheric mantle; 
hence it deduced that OCCs were formed during periods of relatively enhanced magma 
supply. However, as mentioned above, even sticklers of this hypothesis of "one-sided 
spreading" recognize that many of its elements and details are still poorly substantiated 
(Conference ..., 2010). In fact, it is determined only asymmetry of the structure of these parts 
of mid-ocean ridges with exposed altered deep-seated rocks and presence there gently 
sloping and normal faults.   

There are two main hypotheses of the OCCs origin exist now. Predominant model of their 
appearance is considered with activity of oceanic detachment faults during periods of 
reduced magmatic activity or its absence ("dry spreading») (Tucholke, Lin, 1994; Tucholke et 
al., 2008; Dick et al., 2008; Escartin et al, 2008, etc.). According to another view, based on 
widespread gabbro in such structures, the OCCs were formed at period of relatively 
depressed (but not reduced) magmatism, realized as large plutons from overlapping access 
of magma to the surface by oceanic detachment faults (Ildefonse et al., 2007). Sort of these 
conceptions is model of “life cycle of OCC” (MacLeod et al., 2009). According to this model, 
spreading becomes markedly asymmetric when the core complex is active, and volcanism is 
suppressed or absent; when the asymmetry is such that the detachments accommodate 
more than half the total plate separation, the active faults migrate across the axial valley. As 
a consequence magma is emplaced into and captured by the footwall of the detachment 
fault rather than being injected into the hanging wall, explaining the frequent presence of 
gabbro bodies and other melt relicts at oceanic OCC. Core complexes are ultimately 
terminated when sufficient magma is emplaced to overwhelm the detachment fault.  

However, a numbers of problems remain unsolved in context of these models: motives of 
ascending of older altered lithospheric rocks at high hypsometric levels, lack of genetic 
interrelations between fresh basalts and older lithospheric rocks, presence essential quantity of 
rocks of the siliceous Fe-Ti-oxide series (ferrogabbros) among them, etc. Above all, OCCs, in 
essence, represent outcrops of shallow oceanic lithosphere, which formation has not 
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considered with hypothetical oceanic detachment faults: the latter can only expose them, but 
not create, especially because this lithosphere was formed much earlier and at greater depths. 
So, the main problems are origin of this lithosphere, reason for its local ascending in axial parts 
of slow- and ultraslow ridges, and how these ridges functionate under condition of lens-like 
asthenosphere beneath them, i.e. what the  reasons for the oceanic spreading there? 

7.1.1. What has occurred in slow-spreading ridges in geomechanics terms? 

Since H. Hess (1962) times, the most researches believe that process of oceanic spreading 
associated with ascending of hot mantle material to the axial part of mid-oceanic ridges, its 
adiabatic melting accompanied by formation of oceanic crust, growth of the plate, and their 
motion to both sides of ridges under influence of deep convection. The most complete 
geomechanical aspects of the model was considered by D. Turcotte and J. Schubert (2002 
and references herein).  

It is known that shallow lithosphere in the MAR axis is in a position of mechanical 
instability, how it evidence from presence of constant shallow earthquakes, caused by 
processes of stretching, discontinuity and delamination of bedrocks which indicate uplift 
and spreading of its axial part. According to (Turcotte, Schubert, 2002), upwelling of mantle 
rocks is accompanied by heat loss, occurred through molecular heat conduction; as a result, 
they attached to the base of separating plates, becoming part of them. Because material of 
heated plastic asthenospheric material can flow like a liquid in geological time scale under 
influence of external forces, increase of load promote flow of this material to the ridge axis, 
ensuring its stable triangular shape over time. 

In accordance with Turcotte-Schubert model, the triangular shape of the ridge should lead 
to gravitational instability of the system, causing sliding (slumping) of material along its 
slopes. Mathematical simulation of such process, performed on example of the MAR, 
revealed that the force of the ridge push are sufficient to implement such a mechanism 
(Scheidegger, 1987). As a result, the crustal material should slide from uprising dome-
shaped part of the ridge axis (tectonic erosion), exhuming of deep-seated rocks on the 
oceanic floor (Fig. 12).  

Such structure of mid-oceanic ridges in terms of geomechanics is typical for piercment 
structures which formation determined by introduction of plastic less dense and less viscous 
layer into overlying more dense layer under gravity influence (Scheidegger, 1987 and references 
herein). According to the theory, penetrating masses, being less dense than overlying rocks will 
tend moving upwards, regardless of else tectonic forces. Though classical theory of piercing 
structure formation developed on example of salt domes, we have a close situation in the MAR: 
heated plastic asthenospheric material and overlied it cold dense shallow lithosphere. In this 
case, due to tectonic erosion, pressure above growing asthenospheric crest falls and as a result 
of adiabatic decompression (decrease in the solidus temperature with decreasing pressure) it 
led to melting of the material (Fig. 13). According to calculations (Girnis, 2003), smelting of 
MORB begins at pressure ~15 kbar,  however, the mass-melting occurred at pressures 8-10 kbar, 
i.e. at the depths 28-35 km, where major melting zone has to situated.  
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Figure 12. Micrograph cataclased harzburgite restite; large grains (porfiroclast) deformed orthopyrox-
ene surrounded by small neoblasts of olivine and pyroxene. Sample 1063-39, polarized light (collection 
of E.V. Sharkov). 

.  
1 – sediments; 2 - mantle plumes penetrating into the asthenospheric mantle, and partly or completely mixed with it; 3 
- asthenospheric lens under the MAR, bordered by cooling zone in contact with lithospheric mantle; 4 - melting zone in 
the upper part of the asthenospheric lens; 5 - transitional magma chamber; 6 - depleted lithospheric mantle (restite 
from a previous episode of melting), transformed into the lithospheric mantle; 7 - oceanic crust formed by gabbros and 
basalts; 8 - oceanic lithospheric mantle; 9 - direction of movement of material. 

Figure 13. The proposed scheme of the deep structure of the MAR 
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Appearance of the melting zone brings further contribution in ascending of the ridge’s axial 
part because melting of silicate rocks leads to decrease of density of material in the magma 
generation zone by 11-13% (Handbook ..., 1969). This led to development of fractures in the 
overlying lithospheric peridotites, promoted to their serpentinization under influence of 
subfloor sea-water which reduced their density by 35-38%. All of this stimulate further 
growth of the dome and strengthen the tectonic erosion of its axis. 

In essence, geological sense of oceanic spreading as well as formation of new lithosphere 
plates lies in this complex of processes. From such standpoint, constructive plate 
boundaries, at least in the slow-spreading ridges, should be formed by a collage of tectonic 
slices of shallow oceanic lithosphere and basaltic covers, i.e. these lithospheric plates in 
geomechanical sense are not monolithic as suggested by Hess (1962). It is in a good 
agreement  with results of study of ophiolite assemblages which are formed by packages of 
tectonic slices of similar crustal rocks and mantle restites. 

Thus, in contrast to the generally accepted views, we do not attribute oceanic spreading 
with hypothetical convection currents in asthenosphere, but with processes of gravitational 
instability at the lithosphere-asthenosphere boundary in axes of the slow-spreading ridges, 
resulting in sliping of rocks on their slopes. Gabbros and restite ultrabasites as well as 
basalts, genetically related to this tectonomagmatic episode, are involved in this process. 
Sliding of the rocks is accompanied by their delamination, formation of different faults, 
tectonic slices, etc., that creates a characteristic "seismic noise".  

7.1.2. Processes of the OCCs formation: Evidence from the Sierra Leone area 

How it evidence from study of the Sierra Leone area, located in spreading zone of the MAR, 
formation of its structure occurred at least in two stages. The first stage attributed to 
formation of shallow oceanic lithosphere (lower crust and restite mantle peridotites) and the 
second, modern – unconformably overlying them flows of fresh basalts. 

Between these stages there was occurred rise of the lithosphere dome, accompanied by the 
sliding of material (tectonic erosion), exhumed deep-seated rocks to the oceanic floor and 
the appearance of numerous extensional structures, ensures the existence of pallets 
(subfloor) hydrosphere and the ways for hydrothermal fluids ascent; remains of a former 
hydrothermal systems were found in the Markov Deep (see section 3). This stage of the area 
development can be defined as a formation of oceanic core complex (OCC). 

The second (current) stage of the ridge development on the studied area is also 
characterized by extensive development of extensional structures up to appearance of the 
rift graben-like structures and a fairly powerful basaltic volcanism. These melts come from 
intermediate magma chambers, where they were subjected to fractional crystallization, and, 
before reaching the oceanic floor, passed through the ancient lithospheric rocks, partially 
assimilating its material. 

Inasmuch as situation at the lithosphere-asthenosphere boundary in the slow-spreading 
MAR before the OCCs formation was in a state of unstable equilibrium (see Section 6.1.1), 
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Appearance of the melting zone brings further contribution in ascending of the ridge’s axial 
part because melting of silicate rocks leads to decrease of density of material in the magma 
generation zone by 11-13% (Handbook ..., 1969). This led to development of fractures in the 
overlying lithospheric peridotites, promoted to their serpentinization under influence of 
subfloor sea-water which reduced their density by 35-38%. All of this stimulate further 
growth of the dome and strengthen the tectonic erosion of its axis. 

In essence, geological sense of oceanic spreading as well as formation of new lithosphere 
plates lies in this complex of processes. From such standpoint, constructive plate 
boundaries, at least in the slow-spreading ridges, should be formed by a collage of tectonic 
slices of shallow oceanic lithosphere and basaltic covers, i.e. these lithospheric plates in 
geomechanical sense are not monolithic as suggested by Hess (1962). It is in a good 
agreement  with results of study of ophiolite assemblages which are formed by packages of 
tectonic slices of similar crustal rocks and mantle restites. 

Thus, in contrast to the generally accepted views, we do not attribute oceanic spreading 
with hypothetical convection currents in asthenosphere, but with processes of gravitational 
instability at the lithosphere-asthenosphere boundary in axes of the slow-spreading ridges, 
resulting in sliping of rocks on their slopes. Gabbros and restite ultrabasites as well as 
basalts, genetically related to this tectonomagmatic episode, are involved in this process. 
Sliding of the rocks is accompanied by their delamination, formation of different faults, 
tectonic slices, etc., that creates a characteristic "seismic noise".  

7.1.2. Processes of the OCCs formation: Evidence from the Sierra Leone area 

How it evidence from study of the Sierra Leone area, located in spreading zone of the MAR, 
formation of its structure occurred at least in two stages. The first stage attributed to 
formation of shallow oceanic lithosphere (lower crust and restite mantle peridotites) and the 
second, modern – unconformably overlying them flows of fresh basalts. 

Between these stages there was occurred rise of the lithosphere dome, accompanied by the 
sliding of material (tectonic erosion), exhumed deep-seated rocks to the oceanic floor and 
the appearance of numerous extensional structures, ensures the existence of pallets 
(subfloor) hydrosphere and the ways for hydrothermal fluids ascent; remains of a former 
hydrothermal systems were found in the Markov Deep (see section 3). This stage of the area 
development can be defined as a formation of oceanic core complex (OCC). 

The second (current) stage of the ridge development on the studied area is also 
characterized by extensive development of extensional structures up to appearance of the 
rift graben-like structures and a fairly powerful basaltic volcanism. These melts come from 
intermediate magma chambers, where they were subjected to fractional crystallization, and, 
before reaching the oceanic floor, passed through the ancient lithospheric rocks, partially 
assimilating its material. 

Inasmuch as situation at the lithosphere-asthenosphere boundary in the slow-spreading 
MAR before the OCCs formation was in a state of unstable equilibrium (see Section 6.1.1), 
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such development of events demanded of a trigger to start ascent of the asthenospheric crest 
in studied area. Most likely this role played a mantle plume, which reached the boundary 
and lifted it, thereby disturbed the unstable equilibrium and initiated rise of the dome (Fig. 
14). Its recent existence here follows from isotopic data (Schilling et al., 1994), as well as the 
general uplifting of the territory and composition of fresh pillow lavas (mainly T-MORB 
(oceanic plateau basalts) to E-MORB); such characteristic of basalts typical for sites on the 
ridges next to manifestations of intraplate (plume) magmatism (Basaltic ..., 1981). 
 

 
1 – mantle plume; 2 – its cooling borders; 3 – asthenosphere; 4 – shallow lithosphere; 5 – basaltic melt 

Figure 14. Scheme of cyclic  evolution of tectonomagmatic processes in axial part of  the MAR 

Most likely, the typical for OСCs hydrothermal fields are also associated with magmatic 
systems, generated by mantle plumes. This is particularly true for water-saturated melts of 
siliceous Fe-Ti-oxide series, which have limited mobility in the vertical, and usually do not 
reach the surface in the thickness of the crust hardens in the form of intrusions (see Section 
2.3, Fig. 8). It is in a good agreement with our data on the Sierra Leone area, where we found 
recently extincted ore-bearing hydrothermal-metasomatic system, attributed to such magma 
(see Section 3). Very likely, that typical for OOCs phenomenon of  wide development of 
hydrothermal fields under conditions of “dry spreading” (i.e. by practically absence of 
volcanic eruptions) can be successfully explained by this circumstance. 

From this view, appearance of OCC reflects the first stage of the crest uplifting, followed 
"squeezing-out" by plume head of cold rigid lithosphere as a dome at relatively high 
hypsometric levels and starting process of tectonic erosion on its axial part, which leads to 
the appearance (exhumation) of deep-seated rocks on the ocean floor. The head of the plume 
was, in general, asymmetrical and often provided outside of the ridge axial zone that led to 
the emergence of on-side spreading. Fragments of the plume heads, as it shown on example 
of the St. Peter and St. Paul complex (see Introduction), can be found sometimes. Perhaps, 
they are encountered more often, but it is difficult diagnostics because of strong 
serpentinization. 

Widely represented in various OCCs surfaces with corrugations and striations (mullion 
structures) are usually interpreted as evidence for the existence of oceanic detachment 
faults, namely its footwall (see Introduction). However, mullion structures are a common 
pattern under joint flowage of very different on viscosity tectonic plates (Allaby & Allaby, 
1999), in this case – the  serpentinite and gabbro, and does not carry specific information 
about existence of oceanic detachment fault here. 
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From all this it follows that formation of the OCCs is likely represent the first stages of dome 
growth due to appearance a new mantle plume that disturbs the unstable equilibrium at the 
lithosphere-asthenosphere boundary. This led to uplifting of the area, to beginning of 
tectonic erosion and provided specific magmatism of siliceous Fe-Ti-oxide series and related 
hydrothermal activity. 

7.1.3. Cyclic character of tectonomagmatic processes in the axial zone of the slow-spreading 
ridges 

One of important points for understanding situation in the ridges axes are processes of 
adiabatic melting. As a result of the  OCC appearance and beginning of sliding of 
material from the ridge axis, asthenosheric material began to inflow there and the ridge, 
because of mechanical reasons, gradually got a symmetrical structure. Due to 
concomitant reduction of pressure in the frontal part of the crest, process of melting had 
to strengthened. Since position of the solidus isotherm in this case is determined by 
lithostatic pressure, a melting zone should has form of a flattened lens at the top of the 
asthenospheric crest. It led to mixing of asthenosphere’s and plume’s materials and 
appearance melts of T- and E-MORB composition. Judging on the Sierra Leone area, this 
change of the melting regime accompanied by temporal interruption of tectonomagmatic 
processes, after that flows of newly formed basalts began to overlap altered rocks of the 
former OCC. The next stage of the dome ascending should be already vast eruptions 
under conditions of a "normal" bilateral spreading, how it occurred to the south and 
north of the studied area. 

As a result of melting, density of asthenospheric lherzolite would gradually decrease, 
mainly due to removing of Ca and Fe with basaltic melt. Simple calculations show that 
decrease in the density of material in this case could reach 8-10%, because strongly 
depleted mantle material (mainly harzburgite) consists mostly of relatively light 
magnesian olivine and orthopyroxene. Because of this, restite material will accumulate in 
upper part of the melting zone, forming a separate layer, which cannot be involve in 
processes of the asthenospheric convection. Formation of such layer of light refractory 
material should lead to the cessation of melting of the mantle beneath the ridge axis, and, 
as a result, it become part of shallow lithosphere and situation returned to state of 
unstable equilibrium.  

Thus, there are three main stages of the cyclic development of spreading zones: (i) initial 
- OCC (often one-sided spreading) → (ii) intermediate, such as Sierra Leone (the 
transition to a bilateral spreading) → (iii) normal (bilateral spreading). Each of these 
three types of spreading are observed in different segments of the present-day MAR, 
suggesting that these sites are various stages of development. In general, once started, 
the processes in the axial zone of the ridge are mutually self-sustaining conditioned, 
resulting in almost continuous growth of the oceanic lithosphere in the slow-spreading 
ridges axes. 
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From all this it follows that formation of the OCCs is likely represent the first stages of dome 
growth due to appearance a new mantle plume that disturbs the unstable equilibrium at the 
lithosphere-asthenosphere boundary. This led to uplifting of the area, to beginning of 
tectonic erosion and provided specific magmatism of siliceous Fe-Ti-oxide series and related 
hydrothermal activity. 
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One of important points for understanding situation in the ridges axes are processes of 
adiabatic melting. As a result of the  OCC appearance and beginning of sliding of 
material from the ridge axis, asthenosheric material began to inflow there and the ridge, 
because of mechanical reasons, gradually got a symmetrical structure. Due to 
concomitant reduction of pressure in the frontal part of the crest, process of melting had 
to strengthened. Since position of the solidus isotherm in this case is determined by 
lithostatic pressure, a melting zone should has form of a flattened lens at the top of the 
asthenospheric crest. It led to mixing of asthenosphere’s and plume’s materials and 
appearance melts of T- and E-MORB composition. Judging on the Sierra Leone area, this 
change of the melting regime accompanied by temporal interruption of tectonomagmatic 
processes, after that flows of newly formed basalts began to overlap altered rocks of the 
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upper part of the melting zone, forming a separate layer, which cannot be involve in 
processes of the asthenospheric convection. Formation of such layer of light refractory 
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8. Processes  of slow-spreading ridges formation and development: 
Evidence from the MAR  

8.1. Interaction of asthenosphere and mantle plumes 

In contrast to MORB, derived from moderate-depleted mantle material, magmatism, related to 
mantle plumes, is presented by geochemically-enriched Fe-Ti picrites and basalts, evidence 
about rather different melting source. According to Anderson et al. (1992), the most centers of 
intraplate (plume) magmatism in the Atlantic are localized within the MAR. From this it 
follows that slow-spreading mid-ocean ridges are an areas of joint manifestations of 
asthenospheric and plume activity, and relationships between them is a key for understanding 
the functioning and development of slow-spreading mid-oceanic ridges. 

Continuous smelting of basalts from the asthenospheric material had to inevitably affect to 
its composition in terms of increasing degree of depletion. However, this has not happened, 
and composition of the melting substrate as a whole remains practically the same during at 
least the latest 140 Myr in case of the Central Atlantic. Because asthenosphere beneath the 
MAR is a lens-shape body of 200-300 km thick (see Section 4), it requires a constant feed of it 
by geochemically-enriched material. Evidently, it can be the material of mantle plumes, 
constantly rejuvenating the composition of the asthenosphere after removing from it the 
low-melting components (basalts). 

How in particular an interaction of the asthenosphere and mantle plumes could be occurred? 
It is known that under conditions of rigid continental  lithosphere plume-related magmatic 
systems form isolated localities. However, in the case under consideration the situation is quite 
different: both asthenospheric and plume material have close visco-plastic consistency. 
Accordingly, only the largest and most stable in time plumes like Iceland, Azores, Tristan, etc., 
can cross such thick lens. They lose much of their material, which mixes with the 
asthenosphere matter, leading to the appearance of T-MORB (oceanic plateau basalts) and E-
MORB in the adjacent parts of the spreading zone (Basaltic ..., 1981). Only such plumes can 
pass through the asthenosphere lens and products of their melting reach the surface, forming 
oceanic islands and seamounts. The existence of less powerful plumes may indicate the 
appearance of mantle-crustal magmas of the siliceous Fe-Ti-oxide series (see Section 2.3); still 
weaker plumes "damped" in the thick asthenospheric lens. In this connection, attention is 
drawn to that this lens itself is not a single uniform body, and is subdivided into several 
segments (Fig. 10). It is also confirmed by the results of geochemical studies of basalts 
throughout the MAR length (Fig. 15) (Dmitriev et al, 1999; Silantyev, Sokolov, 2010).  

Mantle plumes, penetrating the asthenospheric lens, should contribute to forced convective 
mixing of its material and lead to practical levelling of its composition. Obviously, for this 
reason, geochemical and isotopic-geochemical characteristics of MORB, both in the Sierra 
Leone area and all over the MAR, are close to each other. From this it follows that material 
of the asthenosphere is a mixture of moderately depleted lherzolites and geochemically-
enriched material of mantle plumes as finite compositions. Asthenospheric plastic material, 
in contrast to the melt, is mixed substantially worse, which are evidence from variations of 
isotopic and geochemical characteristics of the fresh basalts (see Section 2.1). 
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1 – TOR-1; 2 – TOR-1 + TOR-Fe; 3 – TOR-2; 4 – TOR-1 + TOR-2; 5 - TOR-K. I, II and III - segments of the 1st order: I - 
South Atlantic, II - Southern Region of the North Atlantic, III - Northern Region of the North Atlantic (TOR – varieties 
of tholeiites of ocean ridges), 1 - 4 – segments of the 2nd order: 1 – Equatorial ; 2 – Central; 3 – Azores; 4 – Icelandic. 
Fractures zones: JM – Jan Mayen, CG – Charlie Gibbs, P – Pico, D – Oceanographer, K – Kane, CV - Cape Verde, CH – 
Cheyne, 26o - 26o S, BV – Bouvet. TOR –tholeiite of oceanic ridges.. 

Figure 15. Scheme of tectonomagmatic segmentation of the Mid-Atlantic Ridge. After (Dmitriev et al, 1999). 

As it was mentioned above, according to geophysical data, a colder mantle occurs beneath 
asthenospheric lens (Fig. 10). It is supported by finds of ancient xenogenic zircon grains, 
which, very likely, were trapped by rising plumes from the " slab graveyards" in the mantle 
beneath the ridge (see Section 4). Apparently, the impurities, trapped by plumes from deep 
mantle, as well as material of the shallow lithosphere, trapped by basalts on their way to the 
surface (see Section 2.1), play essential role in scatter of points on the Sr-Nd diagrams and 
the appearance of various "mantle reservoirs," in particular, HIMU.  
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As it was mentioned above, according to geophysical data, a colder mantle occurs beneath 
asthenospheric lens (Fig. 10). It is supported by finds of ancient xenogenic zircon grains, 
which, very likely, were trapped by rising plumes from the " slab graveyards" in the mantle 
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Thus, mantle plumes bring to the geochemically-depleted oceanic asthenosphere 
considerable amount of fresh hot geochemically-enriched material, providing forced 
convection of the material. This leads to more or less effective mixing of the two types of 
finite materials, as well as to general leveling of the asthenosphere composition and 
temperature, thereby support their sustainable dynamic equilibrium in considerable time, at 
least ~140 Myr in case of the Central Atlantic.  

8.2. How formation and development of the oceanic asthenospheric lens occurred? 

Obviously, constant addition of a new (plume) material had to cause to increasing of the 
asthenospheric lens size, leading to its extention in both directions: from the ridge axis 
(spreading itself) and along it (propagation of ridge). As a consequence of the lens 
extending, it becomes a "trap" for the plumes, rising in the neighborhood, which became 
parts of the asthenosphere’s supply system and contribute to further widening of the ocean 
floor in width and length. 

However, it remains unclear how the asthenospheric lens, which promoted oceanic 
spreading, was initially formed. Perhaps, its occurrence was attributed to an elongated area 
of concentrated manifestation of mantle plumes activity. Apparently, in this case the 
extended heads of neighboring large plumes came in contact with each other and merged 
(coalescence) into a single body. This body will grow due to involvement of plumes in the 
neighborhood, gradually increasing in size and can gradually developed into a zone of 
oceanic spreading. Possible  examples of initial stages of the process are ultraslow-spreading 
ridges (Knipovich Gakkel, Monze, Lena Trough), which develope in the North Atlantic and 
the Arctic Ocean, where the MAR propagates (Snow, Edmonds, 2007). 

Modern example of an elongated area of mantle plumes activity may be the Trans-Eurasian 
Belt of tectonomagmatic activation, which stretches out along the whole of Eurasia from the 
Atlantic to the Pacific and appeared after closure of the Mesozoic Tethys Ocean (Sharkov, 
2011). If the plumes are distributed uniformly, a large igneous province, like the Permian-
Triassic Siberian Traps, formed instead of an ocean. 

Thus, data available on the Sierra Leone area and other OCCs allow to complement the existing 
models of the structure and development of slow-spreading ridges and liberalize present-day 
views on processes, occurred in their axes. Besides, they provide opportunity to discuss 
problem of structure of the mantle beneath the slow-spreading ridges. As shown above, the 
shallow oceanic lithosphere is composed mainly by plutonic rocks and high depleted mantle 
and qualitatively different from the underlying asthenospheric lens, formed by moderately 
depleted material. Located beneath the lens deep mantle also differs significantly from the 
asthenospheric material. From this it follows that all three components of the mantle under the 
slow-spreading MAR have an independent origin, and whole-mantle convection is absent here. 

The latest data on the geology, petrology, geochemistry, isotopy and geophysics of the 
oceanic bedrocks takes into account in the proposed model. These data were not known a 
half century ago, when the basic conceptions of plate tectonics were elaborated. Gradually it 
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has revealed details that allow to take a new look at the nature and mechanisms of oceanic 
spreading. In general, our data suggest that real tectonomagmatic processes in the axis of 
slow-spreading MAR are essential different from existing views on processes and 
mechanisms of oceanic spreading. Obviously, there is still much uncertainty, but it is also 
clear that new approaches to the study of geology and petrology of ocean are necessary. 

9. Conclusions 

1. Sierra Leone area, located in the axial part of the MAR (5o-7oN), is characterized by 
outcrops of extensive deformed and metamorphosed plutonic rocks of the shallow oce-
anic lithosphere. The area are characterized by wide development of extensional struc-
tures, including rift valleys and variably oriented faults. These features of the structure 
and composition of rocks can define the area as a kind of oceanic core complex (OCC). 
However, unlike typical OCCs, outcrops of altered gabbros and serpentinites occur on-
ly on valleys’ slopes and floors, while surface of the ridge is overlapped by flows of  
fresh pillow lavas with chilled glassy crusts, i.e., a kind of "structural unconformity" oc-
curs here. 

2. Fresh basalts are close in composition to E- and T-MORB (oceanic plateau basalts); judg-
ing by #mg and composition of phenocrysts, they are not primary mantle-derived 
melts, and underwent by crystallization differentiation in the intermediate (intrusive) 
chambers. On the way to the surface, they crossed the mantle peridotite and lower-
crustal gabbros, and were partly contaminated by their material. 

3. The lower crust in the area is composed by gabbros of two types: (1) primitive, magne-
sian, derived from MORB, and (2) often hornblende ferrogabbros derived from melts of 
siliceous Fe-Ti-oxide series. These melts, on the one hand, were saturated and supersat-
urated in silica and characterized by elevated water content, which is typical for su-
prasubduction magmas, and on the other hand – have a high content of Ti, Fe, Nb, Ta 
and P, which are typical for magmas of intraplate (plume) origin. It suggests that for-
mation of such specific melts was attributed to melting of hydrated oceanic shallow 
lithosphere under influence of new mantle plumes. Minor trondhjemite occurrences are 
observed in form of veins and small bodies; their origin is considered to anatexis of hy-
drated rocks of the lithosphere by influence of mafic intrusions. 

4. Sulfide mineralization, found in the Markov Deep, is confined to a zone of hydrother-
mal-metasomatic processing in cataclasites upon ferrogabbros and, apparently, was at-
tributed to fluids of magmatic origin, gradually diluted by sea-water from the subfloor 
hydrosphere. The source of these fluids could be shallow intrusions of siliceous Fe-Ti-
oxide series. This mineralized zone is probably a piece of a Extinct39 feeder system of 
former "black smoker". 

5. SHRIMP-II U-Pb dating of zircon grains, extracted from gabbros of the area, revealed 
the two groups: (i) "young", primary magma, with the age of 0.7-2.3 Ma, and (ii) "an-
cient", xenogenic, with age from 87 to 3117 Ma; at that zircons of different ages may be 
found in the same samples. It is assumed that the grains of the "ancient" group belong 
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to material of " slab graveyards", which fragments were captured by ascended mantle 
plumes in the deep mantle. 

6. It is shown that structure of the MAR in geomechanical terms is an example of a pierc-
ing structure, appeared due to the introduction of plastic less dense and less viscous 
layer (asthenosphere) in a more dense layer (shallow lithosphere) under gravity. The 
system is in unstable equilibrium state until appearance of mantle plume, which lifted 
the dense lithosphere at higher hypsometric level in shape of a dome. This is causing 
sliding of material on slopes of the dome (tectonic erosion), often one-sided, resulting in 
exhumation of the deep-seated rocks on ocean floor and forming OCC. The interaction 
of the plume head with the hydrated lithosphere, led to appearance of melts of siliceous 
Fe-Ti-oxide series which providing hydrothermal activity. 

7. As a result of tectonic erosion, pressure at the ridge axis decreased, which led to starting 
of asthenospheric crest ascent; because of decompression, a zone of adiabatic melting 
appeared at the top of the crest and role of basaltic volcanism gradually increasing. The 
ridge axis gradually got a stable triangular shape and slumping of material becomes bi-
lateral.  As a result, intermediate structures, such as Sierra Leone area, with magmatism 
of E- and T-MORB are formed, and then the stage of vast eruptions of MORB comes. 
The process goes to end when the melting zone was overfill by light restite material, 
which is not involved in convection; the restites became a part of the lithosphere, and 
the system returns to a state of unstable equilibrium.  

8. Geological sense of the oceanic spreading, evidently, is a combination of thermal and 
geomechanical processes at the lithosphere-asthenosphere boundary, starting with the 
formation of domes and slumping newly formed material (new lithospheric plates) on 
their slopes. From this standpoint constructive plate boundaries, at least in slow-
spreading ridges, should be represented by a collage of tectonic slices of shallow ocean-
ic lithosphere and basaltic sheets. So, process of spreading in the MAR has a cyclic char-
acter. It begins from appearance of OCCs, often characterized by “one-side spreading” 
and numerous hydrothermal fields, and via structure type Sierra Leone area pass to 
normal bilateral spreading with vast basaltic eruptions.  

9. Based on these data and taking into account the published materials of seismic tomogra-
phy, it is developed a new model of oceanic spreading in the MAR. It is shown that the 
long-term existence of the MAR’s oceanic spreading (at least 140 Myr) and stability of 
composition of basalts can be explained by dynamic equilibrium between permanent re-
moval from asthenosphere of newly formed basalt and replenishment of new geochemi-
cally-enriched material of mantle plumes. The constant injections of a hot plume material 
in asthenospheric lens provide forced convection its material and prevents it from freez-
ing; moreover, it also promote expansion of the asthenosphere both across a ridge axis 
(oceanic spreading) and along its axis (propagation of the ridge). 

10. How it is evidence from the MAR, three independent components in structure of its 
mantle occur: (i) shallow lithosphere (including basaltic upper crust), (ii) asthenosheric 
lens beneath the ridge, and (iii) deep mantle with “graveyards of slabs”. Each of them, 
how it was shown above, has own origin and composition. From this evidently follows 
that the total convection in the oceanic mantle is absent.  
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11. Thus, the processes in the slow-spreading ridge axes are mutually conditioned self-
sustaining character, resulting in almost continuous growth of the oceanic lithosphere 
in its different parts, and supported the process of spreading, as evidenced by the pres-
ence of symmetrical magnetic anomalies. 

12. Slow- and ultraslow-spreading ridges are a special class of oceanic spreading, characterized 
by widespread development of oceanic core complexes and absence of subduction on pe-
riphery of the oceans, where developed passive margins. Appearance of such ridges is as-
sociated with the elongated areas of concentrated manifestation of sustainable mantle 
plume activity. Apparently, extended heads of large plume came into contact with each 
other, merging (coalescenced) in almost single body asthenospheric lenses.  
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to material of " slab graveyards", which fragments were captured by ascended mantle 
plumes in the deep mantle. 

6. It is shown that structure of the MAR in geomechanical terms is an example of a pierc-
ing structure, appeared due to the introduction of plastic less dense and less viscous 
layer (asthenosphere) in a more dense layer (shallow lithosphere) under gravity. The 
system is in unstable equilibrium state until appearance of mantle plume, which lifted 
the dense lithosphere at higher hypsometric level in shape of a dome. This is causing 
sliding of material on slopes of the dome (tectonic erosion), often one-sided, resulting in 
exhumation of the deep-seated rocks on ocean floor and forming OCC. The interaction 
of the plume head with the hydrated lithosphere, led to appearance of melts of siliceous 
Fe-Ti-oxide series which providing hydrothermal activity. 

7. As a result of tectonic erosion, pressure at the ridge axis decreased, which led to starting 
of asthenospheric crest ascent; because of decompression, a zone of adiabatic melting 
appeared at the top of the crest and role of basaltic volcanism gradually increasing. The 
ridge axis gradually got a stable triangular shape and slumping of material becomes bi-
lateral.  As a result, intermediate structures, such as Sierra Leone area, with magmatism 
of E- and T-MORB are formed, and then the stage of vast eruptions of MORB comes. 
The process goes to end when the melting zone was overfill by light restite material, 
which is not involved in convection; the restites became a part of the lithosphere, and 
the system returns to a state of unstable equilibrium.  

8. Geological sense of the oceanic spreading, evidently, is a combination of thermal and 
geomechanical processes at the lithosphere-asthenosphere boundary, starting with the 
formation of domes and slumping newly formed material (new lithospheric plates) on 
their slopes. From this standpoint constructive plate boundaries, at least in slow-
spreading ridges, should be represented by a collage of tectonic slices of shallow ocean-
ic lithosphere and basaltic sheets. So, process of spreading in the MAR has a cyclic char-
acter. It begins from appearance of OCCs, often characterized by “one-side spreading” 
and numerous hydrothermal fields, and via structure type Sierra Leone area pass to 
normal bilateral spreading with vast basaltic eruptions.  

9. Based on these data and taking into account the published materials of seismic tomogra-
phy, it is developed a new model of oceanic spreading in the MAR. It is shown that the 
long-term existence of the MAR’s oceanic spreading (at least 140 Myr) and stability of 
composition of basalts can be explained by dynamic equilibrium between permanent re-
moval from asthenosphere of newly formed basalt and replenishment of new geochemi-
cally-enriched material of mantle plumes. The constant injections of a hot plume material 
in asthenospheric lens provide forced convection its material and prevents it from freez-
ing; moreover, it also promote expansion of the asthenosphere both across a ridge axis 
(oceanic spreading) and along its axis (propagation of the ridge). 

10. How it is evidence from the MAR, three independent components in structure of its 
mantle occur: (i) shallow lithosphere (including basaltic upper crust), (ii) asthenosheric 
lens beneath the ridge, and (iii) deep mantle with “graveyards of slabs”. Each of them, 
how it was shown above, has own origin and composition. From this evidently follows 
that the total convection in the oceanic mantle is absent.  
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11. Thus, the processes in the slow-spreading ridge axes are mutually conditioned self-
sustaining character, resulting in almost continuous growth of the oceanic lithosphere 
in its different parts, and supported the process of spreading, as evidenced by the pres-
ence of symmetrical magnetic anomalies. 

12. Slow- and ultraslow-spreading ridges are a special class of oceanic spreading, characterized 
by widespread development of oceanic core complexes and absence of subduction on pe-
riphery of the oceans, where developed passive margins. Appearance of such ridges is as-
sociated with the elongated areas of concentrated manifestation of sustainable mantle 
plume activity. Apparently, extended heads of large plume came into contact with each 
other, merging (coalescenced) in almost single body asthenospheric lenses.  
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1. Introduction 

The Caucasus Mountain System (Fig. 1) is the part of the largest Alpine‐Himalayan collision 
zone, stretching out for 16,000 kilometers across Eurasia from the Western Mediterranean to 
the Western Pacific. In geological terms, it is represented by huge area of the Trans‐Eurasian 
Belt (TEB) of Late Cenozoic activation, which was formed after the closure of the Mesozoic‐
Early Cenozoic ocean Neotetis  (Sharkov, 2011). TEB  is characterized by powerful modern 
processes of mountain building, appearance of rift structures, numerous  intraplate basaltic 
lava plateaus  and  chains of  intracontinental  andesite‐latite volcanic  arcs  that  trace  suture 
zone of continental plates collision. In that both types of magmatism developed almost sim‐
ultaneously with each other and with the tectonic processes of the entire length of the belt. 
Large amagmatic blocks (North‐Eurasian and Indian) are located on its both sides. 

Despite  of  long‐standing  geological  and  geophysical  investigations,  the  Caucasus  is  still 
insufficiently studied region, especially in terms of interrelation of its deep‐seated structure 
with neotectonics and manifestations of  late Cenozoiv volcanism. However, numerous di‐
verse data obtained during  the  recent years, allow us  to  consider  this  region as a  testing 
place for a comprehensive study of modern geodynamic and petrologic processes in zone of 
continental plates collision.  

The aim of this chapter is synthesis of geological, petrological and geophysical information 
about  the deep‐seated processes  in  the Caucasian parts of  the collision zone and  their ex‐
pression in the geological processes in the crust. 
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Figure 1. Location of the Caucasus Mountain System in World map of volcanoes, earthquakes and plate 
tectonics (World map of volcanoes, earthquakes and plate tectonics;. Compiled by T. Simkin, R.L. Till‐
ing, J.N. Taggart, W.J. Jones and H. Spall. Smithsonian Institution and US Geological Survey, 1989). 

2. Alpine‐Caucasian part of the convergence zone 

The most  complicated  structure within of  the Trans‐Eurasian Belt of  the  late Cenozoic 
activization  has  Alpine‐Caucasian  segment,  where  systems  of  andesite‐latite  volcanic 
arcs  and back‐arc basins  (Alboran, Tyrrhenian,  and Aegean  seas  as well  as Pannonian 
depression) occur (Fig. 2). Despite the differences in the morphology of these structures, 
they have several common features. Along their periphery developed fold‐thrust zone, a 
kind of  ʺaccretionary prismʺ  that  form  the  ridges of  the Alps, Carpathians, Apennines, 
Gibraltar  arc,  etc.  Among  tectonic  slices  are  often  observed  deep‐water  sedimentary 
rocks of  the Tethys, ophiolite  complexes, and  sometimes blocks of  the  lower  crust and 
upper mantle  rocks  like  Ivrea‐Verbano, Ronda, Beni Bousera and others  (Magmatic  ..., 
1988). 

In  the rear of  these structures, repeating  their configuration, andesite‐latite volcanic arc of 
three types occur: (i) island (Aegean), (ii) ʺsemicontinentalʺ, located partly on the continent 
and in part ‐ directly adjacent to it (Alboranian, South‐Italian, etc.), and (iii) ʺintracontinen‐
talʺ  (Carpathian,  Anatolian‐Caucasian‐Elburssian,  etc.).  Behind  these  arcs  newly‐formed 
depressions occur with thinned at the expense of  lower high‐velocity  layers (Gize, Pavlen‐
kova,  1988)  crust  of  intermediate  or  even  oceanic  type, within which  basaltic  volcanism 
develops. Oceanic crust in the Western Mediterranean has evolved in the Late Cenozoic due 
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to continental crust  the African plate  (Ricou et al., 1986; Ziegler et al., 2006) as a  result of 
back‐arc spreading (Sharkov, Svalova, 2011). 

 
Figure 2. Distribution of the late Cenozoic igneous rocks within the Alpine Belt 
1 – back‐arc seas (A – Alboran, T – Tyrrhenian; Ae – Aegian) and “downfall” seas (B –Black, C – Caspian);  
2 – back‐arc sedimentary basins (P‐ Pannonian, Po – Po valley); 3 – late Cenozoic andesite‐latite volcanic 
arcs (in circles): 1 – Alboran, 2 – Cabil‐Tell, 3 – Sardinian, 4 – South‐Italian, 5 – Drava‐Insubrian,  
6 – Evganey, 7 – Carpatian, 8 – Balkanian, 9 – Aegian, 10 ‐12 – Anatolian‐Caucasian‐Elburssian  
(10‐ Anatolia‐Caucasian, 11 – zone of the Modern Caucasus volcanism, 12 – Caucasus‐Elburssian);  
4 – areas of flood basaltic volcanism (in square): 1 – South Spain and Portugal, 2 – Atlas, 3 – Eastern 
Spain, 4 – Central France massif, 5 – Rhine graben, 6 – Czech‐Silesian, 7 – Pannonian,  
8 – Western Turkey, 10 – northern Arabia; 5 – suture zones of major thrust structures  

According to geophysical data, lithosphere of the Alpine Belt has very complicated structure 
and rather different beneath ridges and basins (Hearn, 1999; Artemieva et al., 2006, Kissling 
et al., 2006). M. Artemiev  (1971)  firstly showed  that  two  types of basins exist here  (Fig. 3). 
The  first  type  (Tyrrhenian, Aegian,  and Alboran  seas  a well  as Pannonian depression)  is 
characterized  by  large  positive  isostatic  anomalies, which  evidence  about  excess  of mass 
beneath them, and presence of basaltic volcanism. Very likely, they represent occurrence of 
the present‐day  extended mantle plume heads, which  continues  to  receive  fresh material 
resulting in onwards displacement of volcanic arcs in time. Judging by the magnitude of the 
anomalies, the most intense it arrives in the areas beneath the youngest back‐arc sea of the 
Mediterranean ‐ Aegean, as well as under the Pannonian basin. 

Propagation of the plume heads, judging on geological data, had diversy‐oriented character 
‐ under  the Carpathians material moved  to  the  east  (Royden,  1989; Harangi  et  al.,  2006), 
under the Tyrrhenian Sea ‐ in the south‐east (Rehault et al., 1987; Harangi et al., 2006), under 
the Aegean Sea  ‐  to  the  south  (Harangi  et  al.,  2006), under  the Alboranian Sea  –  to west 
(Lonengran, White, 1997). At that crustal material above extended plume heads was trans‐
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ported  to  their  front, where  involved  into descending mantle  flows with  the  formation of 
subduction zones with the corresponding magmatism; back‐arc basins with transitional and 
oceanic crust were formed in their rear (Bogatikov et al, 2009). 

Simultaneously with formation of depressions in the collision zone rift systems formed and 
basaltic  volcanism  develops,  represented  mainly  Fe‐Ti  subalkaline  basalts  typical  for 
intraplate (plume) magmatism (rifts in Central and Western Europe, Atlas, basalt plateaus of 
North Africa and Western Arabia, etc.), emerging in front of the mountain ranges (Grachev, 
2003; Wilson,  Downes,  2006).  Based  on  isotopic  and  geochemical  data,  this  anorogenic 
Circum‐Mediterranean magmatism has a common  source  ‐  the  so‐called Common Mantle 
Reservoir  (Common  Mantle  Reservoir,  Hofmann,  1997;  Lustrino,  Wilson,  2007).  This 
obviously  indicates presence of the modern mantle superplume beneath the whole region; 
Alpine orogen with its complex system of ridges and basins located over the central part of 
this superplume.  It is in a good agreement with geophysical data: according to (Hearn, 1999; 
Smewing et al., 1991, etc.), these plumes are merged into a single asthenospheric uplift at a 
depth of 200‐250 km.  

The  second  type  of  depressions  presented  by  the  Eastern Mediterranean,  including  the 
Ionian Sea, and the Black and Caspian seas. In contrast to the aforementioned first type of 
depressions, there are large isostatic minimums occurred beneath them, indicating a deficit 
of mass, probably due  to  the downward  currents  in  the mantle  (ʺcold plumesʺ)  between 
extended heads of ʺhotʺ plumes. For these seas are typical passive margins, thick (up to 16‐
20 km) covers of Meso‐Cenozoic sediments and oceanic crust; magmatic activity absent  in 
connection  with  them.  One  of  the  main  minima  located  in  the  eastern  Mediterranean 
(Levantine  basin), where  approximately  3‐3.5 Ma  rapid  subsidence  area  below  sea  level 
occurred  (Emels et al., 1995). Substantial  isostatic anomalies are absent  in connection with 
the Black Sea, which, probably, indicates a reduced rate of downward movement. 

Basins of the Black and Caspian seas look like a large ʺdownfallsʺ which cutoff pre‐Pliocene 
structures of the Caucasus and the Kopetdag. The formation of these seas began, apparently, 
in  the  early  Cretaceous,  but  a  significant  deepening  of  the  basins  occurred  in  the  late 
Oligocene‐early  Miocene,  and  in  Miocene  gradual  shallowing  of  the  basins  took  place 
(Zonenshain, Le Pichon, 1986). New deepening of the Black Sea and South Caspian basins 
occurred in Pliocene‐Quaternary, which happened almost simultaneously with the uplift of 
the Caucasus and the Crimea, which in the Oligocene‐early Miocene were not expressed in 
the relief (Grachev, 2000). 

Judging on geophysical data, along  the sides of  ʺdownfallʺ basins  (for example, under  the 
northern  parts  of  the  Black  Sea  and  Eastern Mediterranean),  steeply‐dipping  seismically 
active  zones  occur, which  stretching  in  the mantle  to  depths  of  60‐70  km  (Zverev,  2002; 
Shempelev et al, 2001).  

An exception to the general rule, a large positive isostatic anomaly is, situated beneath the 
Trans‐Caucasian  Transverse  Uplift  on  the  Great  and  Lesser  Caucasus  (see  Fig.  3).  It  is 
located between  the  ʺdownfallsʺ of  the Black and Caspian Seas, and continues  to south  to 
eastern  Anatolia  and  north  of  the  Arabian  Peninsula.  Obviously,  this  anomaly  is  also 
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associated with ascending of a mantle plume. There is no depression here, but the front of 
the Anatolian‐Caucasian‐Elburssian andesite‐latite arc shifted sharply to the north, forming 
a zone of young volcanism of the Caucasus. 

 

 

 

 
 
1 ‐ regional lows of average intensity; 2 ‐ of high intensity; 3 ‐ regional highs of average intensity; 4 ‐ intense;  
5 ‐ volcanic rocks: a ‐ calc‐alkaline series, b ‐ basalt series; 6 – boundaries of the Alpine Belt 

Figure 3. Distribution of regional isostatic anomalies and areas of Cenozoic volcanism in Alpine Belt. 
After M.Artemiev. 

3. Features of structure of Caucasian segment 

The Caucasus Mountains are located in the eastern part of the actual Alpine zone itselfs in 
the Arabian‐Eurasian syntaxis, between the ʺdownfallsʺ of Black and Caspian seas (Fig. 1). 
As  it was mentioned above,  these seas, very  likely, represent small relics of  the Neotethys 
Ocean, which gradually shallowed in the Miocene; their new significant deepening began in 
the Pliocene‐Quaternary, along with the rise of the Caucasus and the Crimea.   

Main Caucasian Ridge (Greater Caucasus, GC), in essence, is the southern edge of the Eurasian 
plate, raised along the Main Caucasus Fault (MCF). The latter is a part of a super‐large deep‐
seated  fault,  traceable  from  the  Kopetdag  across  the  Caspian  Sea,  the  Caucasus  and  the 
Crimea.  Very  likely,  that  its  further  continuation  is  the  Trans‐European  Suture  Zone 
(Tornquist‐Teisseyre Fault Zone), which  separates  the East European  craton  from European 
Variscides  and Alpides  (Artemieva  et  al.,  2006).  In  essence,  this Kopetdag‐Caucasus‐Trans‐
European super‐fault divides the Alpine orogen and stable Eurasian plate sensu stricto (Fig. 4). 

There  is a consensus now  that  formation of  the Alpine  tectonic  structure of  the Caucasus 
occurred under  leadership of  submeridional horizontal  compression.  It  is generated by  a 
counter movement of  two plates:  the Arabian  ledge  (the  indenter) and  the East European 
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ported  to  their  front, where  involved  into descending mantle  flows with  the  formation of 
subduction zones with the corresponding magmatism; back‐arc basins with transitional and 
oceanic crust were formed in their rear (Bogatikov et al, 2009). 
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depressions, there are large isostatic minimums occurred beneath them, indicating a deficit 
of mass, probably due  to  the downward  currents  in  the mantle  (ʺcold plumesʺ)  between 
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20 km) covers of Meso‐Cenozoic sediments and oceanic crust; magmatic activity absent  in 
connection  with  them.  One  of  the  main  minima  located  in  the  eastern  Mediterranean 
(Levantine  basin), where  approximately  3‐3.5 Ma  rapid  subsidence  area  below  sea  level 
occurred  (Emels et al., 1995). Substantial  isostatic anomalies are absent  in connection with 
the Black Sea, which, probably, indicates a reduced rate of downward movement. 

Basins of the Black and Caspian seas look like a large ʺdownfallsʺ which cutoff pre‐Pliocene 
structures of the Caucasus and the Kopetdag. The formation of these seas began, apparently, 
in  the  early  Cretaceous,  but  a  significant  deepening  of  the  basins  occurred  in  the  late 
Oligocene‐early  Miocene,  and  in  Miocene  gradual  shallowing  of  the  basins  took  place 
(Zonenshain, Le Pichon, 1986). New deepening of the Black Sea and South Caspian basins 
occurred in Pliocene‐Quaternary, which happened almost simultaneously with the uplift of 
the Caucasus and the Crimea, which in the Oligocene‐early Miocene were not expressed in 
the relief (Grachev, 2000). 

Judging on geophysical data, along  the sides of  ʺdownfallʺ basins  (for example, under  the 
northern  parts  of  the  Black  Sea  and  Eastern Mediterranean),  steeply‐dipping  seismically 
active  zones  occur, which  stretching  in  the mantle  to  depths  of  60‐70  km  (Zverev,  2002; 
Shempelev et al, 2001).  

An exception to the general rule, a large positive isostatic anomaly is, situated beneath the 
Trans‐Caucasian  Transverse  Uplift  on  the  Great  and  Lesser  Caucasus  (see  Fig.  3).  It  is 
located between  the  ʺdownfallsʺ of  the Black and Caspian Seas, and continues  to south  to 
eastern  Anatolia  and  north  of  the  Arabian  Peninsula.  Obviously,  this  anomaly  is  also 
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associated with ascending of a mantle plume. There is no depression here, but the front of 
the Anatolian‐Caucasian‐Elburssian andesite‐latite arc shifted sharply to the north, forming 
a zone of young volcanism of the Caucasus. 

 

 

 

 
 
1 ‐ regional lows of average intensity; 2 ‐ of high intensity; 3 ‐ regional highs of average intensity; 4 ‐ intense;  
5 ‐ volcanic rocks: a ‐ calc‐alkaline series, b ‐ basalt series; 6 – boundaries of the Alpine Belt 

Figure 3. Distribution of regional isostatic anomalies and areas of Cenozoic volcanism in Alpine Belt. 
After M.Artemiev. 

3. Features of structure of Caucasian segment 

The Caucasus Mountains are located in the eastern part of the actual Alpine zone itselfs in 
the Arabian‐Eurasian syntaxis, between the ʺdownfallsʺ of Black and Caspian seas (Fig. 1). 
As  it was mentioned above,  these seas, very  likely, represent small relics of  the Neotethys 
Ocean, which gradually shallowed in the Miocene; their new significant deepening began in 
the Pliocene‐Quaternary, along with the rise of the Caucasus and the Crimea.   

Main Caucasian Ridge (Greater Caucasus, GC), in essence, is the southern edge of the Eurasian 
plate, raised along the Main Caucasus Fault (MCF). The latter is a part of a super‐large deep‐
seated  fault,  traceable  from  the  Kopetdag  across  the  Caspian  Sea,  the  Caucasus  and  the 
Crimea.  Very  likely,  that  its  further  continuation  is  the  Trans‐European  Suture  Zone 
(Tornquist‐Teisseyre Fault Zone), which  separates  the East European  craton  from European 
Variscides  and Alpides  (Artemieva  et  al.,  2006).  In  essence,  this Kopetdag‐Caucasus‐Trans‐
European super‐fault divides the Alpine orogen and stable Eurasian plate sensu stricto (Fig. 4). 

There  is a consensus now  that  formation of  the Alpine  tectonic  structure of  the Caucasus 
occurred under  leadership of  submeridional horizontal  compression.  It  is generated by  a 
counter movement of  two plates:  the Arabian  ledge  (the  indenter) and  the East European 



 
Tectonics – Recent Advances 

 

42 

Craton. Pressure is transmitted from the Arabian to the area of the Greater Caucasus (Arabi‐
(Arabian‐Caucasian  syntaxis).  The  current  ʺinvasionʺ  of  the  Arabian  wedge  into  the 
Eurasian  plate  occurs  along  the  Bitlis‐Zagros  toward  the  Greater  Caucasus,  and  its 
displacement relative to Eurasia takes place at a rate of several centimeters per year (Saintot 
et al., 2006). Reducing the space between Arabian  indenter and Eurasian plate  in the Late‐
Alpian time reaches a total of 400 km, but it is unevenly distributed over the area (Leonov, 
2007). The bulk of  it  falls on  the  territory  lying south of  the Main Caucasian Fault. To  the 
north of it, within the Greater Caucasus, some reduction also takes place, but it is small and, 
apparently, does not exceed a few tens of kilometers. 

 

 

 

 
 
TESZ – Trans‐European Suture Zone; MCF – Main Caucasian Fault; KDF – Kopetdag Fault 

Figure 4. Kopetdag‐Caucasian‐Trans‐European superfault. 

In  this  context,  great  importance  is  the  structure  of  the  MCF.  According  to  popular 
opinion,  it  is  a  large  overthrust  or  underthrust  Transcaucasian massif  under  the Great 
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Caucasus  (Khain,  1984;  Saintot  et  al.,  2006  and  references  therein). However,  the direct 
and indirect observations of geological data, as well as the most straightforward form of 
the  fault  suggests  that  the  leading  role play here  steep  imbricate  structures and  reverse 
faults; a steep or vertical inclination of the MCF observed from geophysical data to depths 
of 70‐80 km (Shempelev et al, 2005). From this position the MCF is a reverse fault with a 
large value of vertical displacement, but without a  large horizontal component  (Leonov, 
2007).  In  this  case,  the  reduction of  space  to  the  south of  the GC may be due  to  lateral 
ʺdiffluenceʺ of the matter to both sides before the hard ʺstopʺ of the East European Craton 
under the pressure of the Arabian indenter, as it can follows from the results of the study 
of modern  GPS‐deformation  in  the  zone  of Africa‐Arabia‐Eurasia  continental  collision 
(Reilinger  et  al.,  2006).  In  other  words,  judging  on    geological  and  geophysical  data, 
convergence of Arabia with Eurasia is substantially accommodated by lateral transport of 
material within the interior part of the collision zone and lithospheric shortening between 
the Caucasus and Zagros mountains. 

4. Late Cenozoic volcanism of the Caucasus 

An important feature of the area of syntaxis is a large belt of Late Cenozoic (up to practically 
present‐day)  volcanism, which  extends  in  submeridional  (Transcaucasian)  direction  from 
the eastern Anatolia via the Lesser to the Greater Caucasus, where large Elbrus and Kazbek 
volcanoes occur. Volcanics of  this belt on  their petrological  and geochemical  features  are 
often close to the suprasubduction calc‐alkaline magmas, and represented mostly by basaltic 
andesites,  andesites  and  dacites  under  subordinate  role  of  low‐Ti  basalts  and  rhyolites 
(Koronovsky, Demina, 2007; Keskin et al., 2007). Volcanic structures themselves with a lot of 
calderas and acid pyroclastics are also very close to the volcanoes of island arcs and active 
continental margins. Along with this type of magmatism, extensive lava plateaus, formed by 
eruptions  (often  fissured)  of  moderately  alkaline  basalts  of  within‐plate  type,  such  as 
Javakheti, Geghama, Syunik, Kars, and others, are also observed in the region. 

Volcanics  of  the  calc‐alkaline  series  (ʺsuprasubduction  typeʺ)  is  of  a  prime  interest.  In 
contrast to the island arcs and active continental margins, Eastanatolian‐Caucasus volcanic 
belt stretches across the overall structure of the Greater Caucasus, following the direction of 
positive Transcaucasian  isostatic anomaly.  Just south of  the Van Lake,  this belt  is divided 
into two branches: one of them can be traced to the west, to Central Anatolia, and the other ‐ 
to  the east,  toward  the Elburs and  the Zagros. Moreover, although  the Arabian‐Caucasian 
syntaxis  is  characterized  by  high  seismicity,  the  earthquake  hypocenters with  depth  not 
more than 50‐60 km dominated, and deep‐focus earthquakes (up to 120 km) are extremely 
rare and occurred only in the eastern part of the GC at its border with the Caspian Sea (Fig. 
5 and 6). From this  it follows that there  is no any subduction beneath the eastern Anatolia 
(Sandvol et al., 2003) and Caucasus at present. 

Isotopic and geochemical data suggest that origin of magmatism of ʺsuprasubduction typeʺ 
associated with  interaction  between  a mantle  plume  head  and  continental  crust material 
(Lebedev et al, 2006; 2011; Chugaev et al., 2012). Judging by the fact that the orientation of 
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Craton. Pressure is transmitted from the Arabian to the area of the Greater Caucasus (Arabi‐
(Arabian‐Caucasian  syntaxis).  The  current  ʺinvasionʺ  of  the  Arabian  wedge  into  the 
Eurasian  plate  occurs  along  the  Bitlis‐Zagros  toward  the  Greater  Caucasus,  and  its 
displacement relative to Eurasia takes place at a rate of several centimeters per year (Saintot 
et al., 2006). Reducing the space between Arabian  indenter and Eurasian plate  in the Late‐
Alpian time reaches a total of 400 km, but it is unevenly distributed over the area (Leonov, 
2007). The bulk of  it  falls on  the  territory  lying south of  the Main Caucasian Fault. To  the 
north of it, within the Greater Caucasus, some reduction also takes place, but it is small and, 
apparently, does not exceed a few tens of kilometers. 
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Figure 4. Kopetdag‐Caucasian‐Trans‐European superfault. 

In  this  context,  great  importance  is  the  structure  of  the  MCF.  According  to  popular 
opinion,  it  is  a  large  overthrust  or  underthrust  Transcaucasian massif  under  the Great 
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Caucasus  (Khain,  1984;  Saintot  et  al.,  2006  and  references  therein). However,  the direct 
and indirect observations of geological data, as well as the most straightforward form of 
the  fault  suggests  that  the  leading  role play here  steep  imbricate  structures and  reverse 
faults; a steep or vertical inclination of the MCF observed from geophysical data to depths 
of 70‐80 km (Shempelev et al, 2005). From this position the MCF is a reverse fault with a 
large value of vertical displacement, but without a  large horizontal component  (Leonov, 
2007).  In  this  case,  the  reduction of  space  to  the  south of  the GC may be due  to  lateral 
ʺdiffluenceʺ of the matter to both sides before the hard ʺstopʺ of the East European Craton 
under the pressure of the Arabian indenter, as it can follows from the results of the study 
of modern  GPS‐deformation  in  the  zone  of Africa‐Arabia‐Eurasia  continental  collision 
(Reilinger  et  al.,  2006).  In  other  words,  judging  on    geological  and  geophysical  data, 
convergence of Arabia with Eurasia is substantially accommodated by lateral transport of 
material within the interior part of the collision zone and lithospheric shortening between 
the Caucasus and Zagros mountains. 

4. Late Cenozoic volcanism of the Caucasus 

An important feature of the area of syntaxis is a large belt of Late Cenozoic (up to practically 
present‐day)  volcanism, which  extends  in  submeridional  (Transcaucasian)  direction  from 
the eastern Anatolia via the Lesser to the Greater Caucasus, where large Elbrus and Kazbek 
volcanoes occur. Volcanics of  this belt on  their petrological  and geochemical  features  are 
often close to the suprasubduction calc‐alkaline magmas, and represented mostly by basaltic 
andesites,  andesites  and  dacites  under  subordinate  role  of  low‐Ti  basalts  and  rhyolites 
(Koronovsky, Demina, 2007; Keskin et al., 2007). Volcanic structures themselves with a lot of 
calderas and acid pyroclastics are also very close to the volcanoes of island arcs and active 
continental margins. Along with this type of magmatism, extensive lava plateaus, formed by 
eruptions  (often  fissured)  of  moderately  alkaline  basalts  of  within‐plate  type,  such  as 
Javakheti, Geghama, Syunik, Kars, and others, are also observed in the region. 

Volcanics  of  the  calc‐alkaline  series  (ʺsuprasubduction  typeʺ)  is  of  a  prime  interest.  In 
contrast to the island arcs and active continental margins, Eastanatolian‐Caucasus volcanic 
belt stretches across the overall structure of the Greater Caucasus, following the direction of 
positive Transcaucasian  isostatic anomaly.  Just south of  the Van Lake,  this belt  is divided 
into two branches: one of them can be traced to the west, to Central Anatolia, and the other ‐ 
to  the east,  toward  the Elburs and  the Zagros. Moreover, although  the Arabian‐Caucasian 
syntaxis  is  characterized  by  high  seismicity,  the  earthquake  hypocenters with  depth  not 
more than 50‐60 km dominated, and deep‐focus earthquakes (up to 120 km) are extremely 
rare and occurred only in the eastern part of the GC at its border with the Caspian Sea (Fig. 
5 and 6). From this  it follows that there  is no any subduction beneath the eastern Anatolia 
(Sandvol et al., 2003) and Caucasus at present. 

Isotopic and geochemical data suggest that origin of magmatism of ʺsuprasubduction typeʺ 
associated with  interaction  between  a mantle  plume  head  and  continental  crust material 
(Lebedev et al, 2006; 2011; Chugaev et al., 2012). Judging by the fact that the orientation of 
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East‐Anatolian‐Caucasian  zone,  where  joined  Anatolian‐Caucasian  and  Caucasian‐
Elburssian  arcs,  practically  coincides  with  the  zone  of  syntaxis,  i.e.  with  the  area  of 
maximum stress, we  think  that melting of crustal material  in processes of deformations at 
high pressures played an  important role  in generation of these magmas. As shown earlier, 
crystal  lattice of minerals under such conditions  is at  the stress state, which making  them 
easier  to  disintegrate,  and  the  conversion  to  the  liquid  phase  requires  much  less  heat 
(Sharkov, 2004 and references herein). 

An  essential  role  in  this  process  of  melting  can  play  frictional  heat  generated  during 
deformation  (Frischbutter, Hanisch,  1991; Molnar, England,  1995)  and mantle  fluids  from 
degassing due to decompression of the plume head, which penetrated a deformable crust, 
introducing  some warmth  and  some  components,  how  it  is  determined  by  isotopic  and 
geochemical methods. From this standpoint the emergence of the Anatolian‐Caucasian and 
Caucasian‐Elburssian arcs may be due  to  the diffluence of deep‐seated crustal material  to 
both  sides  from  the Arabian  indenter,  fixing  appearance of  foci of melting  related  to  the 
tectonic flowage of material. In other words, these volcanic arc trace suture zone, on which 
outflow of crustal matter  from  the “stop” of  the Eurasian plate occurred  in  the process of 
continental  collision.  Likely,  the  location  of  these  sutures  zones  was  determined  by 
configuration of  the plume head which extends  to  the north and oncoming  ʺstreamlinedʺ 
from the both sides by tectonized material of shallow lithosphere. 

 
 
 

 
 
Figure 5. Distribution of the earthquakes in the region. Shallow focuses sharply predominate. 
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Figure 6. Distribution of earthquake focuses beneath the volcanic area Eastern Turkey – Caucasus  

Similar isotopic and geochemical characteristics were established for the late Cenozoic calc‐
alkaline  volcanic  rocks  in  the  zone  of  continental  collision  in  the  Alpine‐Mediterranean 
region, where these features of magmas are usually explained by the complex composition 
of  the mantle sources, strongly contaminated by crustal material  (Harangi et al., 2006 and 
references herein). 

5. Discordance between deep‐seated situation and geological structure of 
the region 

Attention  is drawn  to discordance of deep‐seated processes and geological  situation on 
the surface: the Kopetdag‐Caucasian‐Trans‐European superfault sinking beneath  level of 
the  Caspian  Sea, where  it  can  be  traced  only  by  a  strip  of  earthquakes.  This  fault  is 
distorted  in  the  north  of  the  Black  Sea,  which  may  be  indicative  of  the  continued 
deepening  of  the  sea  which  disturb  the  subsurface  geological  structures  (Fig.  7).  In 
addition, geophysical and geological data indicate that the head of the mantle plume from 
the late Miocene has extended to the north, crossing at the depth the MCF and resulting in 
the appearance of the modern volcanism including the late Quaternary volcanoes Kazbek 
and Elbrus with  its  present‐day  shallow magmatic  chambers  (Masurenkov,  Sobisevich, 
2010; Gurbanov et al., 2011). It is possible that ʺdivingʺ of the plume head under the edge 
of the Eurasian plate, which occurred in the Miocene and continued at present, caused a 
regeneration of an older suture zone, leading to the rise of the Greater Caucasus. Thus, the 
geological  situation  in  the  region  continues  to develop, mainly due  to  large‐scale deep‐
seated processes. 
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Figure 7. Discordances of the Kopetdag‐Caucasian‐Trans‐European superfault in the region 

It is pay attention that orientation of the Anatolian‐Caucasian volcanic arc does not coincide 
with the largest neotectonic structures on the Turkish territory – North‐Anatolian and East‐
Anatolian  fractures  zones:  it  is  located  between  them.  There  is  no  clear  correlation  also 
between volcanism and the present‐day motions of crustal material which established in the 
zone  of  Africa‐Arabia‐Eurasia  continental  collision  by  GPS  constraints  (Reilinger  et  al., 
2006). All of these also evidence that deep‐seated processes in the mantle not always found 
their reflection on the relatively shallow crustal level.  

What  could  be  further  scenario? Most  likely,  this  process  of  propagation  of  the mantle 
plume head to the north could lead to ʺcut openʺ of the lithosphere of the Eurasian plate, the 
separation  of  the  Caucasian  mountain  system  into  two  parts  and  the  formation  here 
continental rift zone like the Rhine Graben. 

6. Conclusions 

1. The Caucasus is a part of huge Late Cenozoic Alpine‐Himalayan convergence zone. The 
Greater Caucasus is an edge of the Eurasian plate, raised along the large reverse fault ‐ 
the Main Caucasian Fault. This fault, in turn, is a part of the super‐fault, stretching from 
the Kopetdag to the Trans‐European Suture Zone (zone Tornquist‐Teisseyre).  

2. The  Caucasus  is  limited  from  both  sides  by  large  depressions  modern  Black  and 
Caspian seas of ʺdownfallʺ type, which ʺcutʺ pre‐Pliocene structures both the Caucasus 
and  the Kopetdag;  origin  of  these  seas  is  associated with downward  currents  in  the 
mantle (ʺcold plumesʺ). 

3. The peculiar structure of the region is north‐south Transcaucasian Rise, which is located 
in the northern part of Caucasian‐Arabian syntaxis. Large positive isostatic anomaly is 
confined with it, apparently indicating presence here of the mantle plume head.  

4. Along  the  zone  of  syntaxis  the  belt  of Neogene‐Quaternary  volcanism  occurs which 
begins  in Eastern Anatolia and  traced  through  the Lesser and Greater Caucasus. Two 
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types of volcanic rocks are represented here: (1) prevailing volcanics of calc‐alkaline se‐
series,  very  close  in  petrological  and  geochemical  characteristics  to  suprasubduction 
type,  and  (2)  extensive  lava plateaus  formed  by  basalts  of  intraplate  (plume  related) 
type. 

5. However,  subduction  zone  under  the  Caucasus  region,  as  well  as  throughout  the 
Caucasian‐Arabian  syntaxis  is  absent  and  shallow  earthquakes  (50‐60  km)  are 
dominated here. We considered that origin of calc‐alkaline magmas  is associated with 
interaction between  the mantle plume head and crustal material at  relatively  shallow 
depths under  conditions  of deformation  at  high pressures,  leading  to melting  of  the 
material in the zone of collision. In other words, appearance here of such magmas has 
not considered to any subduction zone. 

6. Reduction of space  in  the area of Caucasian‐Arabian syntaxis, which occurred during 
the  Late  Cenozoic,  reached  400  km;  such  shortening  in  absence  of  subduction was 
apparently  achieved mainly  due  to  ʺdiffluenceʺ  of  the  crustal material  to  both  sides 
before  hard  “stop”  of  the  East  European Craton  under  the  pressure  of  the Arabian 
indenter. 

7. Situation  in  the  region  continues  to develop  now mainly due  to deep‐seated mantle 
processes,  destroying  the  structure  of  the  pre‐Pliocene  collision  zone,  while  the 
development of  the underlying processes occurs  independent of  the processes  in  the 
earthʹs crust. 
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1. Introduction 

Basement structure is crucial in determining the origin, deformation and evolution of basin 
as well as the influence of the basement in the overlying Phanerozoic rocks and deposition 
and migration of hydrocarbon within a basin  [1].  In petroleum  exploration  the  structural 
surface interpreted from magnetic depth estimates is often the best available approximation 
to the true crystalline (metamorphic/igneous) basement configuration and estimate of base‐
ment depth (sedimentary thickness) is a primary exploration risks parameter [2]. Specifical‐
ly,  the magnetic  basement  is  very  relevant  in  the  application  of magnetics  to  petroleum 
exploration. Magnetic  basement  is  the  upper  surface  of  igneous  or  metamorphic  rocks 
whose magnetization is so much larger than that of sedimentary rocks. Magnetic basement 
may or may not coincide with geologic or acoustic basement. In the application of magnetic 
method, the source depth is one of the most important parameters. Others are the geometry 
of the source and contrast in magnetization. Basement structure determined from magnetic 
depth  estimates  provides  insight  into  the  evolution  of more  recent  sedimentary  features 
(subbasin,  localization of  reservoir bearing  structures)  in   areas where  the  inherited base‐
ment fabrics or architecture has affected either continuously or episodically basin evolution 
and development  [2]. Depths  to  the magnetic basement are very useful  in basin modeling 
such as determination of source rock volume and source rock burial depth. The  identifica‐
tion and mapping of geometry, scale and nature of basement structures is critical in under‐
standing  the  influence  of  basement  during  rift  development,  basin  evolution  and  subse‐
quent basin  inversion  [3],  [4]. From  regional  aeromagnetic data  sets,  information  such  as 
tectonic frame of the upper crust can be obtained. The patterns and amplitude of anomalies 
reflect  the depth and magnetic character of crystalline basement,  the distribution and vol‐
ume of  intrusive and extrusive volcanic rocks and the nature of boundaries between mag‐
netic terrains [5]. 
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Magnetic  anomalies  are  a  result  of  two  things:  a  lateral  contrast  in  rock  composition 
(lithology)  or  a  lateral  contrast  in  rock  structure  [6],  [7]. Where  there  is  no  contrast  in 
magnetization  no  anomaly  is  produced.  The  magnetization  could  be  due  to  normal 
induction in the Earth’s field or due to remanent magnetization. For accurate modeling and 
interpretation of magnetic data  it  is  important  to  recognize and  incorporate  the  remanent 
component where they exist. 

Magnetic  anomaly  transformation/enhancement  provides  the  opportunity  to  unravel  the 
basement  structure and  lithology. Such  information  is not  readily available  from  the  total 
intensity data sets especially  if  they are of  low resolution. Our objective  in  this study  is  to 
demonstrate  the  relationship  between  basement  framework,  magnetic  expression  and 
hydrocarbon prospect in the Niger Delta basin using 3‐D modelling and enhancement data 
sets. In the Tertiary Niger Delta basin exploration (seismic) for hydrocarbon  is confined to 
the sedimentary section despite  the  fact  that basement structure analysis has been used  in 
locating hydrocarbon  targets  in other  sedimentary basins of  the world. We  show  that  the 
geodynamics  of  the  deep  basement  are  important  phenomena  to  the  explorationist  and 
could be an important factor that can directly lead to the risk assessment of specific prospect 
sites  in hydrocarbon  exploration.  Specifically, we demonstrate  that basement  structure  in 
the offshore Niger Delta have control on oil and gas discoveries even though the basement 
is known to be beyond drillable depths. It is not possible to prove basement control neither 
with  subsurface  mapping,  as  few  wells  penetrate  basement,  nor  with  seismic,  as  the 
basement  reflector  is  not  always  mappable;  residual  aeromagnetics  is  the  principal 
technique  used  in  mapping  basement  and  it  is  generally  applied  only  to  outline  the 
basement  fault  block  pattern  [8].  [9]  used  aeromagnetic  data  to  show  that  axis  of 
hydrocarbon pool  in Alberta  basin  is  coincident with  the  strike  of  the  basement  sourced 
magnetic signals. [10] reported the relationship between tectonic evolution and hydrocarbon 
in  the  foreland  of  the  Longmen  Mountains  and  showed  that  superimposed  orogenic 
movement  and  related  migration  of  sedimentary  basins  controlled  the  generation, 
migration,  accumulation  and  disappearance  of  hydrocarbons.  [11]  reported  three‐sets  of 
traps from geophysical and geological data in offshore United Arab Emirate of which one is 
basement related. 

2. Location, geologic and tectonic setting 

The study area, fig.1 (Niger Delta) is situated in the Gulf of Guinea. From the Eocene to the 
present, the delta has prograded southwestward, forming depobelts that represent the most 
active portion of  the delta  at  each  stage or  its development  [12]. The  ideas  expressed on 
location, geologic and tectonic setting  is from [13]. The depobelts  in this basin form one of 
the largest regressive deltas in the world with an area of some 300,000km2, sediment volume 
of  500,000km3  [14]  and  a  sediment    thickness  of  over  10km  in  the  basin depocenter. The 
onshore portion of the Niger Delta Province is delineated by the geology of Southern Nige‐
ria  and  Southwestern  Cameroon.  The  northern  boundary  is  the  Benin  Flank  –  an  east‐
northeast  trending hinge  line south of  the West Africa basement massif. The northeastern 
boundary is defined by outcrops of the Cretaceous on the Abakaliki High and further east‐
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south‐east by the Calabar Flank – a hinge line bordering the adjacent Precambrian. The off‐
shore boundary of  the province  is defined by  the Cameroon volcanic  line  to  the east,  the 
eastern boundary of  the Dahomey basin  (the eastern‐most West African  transformed‐fault 
passive margin) to the west [13] 

The Niger Delta Province contains only one identified petroleum system [15]. This system is 
referred  to as  the Tertiary Niger Delta  (Akata‐Agbada) petroleum  system. The maximum 
extent of the petroleum system coincides with the boundaries of the province. Most of the 
petroleum is in the fields that are onshore or on the continental shelf in waters less than 200 
meters deep and occurs primarily in large, relatively simple structures. The Tertiary section 
of  the  Niger  Delta  is  divided  into  three  formations  (fig.2),  representing  prograding 
depositional facies that are distinguished mostly on the basis of sand‐shale ratio. The type 
sections of these formations are described by [16] and [17]. The Akata Formation at the base 
of the delta  is of marine origin and  is composed of thick shale sequences (potential source 
rock), turbidite sand (potential reservoirs in deep water) and minor amounts of clay and silt. 
Beginning from the Paleocene and through the Recent, the Akata formation formed during 
lowstands when  terrestrial organic matter and clays were  transported  to deep water areas 
characterized  by  low  energy  conditions  and  oxygen  deficiency.  Turbidity  currents  likely 
deposited deep sea fan sands within the upper Akata Formation during development of the 
delta. Deposition  of  the  overlying Agbada  Formation,  the major  petroleum‐bearing  unit, 
began  in  the  Eocene  and  continues  into  the  Recent.  The  formation  consists  of  paralic 
siliciclastics over 3700 meters thick and represents the actual deltaic portion of the sequence. 
The clastics accumulated in delta front, delta‐topset and fluvio‐deltaic environments. In the 
lower Agbada Formation,  shale and  sandstone beds were deposited  in equal proportions 
but  the  upper  portion  is  mostly  sand  with  only  minor  shale  interbeds.  The  Agbada 
Formation  is  overlain  by  the  third  formation,  the  Benin  Formation,  a  Continental  latest 
Eocene  to Recent deposit of  alluvial  and upper  coastal plain  sands  that  are up  to  2000m 
thick [16]. 

The tectonic framework of the continental margin along the West Coast of equatorial Africa 
is  controlled by Cretaceous  fractures  zones  expressed  as  trenches  and  ridges  in  the deep 
Atlantic.  The  trough  represents  a  failed  arm  of  a  rift  triple  junction  associated with  the 
opening of the south Atlantic [13].  

In the Delta, rifting diminished altogether in the Late Cretaceous. After rifting ceased, gravi‐
ty  tectonics  became  the  primary  deformational  process.  Shale mobility  induced  internal 
deformation occurred in response to two processes. First, shale diapirs formed from loading 
of poorly compacted, over‐pressured prodelta and delta‐slope clays  (Akata Formation) by 
the higher density delta‐front  sand  (Agbada  Formation).  For  any  given depobelt,  gravity 
tectonics were  completed  before deposition  of  the Benin  Formation  and  are  expressed  in 
complex  structures,  including  shale  diapirs,  roll‐over  anticlines,  collapsed  growth  fault 
crests (fig.3), back‐to‐back features and steeply dipping closed spaced flank faults [18]. Dep‐
osition of the three formations occurred in each of the five off‐lapping Siliciclastic Sedimen‐
tation Cycle that comprises the Niger Delta. The cycles (depobelts) are defined by synsedi‐
mentary  faulting  that  occurred  in  response  to  variable  rates  of  subsidence  and  
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Magnetic  anomalies  are  a  result  of  two  things:  a  lateral  contrast  in  rock  composition 
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interpretation of magnetic data  it  is  important  to  recognize and  incorporate  the  remanent 
component where they exist. 
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hydrocarbon prospect in the Niger Delta basin using 3‐D modelling and enhancement data 
sets. In the Tertiary Niger Delta basin exploration (seismic) for hydrocarbon  is confined to 
the sedimentary section despite  the  fact  that basement structure analysis has been used  in 
locating hydrocarbon  targets  in other  sedimentary basins of  the world. We  show  that  the 
geodynamics  of  the  deep  basement  are  important  phenomena  to  the  explorationist  and 
could be an important factor that can directly lead to the risk assessment of specific prospect 
sites  in hydrocarbon  exploration.  Specifically, we demonstrate  that basement  structure  in 
the offshore Niger Delta have control on oil and gas discoveries even though the basement 
is known to be beyond drillable depths. It is not possible to prove basement control neither 
with  subsurface  mapping,  as  few  wells  penetrate  basement,  nor  with  seismic,  as  the 
basement  reflector  is  not  always  mappable;  residual  aeromagnetics  is  the  principal 
technique  used  in  mapping  basement  and  it  is  generally  applied  only  to  outline  the 
basement  fault  block  pattern  [8].  [9]  used  aeromagnetic  data  to  show  that  axis  of 
hydrocarbon pool  in Alberta  basin  is  coincident with  the  strike  of  the  basement  sourced 
magnetic signals. [10] reported the relationship between tectonic evolution and hydrocarbon 
in  the  foreland  of  the  Longmen  Mountains  and  showed  that  superimposed  orogenic 
movement  and  related  migration  of  sedimentary  basins  controlled  the  generation, 
migration,  accumulation  and  disappearance  of  hydrocarbons.  [11]  reported  three‐sets  of 
traps from geophysical and geological data in offshore United Arab Emirate of which one is 
basement related. 

2. Location, geologic and tectonic setting 

The study area, fig.1 (Niger Delta) is situated in the Gulf of Guinea. From the Eocene to the 
present, the delta has prograded southwestward, forming depobelts that represent the most 
active portion of  the delta  at  each  stage or  its development  [12]. The  ideas  expressed on 
location, geologic and tectonic setting  is from [13]. The depobelts  in this basin form one of 
the largest regressive deltas in the world with an area of some 300,000km2, sediment volume 
of  500,000km3  [14]  and  a  sediment    thickness  of  over  10km  in  the  basin depocenter. The 
onshore portion of the Niger Delta Province is delineated by the geology of Southern Nige‐
ria  and  Southwestern  Cameroon.  The  northern  boundary  is  the  Benin  Flank  –  an  east‐
northeast  trending hinge  line south of  the West Africa basement massif. The northeastern 
boundary is defined by outcrops of the Cretaceous on the Abakaliki High and further east‐
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south‐east by the Calabar Flank – a hinge line bordering the adjacent Precambrian. The off‐
shore boundary of  the province  is defined by  the Cameroon volcanic  line  to  the east,  the 
eastern boundary of  the Dahomey basin  (the eastern‐most West African  transformed‐fault 
passive margin) to the west [13] 

The Niger Delta Province contains only one identified petroleum system [15]. This system is 
referred  to as  the Tertiary Niger Delta  (Akata‐Agbada) petroleum  system. The maximum 
extent of the petroleum system coincides with the boundaries of the province. Most of the 
petroleum is in the fields that are onshore or on the continental shelf in waters less than 200 
meters deep and occurs primarily in large, relatively simple structures. The Tertiary section 
of  the  Niger  Delta  is  divided  into  three  formations  (fig.2),  representing  prograding 
depositional facies that are distinguished mostly on the basis of sand‐shale ratio. The type 
sections of these formations are described by [16] and [17]. The Akata Formation at the base 
of the delta  is of marine origin and  is composed of thick shale sequences (potential source 
rock), turbidite sand (potential reservoirs in deep water) and minor amounts of clay and silt. 
Beginning from the Paleocene and through the Recent, the Akata formation formed during 
lowstands when  terrestrial organic matter and clays were  transported  to deep water areas 
characterized  by  low  energy  conditions  and  oxygen  deficiency.  Turbidity  currents  likely 
deposited deep sea fan sands within the upper Akata Formation during development of the 
delta. Deposition  of  the  overlying Agbada  Formation,  the major  petroleum‐bearing  unit, 
began  in  the  Eocene  and  continues  into  the  Recent.  The  formation  consists  of  paralic 
siliciclastics over 3700 meters thick and represents the actual deltaic portion of the sequence. 
The clastics accumulated in delta front, delta‐topset and fluvio‐deltaic environments. In the 
lower Agbada Formation,  shale and  sandstone beds were deposited  in equal proportions 
but  the  upper  portion  is  mostly  sand  with  only  minor  shale  interbeds.  The  Agbada 
Formation  is  overlain  by  the  third  formation,  the  Benin  Formation,  a  Continental  latest 
Eocene  to Recent deposit of  alluvial  and upper  coastal plain  sands  that  are up  to  2000m 
thick [16]. 

The tectonic framework of the continental margin along the West Coast of equatorial Africa 
is  controlled by Cretaceous  fractures  zones  expressed  as  trenches  and  ridges  in  the deep 
Atlantic.  The  trough  represents  a  failed  arm  of  a  rift  triple  junction  associated with  the 
opening of the south Atlantic [13].  

In the Delta, rifting diminished altogether in the Late Cretaceous. After rifting ceased, gravi‐
ty  tectonics  became  the  primary  deformational  process.  Shale mobility  induced  internal 
deformation occurred in response to two processes. First, shale diapirs formed from loading 
of poorly compacted, over‐pressured prodelta and delta‐slope clays  (Akata Formation) by 
the higher density delta‐front  sand  (Agbada  Formation).  For  any  given depobelt,  gravity 
tectonics were  completed  before deposition  of  the Benin  Formation  and  are  expressed  in 
complex  structures,  including  shale  diapirs,  roll‐over  anticlines,  collapsed  growth  fault 
crests (fig.3), back‐to‐back features and steeply dipping closed spaced flank faults [18]. Dep‐
osition of the three formations occurred in each of the five off‐lapping Siliciclastic Sedimen‐
tation Cycle that comprises the Niger Delta. The cycles (depobelts) are defined by synsedi‐
mentary  faulting  that  occurred  in  response  to  variable  rates  of  subsidence  and  
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Figure 1. Generalized geological map of Niger Delta Basin                               

 

 
Figure 2. Schematic dip section of the Niger Delta 

sediment  supply. The  interplay  of  subsidence  and  supply  rates  resulted  in deposition  of 
discrete depobelts. When further crustal subsidence of the basin could no longer be accom‐
modated,  the  focus of sediment deposition shifted seaward  forming a new depobelt. Each 
depobelt  is  separate  unit  that  corresponds  to  a  break  in  regional dip  of  the delta  and  is 
bounded  landward by growth  faults  and  seaward by  large  counter‐regional  faults or  the 
growth  fault of  the next seaward belt  [18]. Five major depobelts are generally recognized, 
each with  its own  sedimentation, deformation, and petroleum history. The northern delta 
province, which overlies relatively shallow basement, has the oldest growth faults that are 
generally  rotational,  evenly  spaced with  increased  steepness  seaward.  The  central  delta 
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province has depobelts with well defined structures  such as  successively deeper  roll over 
crests that shifts seaward for any given growth fault. Lastly, the distal delta province is the 
most structurally complex due to internal gravity tectonics in the modern continental slope. 

   
Figure 3. Principal Types of oilfield structures in the Niger Delta with schematic indications of common 
trapping configurations (After Tuttle etal., 1999)                                                   

3. Magnetic data 

The  total  intensity magnetic data  (fig. 4) was  flown at an elevation of 2500ft  (762m) above 
sea level with flight line spacing of 2km. This is therefore a low resolution data sourced from 
geological  survey of Nigeria. The magnetic anomalies are  sourced overwhelmly  from  the 
basement. The main advantage of  this data  for  this  study  is  that cultural  features such as 
railroad tracks, power transmission cables, metals from buildings, drill cores, storage tanks, 
steel well casings, oil pipelines and other metallic objects are not sources of anomalies in the 
data  and  therefore,  cultural  editing  are  not  required.  Large  concentrations  of  cultural 
sources with particularly strong and pervasive magnetic fields such as cathodically protect‐
ed pipelines can seriously mask the geologic information contained in aeromagnetic survey 
data  [19]. Gridding of  the data were done  at 1km  interval along  the  flight  lines which  is 
orthogonal  to  the regional geologic strike. The grid spacing  is  tight enough  to capture  the 
anomaly details and meet  the objective of  this study. All  the magnetic maps were plotted 
with potent software with the colour interval in all the figures being the convention in mag‐
netic studies. The magnetic highs are depicted with yellows, oranges and  reds while pur‐
ples, blues and greens represent magnetic minima (lows). Using colours on the aeromagnet‐
ic map  further accentuates  the effects of visualization of  the magnetic  fields. The gradient 
zones in the total magnetic intensity field data are shear zones. The shear zones are relics of 
basement tectonics and are early Precambrian plate boundaries. They trend NE‐SW and are 
principal zones of weakness in the basement and reflects edges of basement blocks. 
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Figure 1. Generalized geological map of Niger Delta Basin                               

 

 
Figure 2. Schematic dip section of the Niger Delta 

sediment  supply. The  interplay  of  subsidence  and  supply  rates  resulted  in deposition  of 
discrete depobelts. When further crustal subsidence of the basin could no longer be accom‐
modated,  the  focus of sediment deposition shifted seaward  forming a new depobelt. Each 
depobelt  is  separate  unit  that  corresponds  to  a  break  in  regional dip  of  the delta  and  is 
bounded  landward by growth  faults  and  seaward by  large  counter‐regional  faults or  the 
growth  fault of  the next seaward belt  [18]. Five major depobelts are generally recognized, 
each with  its own  sedimentation, deformation, and petroleum history. The northern delta 
province, which overlies relatively shallow basement, has the oldest growth faults that are 
generally  rotational,  evenly  spaced with  increased  steepness  seaward.  The  central  delta 
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province has depobelts with well defined structures  such as  successively deeper  roll over 
crests that shifts seaward for any given growth fault. Lastly, the distal delta province is the 
most structurally complex due to internal gravity tectonics in the modern continental slope. 

   
Figure 3. Principal Types of oilfield structures in the Niger Delta with schematic indications of common 
trapping configurations (After Tuttle etal., 1999)                                                   

3. Magnetic data 

The  total  intensity magnetic data  (fig. 4) was  flown at an elevation of 2500ft  (762m) above 
sea level with flight line spacing of 2km. This is therefore a low resolution data sourced from 
geological  survey of Nigeria. The magnetic anomalies are  sourced overwhelmly  from  the 
basement. The main advantage of  this data  for  this  study  is  that cultural  features such as 
railroad tracks, power transmission cables, metals from buildings, drill cores, storage tanks, 
steel well casings, oil pipelines and other metallic objects are not sources of anomalies in the 
data  and  therefore,  cultural  editing  are  not  required.  Large  concentrations  of  cultural 
sources with particularly strong and pervasive magnetic fields such as cathodically protect‐
ed pipelines can seriously mask the geologic information contained in aeromagnetic survey 
data  [19]. Gridding of  the data were done  at 1km  interval along  the  flight  lines which  is 
orthogonal  to  the regional geologic strike. The grid spacing  is  tight enough  to capture  the 
anomaly details and meet  the objective of  this study. All  the magnetic maps were plotted 
with potent software with the colour interval in all the figures being the convention in mag‐
netic studies. The magnetic highs are depicted with yellows, oranges and  reds while pur‐
ples, blues and greens represent magnetic minima (lows). Using colours on the aeromagnet‐
ic map  further accentuates  the effects of visualization of  the magnetic  fields. The gradient 
zones in the total magnetic intensity field data are shear zones. The shear zones are relics of 
basement tectonics and are early Precambrian plate boundaries. They trend NE‐SW and are 
principal zones of weakness in the basement and reflects edges of basement blocks. 
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Figure 4. Total magnetic intensity data offshore Niger Delta. The gradient zones and elliptical contours 
reflects basement structures  

The magnetic anomalies in fig.4 are as a result of total magnetization of rock and represent 
the vector sum of  the  induced and remanent magnetizations. The  induced magnetizations 
are produced as a result of the  interaction of magnetic minerals with  the Earth’s magnetic 
field.  This  is  contrary  to  the  remanent  magnetization  which  acts  independently  of  the 
Earth’s present field. If remanent magnetization is significantly strong and acts in the direc‐
tion opposite to the present field, it can generate isolated magnetic high at low latitude and 
produce a magnetic low at high latitude. If the induced magnetization acts in the direction 
of the Earth’s field it produces a magnetic low in low latitude. Experimental work on rock 
magnetization has made  it abundantly clear  that contrary  to  the earlier belief, presence of 
permanent magnetization is often the rule than the exception, in the rocks of the Earth crust 
and  permanent magnetization  associates  itself with  induced magnetization  to  orient  the 
polarization vector of  the  rock mass  in some arbitrary direction  [20]. The direction of  this 
polarization  vector  influences  appreciably  the  size  and  shape  of  the  associated magnetic 
anomaly. The ratio of the strength of remanent magnetization to  induced magnetization  is 
known as Koenigsberger ratio. If the Koenigsberger ratio is greater than one, it suggests that 
the remanent magnetization played a dominant role.  

The observed data was used  to compute, by  least squares,  the mathematically describable 
surface  giving  the  closest  fit  to  the magnetic  field  that  can  be  obtained within  a  specific 
degree of detail. We exploited  the  fact  that  the regional  field  is a  first‐order surface of  the 
form: 

  ( , )T x y ax by c       (1)                          

Where a, b and c are the coefficients and are computed so as to minimize the variation of the 
residual.  This  approach  of  computing  the  regional  is  suitable  because  higher  order 
polynomials  may  be  amenable  to  a  large  area  over  which  the  regional  has  many 
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convolutions. The  regional  field was subtracted  from  the  total  intensity data  to obtain  the 
residual field data (fig. 5a). 

In  the  total  intensity data  (lat.  40  00N  ‐  lat.  30  41N  and  long.  60  00E  ‐  60  18E)  an  elliptical 
magnetic high and  low trending E‐W are separated by strong magnetic gradient. The  low  is 
closely flanked by a high trending NE‐SW as shown in the total intensity and residual maps. 
The northeast sector is also characterized with elliptical anomaly trending E‐W. The elliptical 
disposition is a pointer to dyke‐like intrusives. The predominance of these lineaments striking 
NE‐SW  and  E‐W  can  be  attributed  to  regional  stresses  in  the  basement.  There  is  a  high 
gradient  in  the  southeast  sector of  the  study  area  juxtaposed with  elliptical  anomalies. The 
elliptically shaped anomaly  in  the residual data has  three small circularly shaped anomalies 
not revealed in the total intensity map. These are plug‐like intrusives within the basement. 

 
(a) 

 

(b) 

Figure 5. a. The Residual magnetic anomaly data showing some circular and elliptical contours not 
revealed in total magnetic intensity data. The white lines indicate shear zones. b. The location of profile 
lines 800E, 900E, 1400E, 2200E, 2400E and 2900E in the residual magnetic field data. The rectangular 
wire frames represents the magnetic sources.  
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4. 3D magnetic modelling and depth determination 

For  resource exploration purposes one of  the most useful  inferences  that may be derived 
from  analyses  of  potential  field  (magnetic  and  gravity)  data  is  the  depth  to  crystalline 
basement beneath sedimentary cover [21]. Most magnetic anomalies come from only a few 
rock types, such as volcanics, intrusives and basement rocks. Magnetic data therefore can be 
used to estimate depth to basement‐ a classic use for such data [22]. Generally, there are two 
approaches  to  potential  field  modeling:  inverse  and  forward  modeling.  In  magnetic 
modelling the inverse approach is whereby a 2D or 3D susceptibility or geometric model is 
computed  to satisfy  (invert) a given observed magnetic  field.  In  this case,  the  input  is  the 
observed data while the output is the geologic model. That is, the observed data is used to 
draw conclusion about  the physical properties of  the  system. Physics principle allows  the 
means  for  computing  the data values given  a geological model. This  constitutes  forward 
modeling (problem).This implies that if one has the knowledge of the properties of a system 
one can predict the response of that system. Therefore, the input of a forward model is the 
geologic model while the output is the computed values. Forward modeling commences by 
erecting a model based on geologic knowledge and geophysical  intuition,  then calculating 
the predicted magnetic field and comparing with observations. The next important step is to 
iterate  the model  to  fit. The most  significant  aspect  of  forward modeling  is  that  it  could 
show  if  the postulated geologic model  is  incompatible or  compatible with potential  field 
data. This reduces ambiguity in interpretation. Thus, in this study, we adopted 3‐D forward 
modeling because the geologic setting of the Niger Delta is well known. 

The 3D model constitutes a network or grid values which models a geologic surface repre‐
sented as a surface of susceptibility contrast. The residual magnetic field data (fig. 5b) was 
used for modeling instead of the filtered/enhanced magnetic field data. It is not appropri‐
ate to model using filtered data, because we do not know if the component of the magnetic 
field removed by the filter  is also removed  in our model [23]. If an  interpreter has two to 
three depth points, two at the edges and one on the basin floor, these depths are contoured 
with knowledge of the expected structural style [6]. To fulfill the above condition profiles 
were taken to model the depth to the basement using rectangular wire frame in fig. 5b. In 
our approach, we used a complete quantitative approach‐ complete  in  the  sense  that  the 
three types of information about the geologic target (the depth, geometry/dimensions and 
the contrast in the relevant physical properties) were estimated. The 3D forward modeling 
is based on models  that accommodated both  induction  in  the Earth’s  field and  remanent 
magnetization. Magnetics  like  other  geophysical methods  are  non‐unique. One way we 
adopted  to  reduce  the ambiguity  in  interpretation  is by using geometric  simple body.  In 
potential field modeling, popular geometric bodies usually exploited are ellipsoids, plates, 
rectangular prisms, polygonal prisms and  thin sheets.  In  this study, we used  rectangular 
prism model because of  its  simple  shape and because  it makes  the process of modelling 
simple and stable. Thus, simple models were created using rectangular prism that conform 
regularly well with the data on the profiles and that are consistent with anomalies on the 
image of the observed field. Secondly, ambiguity is reduced because we know the geologic 

 
3D Modelling and Basement Tectonics of the Niger Delta Basin from Aeromagnetic Data 

 

61 

setting  (rifting) of  the Niger Delta. The most  important element  required  for  interpreting 
magnetic data  is a geologic  concept or  structural model. We are never blind; even  if  the 
only data available in an area is magnetic data, we know the area is in rift setting or fore‐
land basin or along a passive margin. The data  is no  longer non‐unique [23]. Another ap‐
proach we used to account for non‐uniqueness was to fix susceptibility and vary geometry 
until a reasonable  fit was achieved. The modelled magnetic anomalies  (figs. 6‐9) resulted 
from  lithologic  and  structural  changes.  Lithologic  variation  (igneous  and metamorphic) 
usually produces  the  strongest magnetic  signals. Amplitude of hundreds of nanoTesla  is 
due  to  lithologic variations  in  the basement or  igneous rocks within  the sedimentary sec‐
tion while amplitude of tens of nanoTesla are related to basement structures [23]. The am‐
plitudes of the anomalies modelled have been moderated by two factors. The main factor is 
that the basement rocks  in the study area are buried by thick sedimentary sequence, thus 
their amplitude  is moderated. The second  factor  is  that high amplitude anomalies would 
be observed where basement structures are not present.  In  the study area  there are suffi‐
cient basement structures (for example, faults, contacts and dykes). Thus, if a small anoma‐
ly caused by a large structure is superimposed upon a large anomaly caused by lithologic 
contrast, the two features may be inseparable.  

Zones of lithologic contrast are often loci of structural disturbance [24]. Magnetic and gravi‐
ty data have been traditionally thought of as regional screening tools capable of providing 
basin edges or basement mapping. In recent years, the application of these data has greatly 
expanded to include modelling of prospect‐level targets. If detailed prospect‐level quantifi‐
cation of the basement structure is required, a 3‐D model would be more appropriate [25]. 
We exploited the algorithm of [20] based on magnetic anomalies due to rectangular prism‐
shaped bodies to determine depth to basement. This algorithm helped to meet our objectives 
because  it considered both  induction  in the Earth’s field and remanent magnetization. The 
parameters defining the prisms are shown in fig. 10. Six profiles (Line 800E, Line 900E, Line 
1400E, Line 2200E, Line 2400E and Line 2900E) in fig.5b were modeled to obtain geometries 
(figs. 6‐9) and physical properties of the basement sources. The attitude (orientation) of the 
body (sources) is affected by the manner in which the profiles cut the bodies. The shape of 
the magnetic anomalies in all the models were affected by the shape, depth of the sources,  
inducing and remanent field which varies  in  intensity and direction of magnetization [26]. 
Five discrete basement depth values were obtained from the modelled data and these values 
provided additional depth  control offshore. A depth  to basement at  the adjacent onshore 
(fig. 11) gave a value of 12000m (fig. 12) by modeling body 6. These basement depth values 
which are equivalent to the thickness of sedimentary section in the study area contribute to 
basin modeling and put an upper limit on the thickness of source rocks, the base of which 
may not be well imaged from seismic information [25]  

The  range  in  values  of magnetic  susceptibility  and  remanent  intensity  reflects  sources  of 
basaltic and ultrabasic composition which may have utilized the tensional cracks in the fault 
system in the study area.  
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(figs. 6‐9) and physical properties of the basement sources. The attitude (orientation) of the 
body (sources) is affected by the manner in which the profiles cut the bodies. The shape of 
the magnetic anomalies in all the models were affected by the shape, depth of the sources,  
inducing and remanent field which varies  in  intensity and direction of magnetization [26]. 
Five discrete basement depth values were obtained from the modelled data and these values 
provided additional depth  control offshore. A depth  to basement at  the adjacent onshore 
(fig. 11) gave a value of 12000m (fig. 12) by modeling body 6. These basement depth values 
which are equivalent to the thickness of sedimentary section in the study area contribute to 
basin modeling and put an upper limit on the thickness of source rocks, the base of which 
may not be well imaged from seismic information [25]  

The  range  in  values  of magnetic  susceptibility  and  remanent  intensity  reflects  sources  of 
basaltic and ultrabasic composition which may have utilized the tensional cracks in the fault 
system in the study area.  
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(a) 

  
(b) 

Figure 6. Modelling of (a) profile line 800E (b) profile line 900E showing dipping sources buried at 
depth 8,500m with a length of 28000m.  
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(a) 

 
(b) 

Figure 7. Modelling of (a) profile line 2200E (b) profile line 2400E. Magnetic signatures are due to 
remenance in the Earth’s field  
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Figure 7. Modelling of (a) profile line 2200E (b) profile line 2400E. Magnetic signatures are due to 
remenance in the Earth’s field  
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Figure 8. Modelling of Profile line 2900E which revealed a dyke‐like source 

 
Figure 9. Modelling of profile line 1400E revealing a tabular body of length 16000m. 

The magnetic profiles, Line 2200E and Line 2400E over bodies 1 and 2 show strong rema‐
nence  (strong magnetic minima  in  the  north  flanked  by moderate magnetic  high  in  the 
south).  This  is manifested  in  the  intensity  of  remanence  (0.0600‐0.1600Amp/m)  and  low 
susceptibility values of 0.007‐0.008SI. These values point  to a body of basaltic composition 
and  the depth  to  the geologic body  is 9000m. Bodies 3 and   4 modelled with profile Line 
2900E and Line 800E/Line 900E respectively show signatures that are entirely due to induc‐
tion in the Earth’s field (strong magnetic lows) which is consistent with results from equato‐
rial belt. The geophysical explanation of  this magnetic  low  is  that  the susceptibility of  the 
anomalous body is lower than that of the host rock. That is, a basaltic body intruded into the 
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ultrabasic  source  of magnetic  susceptibility,  0.017SI  at  a  depth  of  11,000m. Modelling  of 
profile Line 1400E  incorporated both  induced and remanent magnetization. The remanent 
magnetization of body 5 is ‐0.3700Amp/m while the magnetic susceptibility is 0.008SI. Rela‐
tively strong high to the south and very moderate low to the north in the magnetic signature 
suggest remanence. 

 
Figure 10. Rectangular prisms showing the parameters of the model 

 
Figure 11. Location of profile lines 1800E, 2000E and 2600E on the magnetic data in the adjacent on‐
shore 

The depth values obtained from the 3‐D modelling were used to prepare magnetic basement 
depth map (fig. 13). A reasonable detailed basement structure map is an integral part of any 
regional  geological  or  hydrocarbon  evaluation  process.  Such  a  map  identifies  critical 
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structural  trends,  the  locations of  the  regions prominent  structural prospects and  location 
and  geometry  of  the  hydrocarbon  deponcenters  [27].  A  magnetic  basement  low  (thick 
sedimentary section) traverses the southwest and northwest sectors of the study area with a 
maximum sedimentary thickness of 11,736m. This is deep basement trough. At lat.30 30 ‐30 
41N  and  long.60  16  ‐  60  28 E  there  is  a  basement high  indicating  structural high with  a 
maximum thickness of 5,583m. This basement high is flanked either side by structural lows. 
In  the northeast  sector  there  is  a basement high  flanked by basement  low. Thus,  there  is 
spatial  relationship  between  paleotopographic  highs  on  the  Precambrian  basement  and 
structural and thickness anomalies in the overlying Tertiary sediments. Therefore, the depth 
to magnetic  basement map  (fig.  13)  has  located deep depocenter,  high  blocks  and major 
sedimentary fairways in the study area.       

 
(a) 

 
(b) 

 
Figure 12. Modelling of profile line (a) 1800E, (b) 2000E and (c) 2600E revealed a sill‐like body onshore 
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Figure 13. Depth to magnetic basement (thickness of sedimentary section), highlighting basement high, 
basement flanks and sedimentary fairways 

5. Magnetic anomaly enhancement 

The most important and accurate information provided by magnetic data is structural fabric 
of the basement. Major basement structures can be interpreted from consistent discontinui‐
ties and /or pattern breaks in magnetic fabric [1]. The basement structures manifest as shear 
zones, fault (brittle faults and domain fault boundaries) which are usually weak zones. The‐
se  

basement structural features are lineaments and in most cases subtle. Subtle potential field 
lineaments could be gradient zones, alignment of separate local anomalies of various types 
and shapes, aligned breaks or discontinuities on the anomaly pattern. Subtlety of desirable 
lineament requires detail processing using a wide range of anomaly enhancement technique 
and display parameters [29]. Filtering and image processing of aeromagnetic data are essen‐
tial tools in mineral exploration.   Directional horizontal derivatives enhance edges (figs. 14 
& 15a) while vertical derivative (fig. 15b) narrows the width of anomalies and so locate the 
source bodies more accurately [30]. 

The most commonly applied techniques include the horizontal gradient and analytic signal. 
Other methods for detecting edges of structures and linear features such as faults include tilt 
and diagonal derivatives. [31] and [32] gave expression for magnetic field horizontal gradi‐
ent as 
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Maxima  in  the  horizontal  gradient magnitude  of  the  reduced‐to‐pole magnetic  field  are 
exploited  to  locate  vertical  contacts  and  estimate  their  strike  directions; where M  is  the 
magnetic  field. The analytic signal also reveals basement structure and uses  its maxima  to 
locate the outlines of magnetic sources and their edges. [33] defined the analytic signal from 
field derivatives as: 

  AS 
22 2M M M

x y z
      

           
        (3) 

While the horizontal gradient is less prone to noise because it calculates only the two hori‐
zontal derivates, it is not well suited to analyzing potential field data at low latitudes. This is 
because it requires reduction to the pole. Reduction to the pole is very unstable in magnetic 
equator  (equatorial belt). The width of  a maximum or  ridge  in  analytic  signal data  is  an 
indicator of depth of  the contact as  long as  the signal arising  from a single contact can be 
resolved  [34]. While  the  analytic  signal  could  be discontinuous,  the  enhancement  is very 
handy at low magnetic latitude because it eliminates the problems inherent with reduction 
to pole (RTP) at low latitude. 

One technique we find very useful is the directional horizontal gradient. It appears not to be 
popular but it is very effective in revealing basement features. This technique is simple and 
like the analytic signal (fig. 16), it can reveal N‐S structures which are difficult to identify in 
equatorial belt. The directional horizontal derivative does not require reduction to the pole. 
[35] showed  that  the horizontal derivatives of a smoothly varying scalar quantity,  ( , )x y
measured on  a horizontal  surface  can  easily be determined using  simple  finite‐difference 
methods. The horizontal derivatives of  ( , )x y  at point  ,i j  are given approximately by 
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This can be performed in the Fourier domain. Thus,               
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Where,  ( )nxik   and  ( )nyik   are  filters  that  transform  a  function measured  on  a  horizontal 
surface  into nth‐order derivatives with  respect  to  x  and  y respectively. We exploited  the 
Fourier domain technique. This approach enhances anomalies with specific orientation and 
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is very useful where subtle yet  important  trend need  to be revealed but are obscured and 
complicated by trends in other directions [36]. This option enabled us to calculate gradient 
in the direction of greatest rate of change and the trend. Since the angle of the output grid 
tends to zero in equatorial belt then  dx  is the gradient to the east and  dy  is the gradient to 
the north. In fig. 14, N‐S striking structures are clearly defined. E‐W striking features in fig. 
15  are  not  surprising  at  the magnetic  equator. Generally,  the  interpretation  of magnetic 
anomalies near the equatorial belt is difficult because the ambient (local) field  is weak and 
horizontal. N‐S  striking  structures  are  difficult  to  detect  at  the  equatorial  belt. Magnetic 
anomalies are generated when  the  flux density cuts  the boundary of structures and  if  the 
structure  strikes  parallel with  the  field  then  in  equatorial  belt  the  flux  stays within  the 
structure and no anomaly is generated [34]. This effect can also be generated when magnetic 
field reduced to the equator (RTE) instead of reduced‐to‐the pole is carried out. In this case 
the N‐S structures in RTE data are difficult to identify. 

The enhancement maps  show  that  the digitized aeromagnetic data  is amenable  to mathe‐
matical transformation, valuable tools for tectonic interpretation and resource exploration in 
the Niger Delta basin.  In  fig. 14 &  fig. 16  the magnetic  field defines a more N‐S  trending 
fabric. Some of  the offsets and discontinuities  in  the gradient maps agree with changes  in 
the total magnetic intensity and residual maps. This concurrence implies a major structural 
contact or faults and represents offsets in the basement which have controlled sedimentation 
patterns  in  the Niger Delta.  The  directional  horizontal  derivative maps  and  the  analytic 
signal map  show  clear  boundaries  of major magnetized  zones within  the  basement. The 
internal  character  and  boundaries  of  the  basement  blocks  and  sub‐domains  are  also  re‐
vealed. Thus, the directional horizontal derivative data and the analytic signal map clearly 
demonstrate geophysical  features and highlight  trend directions of magnetic sources even 
though the aeromagnetic data is old and is of low resolution. Most of the important geologic 
features  (faults and  contacts) are  reflected as  lineaments  in  the magnetic data. A geologic 
lineament is a linear zone of weakness in the Earth’s crust that may owe its origin to tectonic 
or glacial causes and often represents geologic features such as faults, dykes, lithologic con‐
tact and structural form lines [37]. Large‐scale regional structures are revealed by low pass 
filtering. Comparing  the  low‐passed magnetic  data  (fig.  17) with  the  total  intensity  data 
reveals  the  anomalies  that  survived  the  filtering.  Principal  orientations  of magnetic  field 
anomalies are  revealed  in  the  low‐passed data and made  the  lineaments  to be more pro‐
nounced indicating that the lineaments are associated with large scale features. The orienta‐
tion of large scale features is E‐W (the direction of the major domains) while the anomalies 
of short wavelength [short scale features] (fig. 18) are discordant with these major trends.   

6. Discussion 

The depth  to magnetic basement map  (fig. 13) has revealed a spatial relationship between 
the  paleotopographic  highs  and  lows  in  the  Precambrian  basement  and  structure  and 
thickness  anomalies  in  the  overlying  Tertiary  sediments.  The  basement  paleotopography 
suggests movement  in  the shear/wrench  fault systems  that were active before, during and 
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Maxima  in  the  horizontal  gradient magnitude  of  the  reduced‐to‐pole magnetic  field  are 
exploited  to  locate  vertical  contacts  and  estimate  their  strike  directions; where M  is  the 
magnetic  field. The analytic signal also reveals basement structure and uses  its maxima  to 
locate the outlines of magnetic sources and their edges. [33] defined the analytic signal from 
field derivatives as: 
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Where,  ( )nxik   and  ( )nyik   are  filters  that  transform  a  function measured  on  a  horizontal 
surface  into nth‐order derivatives with  respect  to  x  and  y respectively. We exploited  the 
Fourier domain technique. This approach enhances anomalies with specific orientation and 
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is very useful where subtle yet  important  trend need  to be revealed but are obscured and 
complicated by trends in other directions [36]. This option enabled us to calculate gradient 
in the direction of greatest rate of change and the trend. Since the angle of the output grid 
tends to zero in equatorial belt then  dx  is the gradient to the east and  dy  is the gradient to 
the north. In fig. 14, N‐S striking structures are clearly defined. E‐W striking features in fig. 
15  are  not  surprising  at  the magnetic  equator. Generally,  the  interpretation  of magnetic 
anomalies near the equatorial belt is difficult because the ambient (local) field  is weak and 
horizontal. N‐S  striking  structures  are  difficult  to  detect  at  the  equatorial  belt. Magnetic 
anomalies are generated when  the  flux density cuts  the boundary of structures and  if  the 
structure  strikes  parallel with  the  field  then  in  equatorial  belt  the  flux  stays within  the 
structure and no anomaly is generated [34]. This effect can also be generated when magnetic 
field reduced to the equator (RTE) instead of reduced‐to‐the pole is carried out. In this case 
the N‐S structures in RTE data are difficult to identify. 

The enhancement maps  show  that  the digitized aeromagnetic data  is amenable  to mathe‐
matical transformation, valuable tools for tectonic interpretation and resource exploration in 
the Niger Delta basin.  In  fig. 14 &  fig. 16  the magnetic  field defines a more N‐S  trending 
fabric. Some of  the offsets and discontinuities  in  the gradient maps agree with changes  in 
the total magnetic intensity and residual maps. This concurrence implies a major structural 
contact or faults and represents offsets in the basement which have controlled sedimentation 
patterns  in  the Niger Delta.  The  directional  horizontal  derivative maps  and  the  analytic 
signal map  show  clear  boundaries  of major magnetized  zones within  the  basement. The 
internal  character  and  boundaries  of  the  basement  blocks  and  sub‐domains  are  also  re‐
vealed. Thus, the directional horizontal derivative data and the analytic signal map clearly 
demonstrate geophysical  features and highlight  trend directions of magnetic sources even 
though the aeromagnetic data is old and is of low resolution. Most of the important geologic 
features  (faults and  contacts) are  reflected as  lineaments  in  the magnetic data. A geologic 
lineament is a linear zone of weakness in the Earth’s crust that may owe its origin to tectonic 
or glacial causes and often represents geologic features such as faults, dykes, lithologic con‐
tact and structural form lines [37]. Large‐scale regional structures are revealed by low pass 
filtering. Comparing  the  low‐passed magnetic  data  (fig.  17) with  the  total  intensity  data 
reveals  the  anomalies  that  survived  the  filtering.  Principal  orientations  of magnetic  field 
anomalies are  revealed  in  the  low‐passed data and made  the  lineaments  to be more pro‐
nounced indicating that the lineaments are associated with large scale features. The orienta‐
tion of large scale features is E‐W (the direction of the major domains) while the anomalies 
of short wavelength [short scale features] (fig. 18) are discordant with these major trends.   

6. Discussion 

The depth  to magnetic basement map  (fig. 13) has revealed a spatial relationship between 
the  paleotopographic  highs  and  lows  in  the  Precambrian  basement  and  structure  and 
thickness  anomalies  in  the  overlying  Tertiary  sediments.  The  basement  paleotopography 
suggests movement  in  the shear/wrench  fault systems  that were active before, during and 
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after  sedimentation.  The  residual  and  total  intensity  data  revealed  NE‐SW  trending 
boundaries crossing almost the entire study area. The NE‐SW trending boundaries are shear 
zones and are related to primary NE‐SW crustal block faulting that are related to the unique 
position  of  the  Niger  Delta  during  the  opening  of  the  South  Atlantic  at  the  boundary 
between  the  southern  area  of  crustal  divergence  and  the  equatorial  zones  of  crustal 
translation  [18].This  trending  magnetic  anomalies  represent  ductile  healed  basement 
structure of Early Proterozoic and earlier age. They predominate and obscure  the desired 
subtle lineaments (brittle faults) trending N‐S which were not revealed in the total intensity 
and  residual  magnetic  maps.  Appropriate  processing  using  the  directional  horizontal 
derivative  (fig. 14) and analytic signal map  (fig. 16) clearly  revealed  the subtle anomalies. 
Specifically, the negative analytic signal in fig. 16 reflects zones of low magnetization which 
is a pointer to faults/fractures that are associated with possible depletion of magnetite. The 
northeast‐southwest  basement  trends  indicate  possible  extensions  within  the  African 
continent of the Charcot and Chain oceanic fracture zones.  

 
 
 
 
 
 
 

 
 
 
 
 
 
Figure 14. Directional horizontal derivative data highlighting subtle N‐S structures and basement fault 
blocks. White lines are inferred accommodation zones 
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(a) 

 
(b) 

Figure 15. Directional derivative maps revealing E‐W structures (a) data obtained by taking gradient 
(dy) in north direction (b) First vertical derivative 

 
Figure 16. Analytic signal data highlighting basement block patterns and N‐S structures 
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Figure 14. Directional horizontal derivative data highlighting subtle N‐S structures and basement fault 
blocks. White lines are inferred accommodation zones 
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Figure 17. Low pass filtered data showing the major trends of the magnetic domains of the deep base‐
ment with discordant small scale structures 

 
Figure 18. Filtered outputs of magnetic anomalies predominantly of short wavelengths which are 
discordant to the trend of the major magnetic provinces  

The northwest‐southeast trend (Romanche fault zone) equivalent is as a result of block fault‐
ing that occurred along the edge of the African continent during the early stages of diver‐
gence; visible  in Calabar flank which  is not covered by this magnetic data. [38] recognized 
the NE‐SW  and  ENE‐WSW  trends  as  lineations  and  interpreted  them  as  fracture  zones 
trends beneath the Niger Delta. [14] recognized the NE‐SW and NW‐SE trends as the mega‐
tectonic  framework of  the Niger Delta. A combination of  the NE‐SW, E‐W and N‐S struc‐
tures from the residual and enhanced maps resulting from the shear/wrench‐fault tectonics 
involving  the  basement  created  faulting,  fracturing, downwarp  and  epeirogenic warping 
along zones of basement weakness. Both horizontal and vertical movements are involved in 
wrench‐fault  system  but  the  horizontal  movement  usually  predominates.  Wrench‐fault 
system often appears as scissor‐type fault. The Faults in this study were recognized from a 
combination  of  offsets  and  truncations  of  anomalies  and  steep  gradients  in  the magnetic 
data. The  strong  shearing  in  the  study area along a wrench  fault  system has vertical and 
horizontal displacements. The vertical displacement  could be vividly  seen  as north‐south 
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striking  structures  in  figs. 14 & 16 and horizontal displacement  in  the E‐W  striking  struc‐
tures (fig. 15). The N‐S and E‐W bounded fault blocks are secondary faults which must have 
influenced  stratigraphy  and major  tectonic  elements  or  as  shears which  controlled  local 
features. [39] and [40] mapped  family of faults with similar trends that control depositional 
history of the sedimentary basin in north‐eastern Morocco and Potiguar rift basin in north‐
east Brazil respectively. The N‐S trending structures were probably induced by a combina‐
tion of differential subsidence across a fault zone and by  local uplift due to wrench move‐
ments. These displacements  created minibasin  and  arching  of  the  basement  (fig.  13)  and 
block faults (fig. 14). The basement block boundaries are lineaments which affected deposi‐
tion in the delta. Thus, sediment geometry in the study area is linked to subtle tectonic read‐
justment of basement blocks. These lineaments create conduits which aid the flow of fluids 
and may  also  act  as  barriers. The N‐S  and E‐W  structures  in  the  enhancement maps  are 
relatively weak structures and were created subsequent  to  the  formation of dominant and 
stronger NE‐NW and NW‐SE trending anomalies which reflects the shape of the Niger Delta 
basin.  Thus,  the N‐S  and  E‐W  anomalies  represent  the  reactivated  structures.  These  two 
trends  in addition  to  the NE‐SW  trend  form  the  three potential stress regimes responsible 
for the structural architecture of the study area. In individual mega‐tectonic provinces these 
three trends are the dominant trends [41]. 

There are three evidences for reactivation. One of the evidences of reactivation is the arching 
up  of  the  basement  (fig.  13). During  reactivation  blocks within  the  basement may  have 
moved along faults. The second evidence is that the N‐S and E‐W structures do not correlate 
with the basin shape. The third evidence is that when a thick sedimentary cover is forming 
pre‐existing structures in the basement have potential to become reactivated. This have been 
demonstrated for areas that are evidently tectonically stretched such as shelves or basins on 
or  adjacent  to  continental margins  and  in  a  slowly  subsiding  epicontinental basin, where 
pre‐existing  tectonic  structures  were  reported  to  have  been  reactivated  at  times  and 
subsidence  is  enhanced  [42].   The N‐S  and E‐W  structures  are  bounded  by  faults. These 
faults are brittle  in nature and may have developed by  shear  reactivation of a previously 
formed weak  surface  in a body of  rock.  In  the upper crust of  the Earth,  roughly 10km  in 
depth, rocks primarily undergo brittle deformation, creating a myriad of geologic structures 
[43]. 

In this study we opine that the basement structures are identified to play major role in sed‐
iment and hydrocarbon distribution in the Niger Delta in two ways: basement relief (base‐
ment highs and  lows) and basement related  faults. These  two  factors are episodic and ap‐
pear  to have controlled  the  trapping and migration of hydrocarbon  in  the Niger Delta.  [8] 
identified two basic types of basement control on the overlying sedimentary section in Kan‐
sas: basement  topographic  control and  reactivated basement  faults or  shear zones. Actual 
movement along  the shear zones and  lineament may be minimal but  the minor change  in 
topographic relief of the overlying sediments is an important control on deposition [44]. The 
embryonic faulted margins of the Atlantic are now the continental margins of West Africa 
and are prolific oil‐producing  regions. The  faulted  rift  systems of Africa developed major 
sedimentary basins along  its  length and generated major oil provinces  in Nigeria, Central 
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Figure 17. Low pass filtered data showing the major trends of the magnetic domains of the deep base‐
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Africa and Sudan  [45]. The  residual map,  the enhanced maps and  the depth  to basement 
map show structural characteristics and they are used in this study as evaluation tool in this 
hydrocarbon exploration setting. The shear/wrenching and the block faulting in the residual 
and  enhanced maps  represent  offsets  in  the  basement  and  controlled  sedimentation pat‐
terns. The development of the delta has been dependent on the balance between the rate of 
sedimentation and  the resulting sedimentary patterns appears  to have been  influenced by 
the structural configuration and tectonics of the basement [18].  

The depth to basement map is characterized by structural highs flanked by structural lows. 
The structural  low represents syncline/depocenter/subbasin. The structural high anomalies 
are interpreted in this study to be the focal points for the migration of oil and gas while the 
regional  (lows)  structural anomalies are  the generating depocenters. Thus,  structural high 
(positive)  anomalies near  structural  low  (negative)  anomalies  are  the preferred  targets  in 
hydrocarbon exploration. Thus, the shear/wrench system is reflected as a series of geometri‐
cally arranged downwarp,  epeirogenic uplift  that may be  subjected  to  continuous adjust‐
ment  and  compressional  stress  [44].  The  uplifted  blocks  created  the  arches  while 
downdropped ones produced the depocenters and we therefore opine that the flanks of the 
basement highs and basement lows are attractive sites for oil and gas accumulation. Oil and 
gas generated in such regional lows will migrate updip, where possible onto adjacent struc‐
tural highs. Structural highs  located between  two adjacent basement  lows offer special at‐
tractions for oil and gas migration from both sides [46]. We strongly opine that the basement 
structures from the residual map, the enhanced maps and the depth to basement map are as 
a  result of multiple deep‐seated  tensional and  shear/wrench  faulting within  the basement 
and that jostling of basement blocks have strongly influenced deposition in the Niger Delta 
basin. The aftermath of the basement motion in conjunction with the impact of differences in 
topographic relief in the sedimentary section during the Tertiary gave rise to the generation 
of the structural lows and structural highs. Subsequent migration of hydrocarbon was aided 
by fault induced by basement faulting. The basement blocks jostling beneath the Niger Delta 
may have created fracture pattern that may have enhanced or reduced porosity and perme‐
amibility. Basement faults are known to have commonly  influenced the distribution of hy‐
drocarbon traps and mineralization zones in sedimentary cover [47]. [48] linked oil pools in 
lower  productive  beds  of  sedimentary  cover  to  faulted  zones  in  crystalline  basement  in 
known platform hydrocarbon fields. 

7. Conclusion 

The directional horizontal derivative data, the analytic signal data and filtered maps reveals 
the magnetic  field  lineaments  and  anomaly  fabric  that  could  be  related  to  the  basement 
faults  beneath  the  Niger  Delta  basin.  E‐W  striking  structures  are  brittle  faults/fractures 
which are usually subtle but are well highlighted even  in the total  intensity data probably 
because they are mineralized or associated with dykes. The N‐S structures in the study area 
are due to extensional faulting in the Precambrian crystalline basement giving rise to alter‐
nating system of downwarp and epeirogenic uplift  that may have pushed up  the Tertiary 
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sediments. Hence,  the  sediment  geometry  in  the Niger Delta  can  be  correlated  to  subtle 
tectonic readjustment of basement blocks beneath the sedimentary section. The downwarp 
in this study represents syncline/depocenter/subbasin while the structural high anomalies are 
interpreted to be the focal points for the migration oil and gas. 
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1. Introduction 
Hydrocarbon exploration and exploitation  requires  that  the spatial and depth distribution 
and interplay of factors favorable to commercial hydrocarbon accumulation are thoroughly 
appreciated. These factors include the distribution of source rock, reservoir rock, and migra‐
tion pathways,  the  fidelity of  sealing mechanisms,  and  timing,  the  temporal  relatioinship 
between reservoir rock formation and the expulsion of hydrocarbons from the source rock. 
The distribution of these elements of the petroleum system is a result of the tectonic history 
and fill processes occuring in a basin.  

As  hydrocarbon  exploration moves  into  geologically  and  economically more  challenging 
environments, such as deeper subsurface locations, deepwater regions, sub‐ice in the Artic, 
and into geologically and stratigraphyically more complex environments, the costs of explo‐
ration  is bound  to be on  the  rise and  the  risks associated with  field development greater. 
Continued success in the hunt for Oil and Gas reserves therefore, depends upon a thorough 
understanding of the subsurface geology of exploration fields, the ability to accurately pre‐
dict and delineate  the  spatial and depth distribution of  subsurface geologic  facies  (source 
rock, reservoir rock and seal) and the ability to discriminate the fluids saturating reservoirs 
(oil, gas or brine) and possibly quantifying such.  

Seismic  geomorphology which  is  the  integration  of  three‐dimensional  (3‐D)  seismic  data 
with analytical  techniques  typically   used  in  the  study of Earth  land  forms,  is growing  in 
importance as a tool in understanding the stratigraphy of both mature fields and underde‐
veloped basins (Dunlap et al, 2010). Seismic geomorphologic analysis allows geoscientists to 
correctly  identify,  interpret,  and  predict  the distribution  of  possible  hydrocarbon‐bearing 
deposits. It helps to unravel the major factors which have contributed to and or continue to 
control the evolution of a basin or field. 
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In  this  study,  we  implement  a  series  of  conventional  interpretation  procedures  and 
advanced imaging techniques to unravel the paleo‐geomorphology, tectonic history and fill 
architecture of a hydrocarbon target within the Okari Oil Field. 

2. The Niger delta 

The Niger delta is situated in the Gulf of Guinea on the west coast of Central Africa (Figure. 
1).  It  is  located  in  the southern part of Nigeria between  latitudes 40 00’N and 60 00’N and 
longitudes 30 00’N and 90 00’N.  It  is bounded  in  the  south by  the Gulf of Guinea  (or  the   
4000 m  bathymetric  contour)  and  in  the  North  by  older  (Cretaceous)  tectonic  elements 
which include the Anambra Basin, Abakaliki uplift and the Afikpo syncline. In the east and 
west respectivily, the Cameroon volcanic  line and the Dahomey Basin mark the bounds of 
the Delta, Figure 1. The Cenozoic Niger Delta  is  situated at  the  intersection of  the Benue 
trough  and  the  South  Atlantic  Ocean  where  a  triple  junction  developed  during  the 
separation  of  South  America  from  Africa  (Burke,  1972;  Whiteman,  1982).  The  delta  is 
considered one of the most prolific hydrocarbon provinces in the world, and recent giant oil 
discoveries  in  the  deep‐water  areas  suggest  that  this  region  will  remain  a  focus  of 
exploration activities (Corredor et al, 2005). 

 
Figure 1. Map of Niger Delta showing province outline (maximum petroleum system); bounding 
structural features; minimum petroleum system as defined by oil and gas field center points (Modified 
from Petroconsultants, 1996, as cited in Tuttle et al, 1999). 
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Furthermore, the Niger delta is one of the world’s largest deltas, with a sub‐aerial acreage of 
about 75,000 km2. It is composed of an overall regressive clastic sequence, which reaches a 
maximum thickness of 30,000 to 40,000 ft (9000 to 12000 m). The development of the delta 
has  been  dependent  on  the  balance  between  the  rate  of  sedimentation  and  the  rate  of 
subsidence (Doust and Omatsola, 1990). This balance and the resulting sedimentary patterns 
were constrained by the structural configuration and tectonics of the basement (Evamy et al, 
1978).  Important  influences on sedimentary  rates have  included eustatic sea‐level changes 
and climatic variations in the hinterlands. Subsidence has been controlled largely by initial 
basement morphology  and  differential  sediment  loading  of  unstable  shales  (Doust  and 
Omatsola, 1990). 

 
Figure 2. Generalized dip section of the Niger Delta showing the structural provinves of the Delta. The 
slips resulting from the collapse of shelf sediments in the extentional province is diverted onto thrust 
ramps through detachemnt structures in the basal Akata  formation and comsumed by contractional 
folds in the deep‐water fold and thrust belts (Adapted from Whiteman, 1982). 

The Delta has built out over the collapsed continental margin, and its core is located above 
the collapsed continental margin at the site of the triple junction formed during the middle 
Cretaceous. The main sediment supply has been provided by an extensive drainage system, 
which in its lower reaches follows two failed rift arms, the Benue and Bida basins. Sediment 
input generally has been continuous since the Late Cretaceous, but the regressive record has 
been  interrupted  by  episodic  transgressions,  some  of  considerable  extent  (Weber  and 
Daukoru,  1975).  The  Niger  delta  has  prograded  into  the  Gulf  of  Guinea  at  a  steadily 
increasing rate in response to the evolving drainage area, basement subsidence and eustatic 
sea  level  changes.  Initially,  the delta prograded over  extensionally  thinned  and  collapsed 
continental crust of the West African margin (Figure 2), as far as the triple junction, filling in 
the  basement  graben‐and‐horst  topography  (Murat,  1970).  During  the  middle  and  late 
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Figure 1. Map of Niger Delta showing province outline (maximum petroleum system); bounding 
structural features; minimum petroleum system as defined by oil and gas field center points (Modified 
from Petroconsultants, 1996, as cited in Tuttle et al, 1999). 
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Furthermore, the Niger delta is one of the world’s largest deltas, with a sub‐aerial acreage of 
about 75,000 km2. It is composed of an overall regressive clastic sequence, which reaches a 
maximum thickness of 30,000 to 40,000 ft (9000 to 12000 m). The development of the delta 
has  been  dependent  on  the  balance  between  the  rate  of  sedimentation  and  the  rate  of 
subsidence (Doust and Omatsola, 1990). This balance and the resulting sedimentary patterns 
were constrained by the structural configuration and tectonics of the basement (Evamy et al, 
1978).  Important  influences on sedimentary  rates have  included eustatic sea‐level changes 
and climatic variations in the hinterlands. Subsidence has been controlled largely by initial 
basement morphology  and  differential  sediment  loading  of  unstable  shales  (Doust  and 
Omatsola, 1990). 

 
Figure 2. Generalized dip section of the Niger Delta showing the structural provinves of the Delta. The 
slips resulting from the collapse of shelf sediments in the extentional province is diverted onto thrust 
ramps through detachemnt structures in the basal Akata  formation and comsumed by contractional 
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increasing rate in response to the evolving drainage area, basement subsidence and eustatic 
sea  level  changes.  Initially,  the delta prograded over  extensionally  thinned  and  collapsed 
continental crust of the West African margin (Figure 2), as far as the triple junction, filling in 
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Eocene,  sedimentary  rocks  became  increasingly  sandy,  marking  the  onset  of  a  general 
regression of the deltaic deposition. 

Of dominant importance in the development of the delta, as in similar settings elsewhere in 
the world has been  the  influence of synsedimentary  listric normal  faults. These have been 
forming  at  least  since  the Paleocene  and define  sites  of  locally  increased  subsidence  and 
sedimentation. They  lie sub‐parallel to the paleo‐coastline and are presumed to sole out at 
relatively  shallow depths within marine  shale  sequences. A number  of major  basin‐wide 
growth fault zones define depositional realms at succeeding periods of delta history (Doust 
and  Omatsola,  1990).  In  the  paralic  interval,  growth  fault  associated  rollover  structures 
trapped  hydrocarbons.  Faults  in  general  play  an  important  role  in  the  hydrocarbon 
distribution. Growth  faults may  even  function  as  hydrocarbon migration  paths  from  the 
overpressured  marine  clays.  There  is  an  intimate  relationship  between  structure  and 
stratigraphy.  They  both  depend  on  the  interplay  between  rates  of  sediment  supply  and 
subsidence (Evamy et al., 1978). 

2.1. Structure 

The Niger Delta is regarded as a classical shale tectonics province (Wu and Bally, 2000). The 
instability  and  constant motion  of  the  shales  in  response  to  the weight  of  the  advancing 
sediment wedge has  resulted  in  the development of different structural styles  in different 
belts of the Delta. 

The Delta has  thus been subdivided  into  five zones. Corredor et al.  (2005)  identified  these 
structural zones (Figure 3) as [1] an extensional province beneath the continental shelf that is 
characterized by both basinward‐dipping (Roho‐type) and counter‐regional growth normal 
faults and associated rollovers and depocenters; [2] a mud diapir zone located beneath the 
upper continental slope, which is characterized by passive, active, and reactive mud diapirs, 
including  shale  ridges and massifs,  shale overhangs, vertical mud diapirs  that  form mud 
volcanoes  at  the  seafloor,  and  interdiapir depocenters;  [(3]  the  inner  fold  and  thrust belt, 
which is characterized by basinward verging thrust faults (typically imbricated) and associ‐
ated folds, including some detachment folds; [4] a transitional detachment fold zone beneath 
the  lower continental slope  that  is characterized by  large areas of  little or no deformation 
interspersed with  large, broad detachment  folds  above  structurally  thickened Akata   For‐
mation; and [5] the outer fold and thrust belt characterized by both basinward‐ and hinter‐
land‐verging thrust faults and associated folds. The inner and outer fold and thrust belts are 
most evident in the bathymetry, where ridges represent the crests of fault‐related folds, and 
low regions correspond to piggyback basins formed above the backlimbs of fault imbricates. 
The  inner  fold and  thrust belt extends  in an arcuate path across  the center of  the offshore 
delta, whereas the outer fold and thrust belt consists of northern and southern sections that 
define  two outboard  lobes of  the delta  (Corredor  et  al,  2005). These  two  lobes,  and  their 
associated fold belts, are separated by a major rise  in the basement topography  that corre‐
sponds  to  the northern culmination of  the Charcot  fracture zone  (Figure 3). The break be‐
tween the northern and southern sections of the outer fold and  
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Figure 3. Bathymetric Sea‐floor image of the Niger Delta obtained from a dense grid of two‐
dimensional seismic reflection profiles and the global bathymetric database (Smith and Sandwell, 1997, 
as cited in Corredor et al, 2005), showing the main structural provinces. 

thrust belt are the results of thrust sheets being stacked in a narrow zone above and behind this 
major basement uplift (Connors et al., 1998; Wu and Bally, 2000). Deformation across these struc‐
tural provinces is active today, resulting in pronounced bathymetry expressions of structures that 
are not buried by recent sediments, as illustrated in Figure 3 (Corredor et al, 2005). 
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Figure 3. Bathymetric Sea‐floor image of the Niger Delta obtained from a dense grid of two‐
dimensional seismic reflection profiles and the global bathymetric database (Smith and Sandwell, 1997, 
as cited in Corredor et al, 2005), showing the main structural provinces. 
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2.2. Stratigraphy 

The  lithostratigraphy  of  the  Niger  Delta  Basin  (Figure  4)  consists  of  three  main  rock‐
stratigraphic units of Cretaceous  to Holocene origin  (Short and Stauble, 1967; Frankl  and 
Cordry,  1967;  Avbovbo,  1978).  These  units  represent  the  prograding  depositional 
environments (Corredor et al, 2005). 

 
Figure 4. Stratigraphic column showing the three Formations of the Niger Delta, the Marine Akata 
shale, the paralic Agbada formation and the continental Benin sandstone. (Modified from Doust and 
Omatsola, 1990). 

At the base of the system is the Akata Formation, a sequence of planktonic foraminifera rich 
undercompacted  transgressive  Paleocene‐to‐Holocene marine  shales,  clays,  and  silt.  The 
Akata ranges in thickness from 2000 m (6600 ft) at the most distal part of the delta to 7000 m 
(23,000 ft.) thick beneath the continental shelf (Doust and Omatsola, 1990). In the outer fold 
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and thrust belts, the Akata Formation reaches 5000 m (16,400 ft.) thick as a result of structural 
repetitions by thrust ramps and in the core of large detachment anticlines (Bilotti and Shaw, 
2005). The Akata  shales  are  typically undercompacted  and  frequently move  either down‐
ward or laterally along the continental shelf, or in an upward diapiric motion along growth 
faults, in response to the lithostatic pressure of overlying sediment (Ekweozor and Daukoru, 
1984). Lateral movements along the continental shelf result in thrusting in more outer bound 
regions of the Delta. The Akata Formation is conformably overlain by a paralic sequence of 
alternating Lower Eocene  to Pleistocene  sandstones and  sand bodies with  shale  intercala‐
tions, which  is  known  as  the Agbada  Formation  (Doust  and Omatsola,  1990). The Agbada 
Formation is more than 3500 m (11,500 ft.) thick and represents the actual deltaic portion of 
the sequence. This clastic sequence was accumulated in delta‐front, delta‐topset, and fluvio‐
deltaic environments. The Agbada formation is highly faulted with assays of roll‐over exten‐
sion induced growth faults, compensation listric faults and high angle thrust faults depend‐
ing on which belt of the Niger Delta you are in. Channel and basin‐floor fan deposits in the 
Agbada Formation form the primary reservoirs in the Niger Delta. The Agbada Formation is 
in turn covered by the Benin Formation which consists of late Eocene to Holocene massive, 
porous, and unconsolidated freshwater bearing continental deposits, including alluvial and 
upper coastal‐plain deposits that are up to 2000 m (6600 ft) thick (Avbovbo, 1978).  

In  the outer  thrust belt,  the Akata Formation  lies upon oceanic crust and  is diachronously 
overlain  by  deep‐water  channel  complexes,  debris  flows,  and  shales  of  the  Agbada  For‐
mation, which represent the sedimentary overburden of the deltaic succession (Maloney et 
al., 2010). The Benin Formation  is absent  in  this belt  (Maloney et. al., 2010). The Akata For‐
mation and  the shaly  intercalations of  the Agbada Formation are believed  to be  the source 
rocks of the Niger Delta while the paralic Agbada Formation constitutes the reservoir rock. It 
has also been suggested (Corredor et al, 2005) that the Akata  Formation could contain some 
turbidite sands which could represent potential reservoirs in deep‐water environments. 

2.3. The Extensional Province 

The development of  the Niger Delta was  initiated by rifting on  the onshore portion of  the 
West African Shield  (Merki, 1972). The rifting  is associated with  the opening of  the South 
Atlantic  Ocean  which  began  in  the  Late  Jurassic  and  spanned  through  the  Middle 
Cretaceous  (Lehner  and De Ruiter,  1977,  as  cited  in Tuttle  et  al,  1999). Within  the Delta, 
rifting had ceased by the Late Cretaceous. Thereafter, gravity induced tectonics became the 
primary deformational process and represent the key factor determining the structural style 
of the Extensional Province of the Niger Delta. Shale mobility induced internal deformation 
and occurred in response to two processes (Kulke, 1995, as cited in Tuttle et al, 1999). First, 
shale diapirs formed from loading of poorly compacted, over‐pressured, prodelta and delta‐
slope shales of the basal Akata Formation by the advancing higher density delta‐front paralic 
wedge of the Agbada Formation, and second, slope instability resulting from a lack of lateral, 
basinward,  support  for  the  under‐compacted  delta‐slope  Akata  Formation.  These 
movements initiated syn‐sedimentary growth faults which compartmentalized the belts into 
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Cretaceous  (Lehner  and De Ruiter,  1977,  as  cited  in Tuttle  et  al,  1999). Within  the Delta, 
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wedge of the Agbada Formation, and second, slope instability resulting from a lack of lateral, 
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fault  blocks.  As  faulting  advanced  fault  blocks  rotated  in  fault  planes  and  subsurface 
horizons  formed  roll‐over anticlines. The  resulting  seaward extension of  subsurface  strata 
was  often  accommodated  by  landward  dipping  compensational  listric  faults.  Other 
structures which  formed  include shale diapirs, collapsed growth  fault crests, back‐to‐back 
features,  and  steeply  dipping,  closely  spaced  flank  faults  (Evamy  et  al,  1978).  The  Benin 
Formation  was  deposited  only  after  the  cessation  of  gravity  induced  tectonics  and  is 
unaffected by faulting. 

3. The Okari Field example: A gravitational shale tectonics field 

At the time of this study, the Okari Oil Field had six wells, four of the wells are vertical and 
the  other  two  deviated.  Though  the  wells  had  varying  suites  of  logs,  they  generally 
possessed  lithologic  logs  (Gamma  Ray),  porosity  logs  (sonic,  density  and  neutron), 
resistivity logs (LLD and MSFL) and checkshot surveys. Available seismic data consisted of 
401  inlines and 221 crosslines and a total of   88,621 post‐stack seismic traces with a record 
length of 5 seconds, sampled at 4 ms interval and covering an area of about 56.5 sq km. 

Three of the wells, B1, B4 and B5 had encountered hydrocarbon in a stack of three horizons 
in a single roll‐over anticlinal structure created by the rotation of an east‐west trending fault 
block into the plane of a major structure building fault. The other three wells had turned out 
dry at the target horizon encountering water saturated sands and shales. It was understood 
that the variability of subsurface facies was more intricate than initially presumed. This is a 
known situation in the Niger Delta, the fast rate of sedimentation along the shelf edge and 
strong wave action are believed to have ensured rapid spacial variation in subsurface facies 
distribution patterns  (Aminu and Olorunniwo, 2011). There was  therefore a need  to  fully 
image the distribution of reservoir facies within the field to assist with further development 
and production. 

3.1. Methodology 

Our study of the field involved reservoir evaluation using well‐logs, hydrocarbon saturated 
zones were identified and their respective petrophysical parameters were computed. Three 
horizons,  H1,  H2  and  H3,  were  found  to  be  petroliferous.  However,  only  the  deepest 
horizon, H3, was considered prospective. It  is a  fairly shaly sand with average porosity of 
27% and hydroarbon  saturation of 77%. Next we created a  tectono‐stratigraphic model of 
the  field by mapping all  three horizons and  the  field’s cascade of  intersecting  faults  (both 
growth  and  compensational  listric  faults).  In  this  way  we  mapped  a  faulted  anticlinal 
closure against a major structure building fault in the middle of the survey area. Thereafter, 
we used tri‐variate crossplots to study rock‐physics relations within the field and to provide 
a basis for calibration and interpretation of subsurface facies prediction. We then computed 
several seismic attributes, some of which include the instantanous amplitude, frequency and 
phase, 1st and 2nd   derivative of the seismic trace, and various geometric seismic attributes. 
We  experienced  considerable difficulty deriving  correlation  between  computed  attributes 
and  well  information,  and  at  obtaining  geologically  meaningful  maps  of  subsurface 
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property distribution. This may be due to one of two factors, (1) the seismic attribute  ‐ log 
relationships are often non‐linear, and (2) the Niger Delta is a soft clastic basin with under‐
compacted  subsurface  formations,  the  seismic amplitude  response  in  such  cases are often 
weak and not well correlated to geology (Chopra and Marfurt, 2007). This necessitated that 
we  impliment  multi‐attributes  transforms  to  predict  subsurface  facies  from  the  seismic 
response. We elected  to use  the multi‐linear  resgression  transform and an artifcial neural 
network. The multi‐linear  transform attempts  to derive a multi‐variate  linear  relationship 
between seismic attributes and log derived petrophysical properties. If for a single attribute, 
the relationship between the target log L and the attribute A is written as 

  L a bA    (1) 

Where  the  coefficients  a  and  b  are  obtained  by minimizing  the mean‐squared  prediction 
error: 
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According to Hampson et al, 2001, the multivariate case for a single attribute is written as: 

         0 1 1 2 2 ... m mL t w w A t w A t w A t       (3) 

Where L(t) represents the log sample, A(t) are the corresponding seismic attributes and w0 … 
wm are the coefficients of the linear transform. If the log consists of n samples then the equa‐
tion is written as: 
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2 1 12 2 22 2...o m mL w w A w A w A       

  1 1 2 2 ...n o n n m mnL w w A w A w A       (4) 

Where Aij is the jth sample of the ith attribute (Hampson et al, 2001). 

The  neural  network  on  the  other  hand  is  able  to  process  multi‐parameter  and  multi‐
dimensional data sets in a non‐linear fashion via a learning process. The task of the neural 
network is to perform a non‐linear mapping  k  of a set of variables onto a target property,  

  mmn LAk :   (5)  

In the case of log prediction from seismic data, the network reads a set of input predicting 
variables, a matrix Amn of seismic attributes and a set of desired output results, a vector Lm 
of log responses, computes its own output a vector Lm‘ of pseudo‐log responses, computes 
the error vector Em(Lm  ‐ Lm‘) and adjust  its weights, a matrix Wij using a gradient descent 
algorithm  in a direction as  to minimize  the disparity between  the network‘s output and 
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property distribution. This may be due to one of two factors, (1) the seismic attribute  ‐ log 
relationships are often non‐linear, and (2) the Niger Delta is a soft clastic basin with under‐
compacted  subsurface  formations,  the  seismic amplitude  response  in  such  cases are often 
weak and not well correlated to geology (Chopra and Marfurt, 2007). This necessitated that 
we  impliment  multi‐attributes  transforms  to  predict  subsurface  facies  from  the  seismic 
response. We elected  to use  the multi‐linear  resgression  transform and an artifcial neural 
network. The multi‐linear  transform attempts  to derive a multi‐variate  linear  relationship 
between seismic attributes and log derived petrophysical properties. If for a single attribute, 
the relationship between the target log L and the attribute A is written as 
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the  desired  target  output.  The  neural  network  approximates  a mapping  function  such 
that: 

 
mmnijm EAWkL  ),(


  (6) 

where  kk 


. The error given as: 

    2)(
2
1)( mmmij LLWE   (7) 

and  can  be minimized  using  the  back‐propagation  algorithm  (Callan  1999,  Liu  and  Liu, 
1998). In practice a momentum factor  is usually added to the gradient decent algorithm to 
speed up the search for an optimal solution and to prevent the network from getting caught‐
up in a local minimal. This process proceeds iteratively until the error bound is within pre‐
set  acceptable  limits. At  this point  the  network  is  presumed  to  have  trained  adequately. 
Training is achieved with seismic attribute data and well information at well locations. The 
network is next implemented to predict pseudo‐well‐log responses throughout the field by 
being presented with seismic attribute data from beyond the wells. 

3.2. Discussion 

3.2.1. Structure 

A total of 12 normal faults were mapped in the study area and are annotated F1 to F12 (Fig‐
ure 5). Seven of  the  faults dip southward  towards  the sea while  five are  listric compensa‐
tions  for extentions within  the  fault blocks and dip  landwards. These  fault are gravity  in‐
duced and are the result of the downwad and lateral response of the over‐pressured mobile 
shales of the basal Akata Formation. Two of the faults F1 and F2 are major structure building 
growth  faults which  cut across  the  entire  survey area and  compartmentalize  it  into  three 
east‐west trending fault blocks which are downthrown and dip in the south‐southwestward 
seaward direction  (Figure 6). These  faults appear  to sole out as presumed  (Corredor et al, 
2005) at relatively shallow depths near the top of basal shale sequences. Fault blocks were 
created synchronously with sedimentation, this is seen from the relative thickening of sub‐
surface  formations on  the downthrown  side of  the  faults. Basal  shales displaced by  these 
fault blocks are believed to flow laterally along the continental shelve and the slips thereof 
tranferred  through detachment  structures  in  the basal Akata Formation onto  thrust  ramps 
and  consumed by  contractional  folds  in  the deep‐water  fold  and  thrust belts  (Bilotti  and 
Shaw, 2005). 

The back‐to‐back alternations of seaward and  landward dipping normal  faults resulted  in 
the  formation of horst and graben structures partcularly  in  the western end of  the survey 
area (Figure 6). These horst and graben structures possibly resulted in the creation of mini 
depo‐centres and are probably key factors controlling drainage and depositional patterns in 
the field. 
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Contour closures against the major structure building F1 fault represent a faulted anticlinal 
structure juxtaposed against the fault. These structures form the majority of structural traps 
in  the Niger Delta. Exploration wells  in  this field  targeted  this closure. Fault  throw on  the 
eastern arm of the anticlinal structure  is much greater than on the western arm (Figure 7). 
This could indicate that there has been a relative clockwise rotation of the horizon along a 
crestal hinge line over the anticline lying orthogonal to the F1 fault. This rotation appears to 
have added a sense of south easterly dip to the orientation of the fault block. This sense of 
dip could play a key role in determining drainaige and sediment deposition within the field. 

 
 
 
 

 
 
 

Figure 5. Interpreted seismic lines from the Okari field along with the litho‐section. The target horizon 
in this study the H3 is indicated in green. Growth faults affect only the paralic Agbada Fm. and com‐
partmentalize the field into east‐west trending blocks downthrown to the south. Horizon thickening on 
the downthrown blocks indicates that faulting was synchronous with sediment deposition. The Akata 
shales respond (as indicated by yellow arrow) by downward and seaward flowage due to the litho‐
static pressure of the advancing paralic wedge. The Benin Formation were deposited after the ceasation 
of faulting and thus are not affected by faulting. 
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the  desired  target  output.  The  neural  network  approximates  a mapping  function  such 
that: 
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structure juxtaposed against the fault. These structures form the majority of structural traps 
in  the Niger Delta. Exploration wells  in  this field  targeted  this closure. Fault  throw on  the 
eastern arm of the anticlinal structure  is much greater than on the western arm (Figure 7). 
This could indicate that there has been a relative clockwise rotation of the horizon along a 
crestal hinge line over the anticline lying orthogonal to the F1 fault. This rotation appears to 
have added a sense of south easterly dip to the orientation of the fault block. This sense of 
dip could play a key role in determining drainaige and sediment deposition within the field. 

 
 
 
 

 
 
 

Figure 5. Interpreted seismic lines from the Okari field along with the litho‐section. The target horizon 
in this study the H3 is indicated in green. Growth faults affect only the paralic Agbada Fm. and com‐
partmentalize the field into east‐west trending blocks downthrown to the south. Horizon thickening on 
the downthrown blocks indicates that faulting was synchronous with sediment deposition. The Akata 
shales respond (as indicated by yellow arrow) by downward and seaward flowage due to the litho‐
static pressure of the advancing paralic wedge. The Benin Formation were deposited after the ceasation 
of faulting and thus are not affected by faulting. 
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Figure 6. Horizon time map of the target H3 horizon. Overall dip is in the south westerly direction with 
fault blocks trending roughly in the east‐west direction. Seaward tensional stress is accomodated by 
landward dipping listric faulting to the west of the field thereby creating a graben structure which 
apparently played a key role in defining the paleo‐drainage route on the horizon. Exploration wells 
targeted the contour closure against the major F1 fault (red). 

 
Figure 7. Annotated 3D view of the H3 horizon. Fault throw (indicated in blue arrows) on the eastern 
arm of the major F1 fault is much greater than on the western arm. This appears to have been due to 
possible rotation of the fault block along a crestal line (yellow dashed line) over the anticlinal structure 
thereby giving the fault block a south easterly dip. A fault controlled channel is seen to trend in the 
south westerly direction and terminates against the F1 fault. The fault induced graben structure has a 
fairly sinuous configuration. 
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On the upthrown block of the F1 fault, a channel‐like depression trending in the northeast‐
southwest direction appears  to  terminate against  the F1  fault. This depression could have 
been a major path through which continentally derived detrites was supplied to the region 
of the anticlinal structure on the downthrown block of the F1 fault.   

3.2.2. Cross Plots 

In  cross‐plots  of  p‐wave  impedance  vs.  porosity  (Figure  8),  we  observed  that  p‐wave 
impedance  decreases with  increase  in  porosity  (θ), with  lower‐porosity  sands  generally 
having higher  impedance values,  likely a  reflection of  tighter grain packing. Porosity also 
increases with increase in shale content (Vsh), with clean sands being associated with lower 
porosities  than  shaly  units  of  corresponding densities. The  shales  of  the Niger Delta  are 
known  to  be  under‐compacted  and  over‐pressured,  and  the  platy  nature  of  the  shale 
minerals  ensures  they have high  though  ineffective porosities. The  litho‐facies are almost 
separable  in  two  (along  the blue  line). Furthermore, high hydrocarbon  saturation appears 
associated with lower‐porosity dirty sands, with porosity in the range 23 to 27%. The shales 
and water‐bearing sands of the Okari Field appear, generally, to have higher porosities than 
hydrocarbon‐saturated sands. 

 
Figure 8. P‐wave impedance vs. Porosity crossplots, (A) color coded in shale volume. Impedance de‐
creases with porosity increase and shaly units generally possess high porosities. Between shales and 
sand facies, separation is almost possible along the dashed blue line, and (B) color coded in water satu‐
ration. Polygons represent subsuface facies; black for hydrocaron sands, light blue for water saturated 
sands and brown for shales. Hydrocarbon saturation is associated with lower porosity shaly sand facies.  

These lower‐porosity shaly reservoir sand units possibly benefitted from reduced hydrocar‐
bon mobility due to the shale infilling of their pore spaces, while cleaner sands in the field 
may have  lost  their hydrocarbon  saturations  to  invading brine  as  a  result of  their higher 
porosities and permeabilities, and consequent greater hydrocarbon mobility. Three distinct 
litho‐facies are fairly well discriminated in this field; hydrocarbon sands associated with low 
relative porosities (23 ‐ 27%) and high p‐wave impedance, water‐saturated sands associated 
with medium to high porosities (25 ‐ 35%) and low impedance values, and shales associated 
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with generally higher relative though ineffective porosities (30 ‐ 42%) and the entire spread 
of possible p‐wave impedance values (from low through medium to high) in the field. 

3.2.3. Predicted litho‐facies maps 

3.2.3.1. Predicted Shale Volume Maps:  

Six seismic attributes; original trace, integral of the trace, average of the trace, average of 
instantaneous amplitude, and 1st derivative and 2nd derivative of  the  trace were multi‐
linearly regressed against the target well logs (shale volume and porosity) in the vicinity 
of wells penetrating  the H3 horizon. These  attributes were  selected  for  two major  rea‐
sons;  firstly,  forward  entry  statistical  regression  of  attributes  against  target well  logs 
(porosity and shale volume) had turned up mainly amplitude‐related attributes. Second‐
ly,  reviewed  literature  suggested  that  amplitude  related  seismic attributes have  robust 
physical relationships to lithology and porosity (Banchs and Michelena, 2002; Dorrington 
and  Link,  2004;  Calderon  and  Castagna,  2005).  The  resulting multi‐linear  transforms 
were used to predict shale volume and porosity distributions for H3 horizon. Employing 
the same set of seismic attributes used for the multi‐linear regression, we implemented a 
total of 50  simulations  for  shale volume prediction over  the H3 horizon using a Multi‐
Layered  Feed‐forward  Back‐propagation Neural Network  (MFLN).  Thereafter, we  se‐
lected the network which produced the most geologically valid map and strictly honored 
well information.  

The multi‐linear regression of well log derived shale volume against the earlier mentioned 
six seismic attributes (statistics not shown here) turned up a correlation coefficient R of 0.23. 
The low statistical correlation underscores the difficulty in predicting lithology using linear 
regression algorithms. Mathematically, the chances of correctly imaging lithologic distribu‐
tion over  the horizon using multi‐linear regression of  these attributes will result only  in a 
23%  correlation  or  similarity with  actual  shale volume distribution  at  the  target horizon. 
Figure 9, is the result of this multi‐linear attribute transform for the H3 horizon. Our optimal 
neural  network  achieved  0.59  and  0.67  as  validation  and  training  correlation  coefficients 
respectively. The validation  coefficient  is a  significant  improvement over  the multivariate 
statistical regression coefficients (0.23). As neural networks are able to implement non‐linear 
mapping, they are better suited to codifying seismic‐well‐log relationships. The neural net‐
work predicted lithology map of the H3 horizon is shown in Figure 10. 

The  two predicted shale volume maps have stricking semblance  in  the horizon  lithologic 
distribution and reservoir geometry and  internal architecture  they reveal. This engenders 
confidence  in  the robustness of  the distribution so  imaged. However,  the neural network 
predicted shale volume distribution possesses greater detail compared  to  the multi‐linear 
regression map. The maps show intricate details of lithologic variation both in the region of 
well  control  (reservoir  region)  and  beyond.  They  reveal  the  subsurface  paleo‐drainage 
system and geologic situation of the field, one typical of the Niger Delta with several me‐
andering sand‐filled channels and sand bars especially in the southwest, north, and west of 
the  field. The paleo‐channels generally cross  the study area  in an east‐west direction and 
possess  shale  volumes  in  the  range  of  15–20%.  This  directional  trend  is most  possibly 
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Figure 9. Multi‐linear regression predicted shale volume map over the top of H3 horizon. The sediment 
supply channel is a North‐South trending sinuous channel SSC which terminates against the F1 fault.In 
crossing the fault the sediments fan out while plunging into the rapidly emerging accomadation. D1 
was possibly the initial drainage channel for the reservoir region but ceased altogether and the sand 
bodies became detached due to the onset of faulting induced channelization which created another path 
D2 in the western region.  

 
Figure 10. Predicted shale volume map over the top of H3 horizon. The neural network prediction has 
high semblance with the result from regression but it provides greater detail in horizon property distri‐
bution and the reservoir geometry and internal architecture it delineates. The western D2 channel is 
seen to possess greater sinuosity than on the regression map. Lateral shale seals are predicted to the 
south of the reservoir. 
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in response to dips on either sides of the anticlinal structure, that on the eastern arm re‐
sulting from possible clockwise rotation of the horizon in the plane of the F1 fault around 
an axis along the crest of the anticline and roughly orthogonal to the fault plane, while the 
accentuated dip on the western arm  is  largely the result of a fault  induced graben struc‐
ture. Channels  in  the western region demonstrate good  lateral continuity while  those  in 
the  eastern  region  are  less  continuous  and  appear  separated  from  the  reservoir. This  is 
due  in  part  to  structural  controls  in  form  of  grabens which  guide  channel  flow  in  the 
western region. Channel sand bodies on the eastern arm were possibly separated from the 
reservoir  as  a  result  of  horizon  flexing  during  the  formation  of  the  roll‐over  anticline 
which hosts the known reservoir. It could also have been the result of the creation of con‐
siderably steeper dips on a portion of  the western arm of  the anticlinal structure due  to 
the  initiation of  faulting  controlled  structural constraints  (graben and half graben  struc‐
tures). The channel through the eastern arm D1 was possibly the initial drainage path for 
the reservoir region, this was temporal and might have ceased entirely with the onset of 
extension induced  listric faulting on the western arm of the anticline. The faulting  in the 
western  region apparently defined an alternative drainage D2 path  for  this anticline. A 
high‐quality  sand‐filled  paleo‐channel  SSC,  trending  roughly  north‐south  on  the  up‐
thrown block of the F1 fault and possibly turning northwest above the reservoir region is 
imaged on both maps. This channel appears  to have been  the source of sediment  fill  for 
the reservoir region. In crossing the growth fault from north to south, the sediment  load 
transported by the channel fanned out while plunging into the transient depo‐center cre‐
ated by the active faulting. 

The delineated reservoir  is an oblate fan which coincides with the position of the struc‐
tural closure on Figure 6. The sand distribution within the reservoir region indicates that 
clean reservoir sands are interspersed with shaly sand units. Initial deposits were possi‐
bly  reowrked by  strong wave acton. These  shaly‐sand units  serve  to compartmentalize 
the  reservoir and may act as  flow barriers  to hydrocarbons present and preclude com‐
munication between the segments of the reservior. Extensive lateral shales are predicted 
to  the south and southeast of  the reservoir. Coupled with  the growth  fault north of  the 
reservoir,  this  possibly  indicates  reasonable  lateral  sealing mechanisms. Hydrocarbon‐
bearing wells (B1, B4 and B5) penetrated clean to fairly shaly sands with shale volume in 
the  range  15–20%  at  the  target  horizon while wells  B2,  B3,  and  B6,  penetrated  shaly 
sands/shales. This  result  is  in  keeping with well  information  for  the H3  horizon.  It  is 
nearly possible to trace out the outline of the major structure building F1 fault from the 
maps. 

3.2.3.2. Predicted Porosity Maps  

The  multi‐linear  regression  of  well  log  derived  porosity  against  the  same  seismic 
attributes  set  used  for  shale  volume  prediction  (statistics  also  not  shown)  turned  up  a 
correlation  coefficient R  of  0.43.  The  correlation  coefficient  is  considerably  higher  than 
that  obtained  for  shale  volume.  This  implies  that  it  is  easier  to  predict  porosity  from 
amplitude  based  seismic  attributes  using  multi‐linear  regression  than  predicting 
lithology.  Lithology  index  parameters  such  as  grain  shape  index,  minerology  and 
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platiness, to mention but a few, have more intricate relationships to the seismic amplitude 
response  than  coresponding  determinants  of  porosity  such  as  cementation  and 
compaction. The predicted porosity map is shown in Figure 11. A neural network with the 
same  network  architecture  and  configuration  as  that  used  for  predicting  shale  volume 
was trained using the same set of attributes viz. sample number, original trace, integral of 
trace, average of trace, average instantaneous amplitude, 1st derivative and 2nd derivative 
to predict porosity over H3 horizon. Twenty‐five  (25) simulations of  the neural network 
were  run  and  the networks  satisfying  the  two  earlier mentioned  criteria were  selected. 
The most  geologically  valid map, which  honored well  information  and  correlated well 
with log information, was selected. 

Figure 12  is  the predicted porosity map over  the H3 horizon. The validation and  training 
correlations  for  this network were 0.60 and 0.78 respectively. Though  the  training correla‐
tion in much higher than that for shale volume prediction, the validation correlation is hard‐
ly better. The validation correlation coefficient  indicates the ability of a trained network to 
generalize  on  fresh data  sets  and  is  the  true measure  of  the  robustness of  the prediction 
accuracy of a neural network. The minimal difference between  the validation correlations 
for  shale volume prediction and porosity prediction  indicates  that unlike  the multi‐linear 
regression  transform, neural networks have almost no difficulty codifying  the relationship 
between seismic attributes and either of well derived shale volume or porosity. This capabil‐
ity is no doubt due to their ability to perform non‐linear multi‐variate mapping in complex 
data spaces. 

As with  the  case of  shale volume prediction,  there  is  striking  semblance  in  the  imaged 
reservoir  architecture  and  horizon  facies  distribution  revealed  by  the  porosity  maps 
predicted  by  both  the  multi‐linear  regression  and  the  neural  network.  However,  the 
neural network map provides higher resolution and images greater details of poro‐facies 
variation both within the reservoir and beyond. The reservoir appears to be a fragmented 
lobe  system  with  lower  porosity  facies  (likely  hydrocarbon  bearing)  interspaced with 
medium  porosity  facies  (likely  water  bearing  sands  and  or  shales  as  indicated  rock‐
physics  cross‐plots).  This  compartmentalization  could  be  due  to  the  re‐working  of  the 
initial deposits by strong wave action. Key stratigraphic features imaged on the predicted 
shale volume maps such as  the north‐south  trending paleo‐channel and  the eastern and 
western  channels  which  drained  the  reservoir  region  are  indicated  as  sinuous  low 
porosity  facies.  The  maps  also  indicate  that  the  hydrocarbon‐bearing  wells  penetrate 
lower  porosity  (20  ‐  27%  porosity)  sands  in  the  reservoir  region.  Rock‐physics  studies 
earlier discussed  showed  that hydrocarbon  sands  in  the  study  area  are  associated with 
lower porosities compared to water saturated sands and shales. The maps also locate the 
non‐hydrocarbon‐wells  in  regions  of  relatively  higher  porosities  (porosity  greater  than 
32%)  indicating  that  they penetrate  either water  saturated  sands or  shales  at  the  target 
horizon.  The  reservoir  is  bounded  to  the  south  by  high  porosity  lithologies  which 
represent  shales,  indicating  again  that  the  reservoir  is  surrounded  by  sufficient  lateral 
shale seals to the south and the F1 fault to the north. 
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in response to dips on either sides of the anticlinal structure, that on the eastern arm re‐
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data spaces. 
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western  channels  which  drained  the  reservoir  region  are  indicated  as  sinuous  low 
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Figure 11. Multi‐linear regression predicted porosity map over the top of H3 horizon. Hydrocarbon 
wells are indicated to have penetrated lower porosity facies while dry wells encountered higher porosi‐
ty facies (shales) at the target horizon. Earlier imaged channel features (SSC, D1 and D2) possess low to 
medium porosities in keeping with earlier crossplot results. The reservoir appears as an oblate fan. 

 
Figure 12. Neural network predicted porosity map over the top of H3 horizon. The reservoir is a frag‐
mented lobe system with low porosity facies (hydrocarbon sands) interspaced with medium porosity 
facies (water saturated sands), possibly a result of later re‐working of sediments by strong wave action. 

4. Conclusion 
In this chapter, we have presented our attempt at unravelling the paleo‐geomorphic settings of 
the Okari Oil field, a classical example from the extentional province of the Niger Delta. We 
employed  conventional  seismic  interpretation  techniques  to  build  a  tectono‐stratigraphic 
model of  the Field and  to determine key  factors which have contributed  to and continue  to 
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define the development of this province of the Delta. We have further implemented advanced 
characterization techniques to image details of facies distribution within the field and further 
appreciate the effects of major factors on field evolution. Key factors affecting field evolution 
appear to have been the onset of regional seaward dipping syn‐depositional growth faults and 
the accomodation of resultant extensions by  landward dipping compensational  listric  faults. 
This resulted  in rapid creation of accommodation  in  the  form of mini depo‐belts  into which 
continentally derived detritus plunged. In traversing these growth faults the deposits fanned 
out as mini‐deltaic fans which were possibly latter reworked and fragmented by strong wave 
action. Fault block rotation possibly played an important part in defining drainage paths but 
appear to have been overridden by the subsequent creation of graben structures by compensa‐
tional faults. Paleo‐geomorphic elements  in the field  include meandering channels, detached 
sand bars and a fragmented lobe system. Favorable reservoir facies are to be found in low‐to‐
medium porosity shaly sands units. 
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1. Introduction 

The stress and strain resultant from geodynamic processes control the uplifting and subsid‐
ence of different portions of the crust so sedimentary basins can be considered pieces of the 
earth which have  suffered prolonged  subsidence  related  to  thermo‐mechanical processes. 
According to these latter, a mechanical analysis of subsidence in any basin can be used for 
interpreting  the regional distribution of depositional sequences; similarly  the origin of  the 
sedimentary sequences can be related back to the tectonic activity which controlled the in‐
sertion  and  evolution  of  the  sedimentary  basin  [1]. Depositional  sequences  result  from  a 
complex interaction of the supply of sediments, the availability of the accommodation space 
(both with  tectonic  components),  sea  level  variations  (which  also may  have  a  significant 
tectonic  influence) and climate variations. The  first‐order control on basin geometry  is  the 
deformation  field resulted  from  the  tectonic activity and  is a  fundamental control on sedi‐
mentation and the location of their resulting environments. For each basin, the geometry of 
the main  faults  or  the  lithospheric  flexure  should  provide  the  final morphology  of  the 
trough and the resulting subsidence and thus, will control the sedimentation rate, grain size, 
channel migration, avulsion episodes and the development of flood plains and/or lakes.  

The Cuyana Basin corresponds to a passive continental rift, sensu [2] developed during Tri‐
assic times as a consequence of the early Mesozoic breakup of Gondwana (Permian to Late 
Triassic‐Early Jurassic) e.g. [3, 4]. It was located in its western southernmost portion over a 
wide belt of older accreted Eopaleozoic terranes, known as Gondwanides orogen. This latter 
was an extensive belt composed of contemporaneous orogens of Palaeozoic age and  their 
related basins located along the southern Gondwana margin, it was firstly defined by Keidel 
[5] but du Toit [6] referred to as “Samfrau geosyncline”. The Cuyana Basin is composed of 
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1. Introduction 

The stress and strain resultant from geodynamic processes control the uplifting and subsid‐
ence of different portions of the crust so sedimentary basins can be considered pieces of the 
earth which have  suffered prolonged  subsidence  related  to  thermo‐mechanical processes. 
According to these latter, a mechanical analysis of subsidence in any basin can be used for 
interpreting  the regional distribution of depositional sequences; similarly  the origin of  the 
sedimentary sequences can be related back to the tectonic activity which controlled the in‐
sertion  and  evolution  of  the  sedimentary  basin  [1]. Depositional  sequences  result  from  a 
complex interaction of the supply of sediments, the availability of the accommodation space 
(both with  tectonic  components),  sea  level  variations  (which  also may  have  a  significant 
tectonic  influence) and climate variations. The  first‐order control on basin geometry  is  the 
deformation  field resulted  from  the  tectonic activity and  is a  fundamental control on sedi‐
mentation and the location of their resulting environments. For each basin, the geometry of 
the main  faults  or  the  lithospheric  flexure  should  provide  the  final morphology  of  the 
trough and the resulting subsidence and thus, will control the sedimentation rate, grain size, 
channel migration, avulsion episodes and the development of flood plains and/or lakes.  

The Cuyana Basin corresponds to a passive continental rift, sensu [2] developed during Tri‐
assic times as a consequence of the early Mesozoic breakup of Gondwana (Permian to Late 
Triassic‐Early Jurassic) e.g. [3, 4]. It was located in its western southernmost portion over a 
wide belt of older accreted Eopaleozoic terranes, known as Gondwanides orogen. This latter 
was an extensive belt composed of contemporaneous orogens of Palaeozoic age and  their 
related basins located along the southern Gondwana margin, it was firstly defined by Keidel 
[5] but du Toit [6] referred to as “Samfrau geosyncline”. The Cuyana Basin is composed of 

© 2012 Barredo, licensee InTech. This is a paper distributed under the terms of the Creative Commons
Attribution License (http://creativecommons.org/licenses/by/3.0), which permits unrestricted use,
distribution, and reproduction in any medium, provided the original work is properly cited.



 
Tectonics – Recent Advances 

 

100 

several  asymmetric  half‐grabens  linked  by  accommodation  zones  that were  partially  or 
completely disconnected in the early rifting phase [7, 8]. This geometry and the coeval tec‐
tonic activity that was mostly characterized by recurrent extensional pulses are thought to 
be one of the major factors in the evolution of the sedimentary sequences and the complex 
environmental relationships that this basin exhibits. Its continental deposits can be consid‐
ered  as  a  whole  a  second‐order  depositional  sequence  divided  into  three  third  order‐
sequences related with regional to local processes [9].  

Much of the research on this basin has been conducted in the Cacheuta depocenter where an 
intense hydrocarbon exploration and production has been held  in  the past decades  [10  to 
13]. Instead, the northernmost sections of the Cuyana Cuyana Basin, located in the San Juan 
province, have been studied in detail by [9, 14‐21].  

Interbasinal correlations along the whole basin were due to [7, 18, 22 to 24] who considered 
the  separate  half‐grabens  of  San  Juan  and Mendoza  provinces  as  a  single  trough.  Age 
control  in  the basin  traditionally has been based on biostratigraphy e.g.  [20, 25  to 30]. The 
studied area is part of a fold and thrust belt where complex structures and diverse inversion 
tectonics  phenomena  gave  place  to  inverted  subbasins  composed  of  normal  faults with 
reactivated  inverse displacement,  new  inverse  faults,  and  fault  propagation  folds  [8,  31]. 
Consequently, lithostratigraphy and biostratigraphy proved to be insufficient to understand 
sequences  contrast  along  the  basin,  see  [32]  for  discussion.  By  the  1990s  modern 
stratigraphic  tools  have  also  been  applied  in  an  attempt  to  establish  a  more  precise 
correlation  among  depocenters  and  even  between  the  active  and  flexural margin  of  the 
Rincón  Blanco  trough, which  are  presently  disconnected  [8,  9,  20]  but much  uncertainty 
remained because of the lack of absolute age data in the basin as a whole. Presently, a more 
complete  chronostratigraphic  control  has  been  achieved  using  the  proposed 
cyclostratigraphy scheme of [13] with isotopic dating [29, 32 to 34] which permitted to arrive 
to an enhanced evolutionary model.  

Classically,  the  Cuyana  Basin  has  been  considered  as  a  passive  rift  developed  as  a 
consequence  of  extensional  to  transtensional  forces  resulted  of  the  collapse  of  a Permian 
orogen and the beginning of the Gondwana breakup, the stratigraphic features represent the 
interplay  between  tectonics  (subsidence‐uplift)  and  sediment  accumulation  rates.  The 
evolution of the Gondwanides along the southern portion of Gondwana was a key process 
through which  the Triassic basins of Argentina developed.  In  this dominant geodynamic 
framework  it  is  emphasized  here  that making  correlations  can  highlight  similarities  and 
differences among basins and even within a given one, as it is the case of the Cuyana Basin. 
Subsidence  analysis of  the  subsurface Bermejo  and outcropping  Ischigulasto‐Villa Unión‐
Marayes and Cuyana basins (Figure 1) reveals the existence of notably various episodes of 
accelerated subsidence during Middle  to Late Triassic, suggesting  that all of  them share a 
common tectonic history. 

It  is explored here  these  results  in detail  integrating geodynamic and  tectonostratigraphic 
concepts to understand the rift evolution and the history of its infilling. The resulting data, 
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permitted  to understand  the  coeval deformation  and  the  tectonic processes  acting on  the 
lithosphere in the western margin of Gondwana. 

2. Geological setting of the Cuyana Basin 

Related  to  the Gondwanan Orogeny,  that  affected  the western margin  of  southern  South 
America  (Permian  to  the Late Triassic‐Early  Jurassic)  and  the  beginning  of  the Mesozoic 
Gondwana breakup, a series of rifts were developed (Figure 1). They correspond to a com‐
plex  system  of  rapidly  subsiding,  NNW‐SSE  trending  narrow  asymmetric  half‐grabens 
bounded  by predominantly normal  faults  in  one margin  that parallels  the  grain  of  older 
Paleozoic structures e.g. [9, 12, 19, 36 to 38]. The border fault is sometimes segmented with 
segment boundaries marked by change in strike or fault overlap, relay ramps, transfer faults 
and rider blocks(Figure 2). The notable increase in thickness towards the center border fault 
suggests that the structures were syndepositionally active and thus  it  is proposed here the 
architecture and fill were influenced by the geometry and the displacement of the bounding 
normal faults. 

Among them, the Cuyana Cuyana Basin is the largest Triassic rift basin of western Argenti‐
na and considered to extend over an area of more than 60.000 Km2. It corresponds to a pas‐
sive continental rift developed during differential intraplate stresses derived from a backarc 
extension acting on a normal crust and moderate thermal flux [9]. At present, it underlies a 
lowland segment of  the Argentine  foreland but several exposures are along both  flanks of 
the Precordillera,  in Mendoza and San  Juan provinces  (Figure 1). The  rift  is  composed of 
several asymmetric half‐grabens roughly  triangular  in cross section, and  linked by accom‐
modation zones [7, 8] which correspond to Cacheuta, Las Peñas‐Santa Clara, Rincón Blanco, 
Puntudo General Alvear, Ñacuñan  and  Beazley  (see  Figure  1).  Border  faults  (BF)  of  the 
Cuyana  Basin  strike  obliquely  to  the maximum  extension  direction  (NNE‐SSW),  have  a 
stepping geometry and opposite dip directions  (Cacheuta and Santa Clara‐Rincón Blanco) 
causing the faulted and hinged margins sometimes shift from side to side of the rift basin as 
it is evident between Cacheuta and Santa Clara subbasins e.g. [7, 9, 11], or keep the same dip 
orientation  as  between  Santa Clara,  Rincón  Blanco  and  Puntudo  depocenters  (Figure  2). 
Each segment of these master structures shows tips that are marked by a change in strike or 
fault overlap, relay ramps and rider blocks. Most of them were controlled by the normal to 
oblique  reactivation  of pre‐existing  zones  of weaknesses  in  the  crystalline  basement,  and 
thus main  border  fault  exhibits N‐S  and NNW‐SSE  direction while  accommodation  and 
transfer zones between main Puntudo, Rincón Blanco and Cacheuta depocenters display a 
mostly NNE‐SSW direction. Major segments do not become hard  linked and  the displace‐
ment was partitioned among several segments without being physically connected. In this 
way,  intrabasinal highs  could persist  throughout  synrift and postrift  sedimentation along 
the whole basin. The  lack of polarity reversals  in the northern segment  is attributed to the 
basement fabric control with fault reactivation of ancient N‐S and NNW‐SSW structures. In 
particular, within Rincón Blanco depocenter,  the border  fault  is  segmented  and  its  closer 
spacing  segments hard‐linked with evident  transfer of displacement  from  the  southern  to 



 
Tectonics – Recent Advances 

 

100 

several  asymmetric  half‐grabens  linked  by  accommodation  zones  that were  partially  or 
completely disconnected in the early rifting phase [7, 8]. This geometry and the coeval tec‐
tonic activity that was mostly characterized by recurrent extensional pulses are thought to 
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Much of the research on this basin has been conducted in the Cacheuta depocenter where an 
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permitted  to understand  the  coeval deformation  and  the  tectonic processes  acting on  the 
lithosphere in the western margin of Gondwana. 

2. Geological setting of the Cuyana Basin 

Related  to  the Gondwanan Orogeny,  that  affected  the western margin  of  southern  South 
America  (Permian  to  the Late Triassic‐Early  Jurassic)  and  the  beginning  of  the Mesozoic 
Gondwana breakup, a series of rifts were developed (Figure 1). They correspond to a com‐
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Paleozoic structures e.g. [9, 12, 19, 36 to 38]. The border fault is sometimes segmented with 
segment boundaries marked by change in strike or fault overlap, relay ramps, transfer faults 
and rider blocks(Figure 2). The notable increase in thickness towards the center border fault 
suggests that the structures were syndepositionally active and thus  it  is proposed here the 
architecture and fill were influenced by the geometry and the displacement of the bounding 
normal faults. 
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it is evident between Cacheuta and Santa Clara subbasins e.g. [7, 9, 11], or keep the same dip 
orientation  as  between  Santa Clara,  Rincón  Blanco  and  Puntudo  depocenters  (Figure  2). 
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oblique  reactivation  of pre‐existing  zones  of weaknesses  in  the  crystalline  basement,  and 
thus main  border  fault  exhibits N‐S  and NNW‐SSE  direction while  accommodation  and 
transfer zones between main Puntudo, Rincón Blanco and Cacheuta depocenters display a 
mostly NNE‐SSW direction. Major segments do not become hard  linked and  the displace‐
ment was partitioned among several segments without being physically connected. In this 
way,  intrabasinal highs  could persist  throughout  synrift and postrift  sedimentation along 
the whole basin. The  lack of polarity reversals  in the northern segment  is attributed to the 
basement fabric control with fault reactivation of ancient N‐S and NNW‐SSW structures. In 
particular, within Rincón Blanco depocenter,  the border  fault  is  segmented  and  its  closer 
spacing  segments hard‐linked with evident  transfer of displacement  from  the  southern  to 
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northern  segments  (Figure  2)  [1,  8].  The  restricted  half‐grabens were  separated  by  left‐
oblique‐slip (left lateral?), WNW (Az 112°) that are oblique to the border fault. 

 
Figure 1. Triassic rift basins of central‐western Argentina and the main subbasins. From [35]. 

The  Cuyana  Basin  contains,  approximately,  up  to  3700  meters  of  continental  rocks  of 
predominantly  alluvial,  fluvial,  and  lacustrine  origin  interbedded  with  tuffs  of  coeval 
volcanism with  intraplate affinities e.g.  [11, 39]. The notable  increase  in  thickness  towards 
the border faults suggests that these structures were syndepositionally active. Field studies 
and  seismostratigraphic  analysis  show  that  changes  in  sequence  geometry  occurred  in‐
phase  with  intra‐continental  elastic  stress  relaxation,  as  fault  reactivation  and  probable 
basement  reworking,  during  the  quasistatic  event  on  the western margin  of Gondwana. 
These  recurrent  extensional  pulses  that  controlled  the  extension  along  the Cuyana  Basin 
impinged several different characteristic to the infilling of the Cerro Puntudo, Rincón Blanco 
and Cacheuta depocenters and thus they will be treated in separate items.  
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Figure 2. Cuyana Basin main depocenters. Border faults (BF) have a stepping geometry and opposite 
dip directions (Cacheuta and Santa Clara‐Rincón Blanco) or keep the same dip orientation as between 
Santa Clara, Rincón Blanco and Puntudo depocenters. Major segments are related through accommoda‐
tions zones which constitute intrabasinal highs. To the right, the scheme shows a plan view of the 
Rincón Blanco trough whose segments became hard linked. From Barredo & Ramos [1].  

Extension  took  place  along  three  phases,  named Rift  I,  II  and  III  and  their  corresponding 
synrift deposits by Barredo  [9]. During  Synrift  I,  the deposits were  restricted  to  a  series of 
partially isolated depressions. Thus, in proximal positions the alluvial coarse clastic facies are 
covered and  interfingered with medium  to  fine‐grained  sandstones and  tuffs  interpreted as 
deposited  in  fluvial,  and  lacustrine/playa‐lake  settings  e.g.  [8,  9,  13,  20,  23,  26].  This  first 
sequence is separated by a regional unconformity by the second depositional phase or Synrift 
II. It is a fining‐upward sequence which consists, in general, of cross‐bedded sandstones, black 
shales  and  tuffs,  all  related  to  braided  to  high  sinuosity‐river  systems which  grade  into  a 
widespread  lacustrine  setting.  Finally,  this  second  rifting  stage  passes  upward  to  shallow 
lacustrine  to  fluvial sandstones, shales, and  tuffs deposited during  the early  to  late post‐rift. 
This  shallowing‐upward  succession  is  widespread  in  the  basin  and  displays  an  onlap 
relationship with the underlying beds, directly overlying Paleozoic basement [8, 9, 13]. During 
this stage, there was a renewal of the subsidence in the basin. Recent investigations permitted 
to  identify a  the  third extensional event during early Late Triassic  (to Early  Jurassic  times?) 
probably associated with the opening of the Neuquén Basin, located farther south in northern 
Patagonia  [1, 32]. Main evidences of  this event are not  regionally  found,  the best exposures 
outcrop  in  the  Rincón  Blanco  Subbasin,  however  to  the  south,  the  subsurface  Barrancas 
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Formation (Cacheuta depocenter) shares similar tectonostratigraphic characteristics with that 
of the Rincón Blanco but reveals certain uncertainties about its age. By the moment, this unit 
has been assigned to the Late Triassic [40] and even to Lower Jurassic [41]. The infill of Synrift 
III  is  represented  by  an  alluvial‐fluvial  succession  developed  under  renewed  mechanical 
subsidence of the basin and marked semiarid conditions. 

The  final  thermal  relaxation  of  the  basin  seemed  to  have  occurred  during  Jurassic  and 
Cretaceous  times  and  aborted  during  Tertiary  times  when  the  lithosphere  undergone 
flexural subsidence induced by the Andean orogenic overloading and by sediment charge. 

3. Puntudo Subbasin 

The northernmost exposures of  the continental Triassic Cuyana Basin crop out at  the Cerro 
Puntudo locality on the western flank of the Precordillera in the San Juan province (Figure 3). 
These exposures  record  the  sedimentation near  the northern end of  the basin  related  to a 
fault  tip  end. An  angular unconformity  separates de Cerro Puntudo  succession  from  the 
underlying Choiyoi Group volcanics and it is tectonically truncated at top [34].  

 
Figure 3. Geological map at the Co. Puntudo area. Modified from Mancuso [34] 
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The present structure consists of east verging (Andean) thrusts with wavelengths of ~1 km. 
These  thrusts  are  responsible  of  the  truncation  and  suppression  of  the west  El Relincho 
facies  (El Puntudo  fault)  (Figure 3). Triassic basin  inversion was positive and  topographic 
uplifting  and  gently  folding  of  the  ancient  trough  has  been  observed.  The  deposits  are 
folded in northeast striking asymmetric syncline with its eastern flank well developed and 
the western almost truncated. The anticline of the eastern margin is interpreted as a result of 
reactivation of ancient rider blocks as a post depositional anticline during reverse motion of 
the structure. West‐northwest faults seem to follow the Paleozoic fabric and are parallel to 
the Rincón Blanco Sub‐basin transfers and thus, genetically related [9]. 

The extensional structure consists of a north‐south striking  fault  (border  fault?)  located  to 
the east. This assumption is based on the thick fan‐conglomerates with main paleocurrents 
showing a marked southwesternward component of  the ow parallel  to  the basin margin 
and  towards  the  fault  zone  centre, where  subsidence  favoured  the  insertion of  a  shallow 
lake. This flow direction can be linked southernward with the axial sediment system of the 
Rincón  Blanco  Sub‐basin.  The  border  fault  is  presumed  to  be  a west‐dipping  structure, 
probable  lystric  in  cross  section, with  highest  displacement  to  the  center  (displacement 
estimates are of 400 meters). On the basis of the maximum sequence thickness the “border 
fault” has been 12 km long. A notable reduction of the sedimentary record to the north and 
south can be extracted of  the onlapping of  the synextensional strata over basement  rocks, 
particularly in the southern part where at the Cerro Colorado the Choiyoi volcaniclastics are 
exposed.  Paleocurrents  in  this  area  points  to  a  northward  flow  and  thus,  has  been 
interpreted  as  an  accommodation  zone  (transfer)  that  kept  this  depocenter  probably 
disconnected from the Rincón Blanco Sub‐basin.  

The Triassic column reaches an exposed thickness of approximately 400 meters and has been 
divided into two units, the Cerro Puntudo and the El Relincho formations [42] arranged in 
two of the three synrift cycles recognized for the Cuyana Basin. The first tectosedimentary 
sequence or Synrift  I  corresponds  to  the Cerro Puntudo Formation.  It  is  a  fining‐upward 
succession which starts with a thick package of 400 m alluvial fan conglomerates and cross‐
bedded coarse sandstones (Figure 4). This succession is mainly composed of an alternation 
of massive  red  clast‐supported  conglomerates and  subordinated  sandstones which passes 
upward  to a braided  fluvial  system dominated by  red and  reddish‐brown  conglomerates 
and  sandstones.  Sheet‐floods  related  to  ephemeral  fluvial  deposits,  characterized  by  red 
fine‐grained sandstones, mudstones, and  light‐coloured tuffaceous  limestones, are interfin‐
gered and cover the braided fluvial beds. The upper one‐third of this first cycle comprises 75 
m  thick well‐stratified  and  laterally  persistent  gray micritic  and  stromatolitic  limestones, 
reddish brown mudstones,  red  fine‐grained  sandstones with  rippled  lamination, and  thin 
levels of green tuffs interbedded. This part of the section was interpreted as deposited in a 
relatively shallow carbonate‐rich  lake with marked cyclicity recognized by a succession of 
retrograding and prograding  events. Coeval volcanism  is  represented by  the  interbedded 
tuffs. To the southeast, the lacustrine deposits are dominated by siliciclastic facies made of 
reddish brown mudstones, red  fine‐grained sandstones, and green  tuffs which were  inter‐
preted as deposited in a mudflat environment e.g. [23, 24, 34]. The climatic conditions dur‐
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Figure 3. Geological map at the Co. Puntudo area. Modified from Mancuso [34] 
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The present structure consists of east verging (Andean) thrusts with wavelengths of ~1 km. 
These  thrusts  are  responsible  of  the  truncation  and  suppression  of  the west  El Relincho 
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reactivation of ancient rider blocks as a post depositional anticline during reverse motion of 
the structure. West‐northwest faults seem to follow the Paleozoic fabric and are parallel to 
the Rincón Blanco Sub‐basin transfers and thus, genetically related [9]. 
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tuffs. To the southeast, the lacustrine deposits are dominated by siliciclastic facies made of 
reddish brown mudstones, red  fine‐grained sandstones, and green  tuffs which were  inter‐
preted as deposited in a mudflat environment e.g. [23, 24, 34]. The climatic conditions dur‐
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ing the deposition of the first synrift phase were markedly seasonal, as represented by the 
cyclical nature of the lacustrine deposits, not associated to tectonic controls. Palynomorphs 
suggest  the presence of a relatively diverse  flora composed by at  least riparian vegetation 
(ferns  and  lycopsids)  associated  to  the  lake margins  and  a  forest  (araucariaceans)  in  the 
fluvial floodplains [34]. Due to the lack of evidence of evaporitic facies and extensive desic‐
cation  features humid  climate  conditions developed at  least  seasonally  thus a  subtropical 
seasonally dry climate might be assume for the upper part of the first Synrift phase. A U‐Pb 
SHRIMP zircon age of 243.8 ± 1.9 Ma (Anisian) obtained from juvenile magmatic zircons in a 
tuff interbedded with the lacustrine beds constrained the deposition of the Synrift I at Cerro 
Puntudo  to  the Early‐lower Middle Triassic  [34].This  age  is  consistent with palynological 
data obtained from equivalent lacustrine levels. 

The  second  tectonosedimentary  sequence  or  Synrift  II,  is  represented  by  the  El Relincho 
Formation. It starts at the point where the  lacustrine deposition  is abruptly  interrupted by 
the  instauration  of  a  coarse  alluvial  setting.  The  fining‐upward  El  Relincho  succession 
(approx. 140 m thick) is dominated by green clast‐supported conglomerates exhibiting clasts 
of  the  underlying  Cerro  Puntudo  sequence.  The  succession  passes  upward  into  reddish 
brown, cross‐bedded, coarse to medium  ‐grained sandstones of braided fluvial origin. The 
upper limit of the Triassic succession at Cerro Puntudo area is tectonically truncated  

 
Figure 4. Generalized stratigraphic column of the Puntudo subbasin infilling showing the rifting epi‐
sodes recognized across the whole Cuyana Basin. Modified from Mancuso [34]. 
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4. Rincón Blanco Subbasin 

The Triassic Rincón Blanco subbasin is located in the Precordillera fold and thrust belt at 31° 
24’ – 31° 33’ south (Figure 5). It is 40 km wide and stretches approximately ~60 km N‐S. The 
subbasin was mainly developed over Ordovician‐Silurian distal platform deposits and Car‐
boniferous  glacimarine  diamictites  and  turbidites  nevertheless,  to  the  north  the  column 
overlies Permian marine platform clastics. The present geometry of the Rincón Blanco active 
margin is a north–south tight asymmetric syncline. The structural analysis indicates that the 
east margin  has  been  truncated  by  a  series  of west  verging  back‐thrusts  since Cenozoic 
times. Basin marginal deposits have in places been removed by erosion or preserved in fault 
inliers. The western margin  has undergone  east  verging Andean  thrusts  (Cenozoic) with 
wavelengths of 2 km, presumably older  than  the back‐thrusts,  that has  separated de out‐
crops  from  the  flexural margin  of  the depocenter. Only,  the  south‐eastern portion  of  the 
active margin remains practically unaffected, although some inversion of earlier extensional 
structures has been noted  (Figure 6). Flexural margin  is  represented by  isolated outcrops 
and subsurface deposits and is presently separated by a basement high from the active mar‐
gin.  Inversion was  positive  and  topographic  uplifting  and  gently  folding  of  the  ancient 
troughs has been observed,  in particular  in  the Cerro Bola‐Cerro Amarillo  region  (south‐
ernmost outcrops). Classic basin‐inversion structures consist of anticlinal folds and reverse 
faults, like the BF segment exposed in Cerro Amarillo. Post depositional anticlines and syn‐
clines formed during reverse motion along the reactivated faults. Minor inverse faults area 
associated with  the backtrhusts,  they  are  composed of  fault bend,  fault propagation,  and 
detachment geometries. In the flexural margin they have also uplifted the ancient intrabasi‐
nal highs where sequences are drastically thinned or basement exposed (Figure 7).  

The  spatial  arrangement  of  the  architectural  elements  permitted  to  interpret  this Triassic 
depocenter as an asymmetric trough with a hinged margin. Basin‐scale morphology could 
not be determined precisely because Triassic outcrops are tectonically truncated except for 
the western margin  that  could  be modelled  in  subsurface  [31].  Faults  have displacement 
magnitudes of 1000 m and sole  into a subhorizontal detachment surface at about 10000 m 
deep, below which deposits are undeformed. Using  the architecture and  some  features of 
the sedimentary record it was established that the border fault (BF) was composed of right‐
stepping, west‐dipping, normal to oblique faults, separated by a transfer zones (see Figures 
2 and 5) became hard‐linked. In cross section they are lystric and in plan view sinuous with 
highest displacement toward the center (displacement estimates are of 2 km). The resulting 
half‐grabens are supposed to have gradually grown in depth and length through time sur‐
rounded by uplifted footwalls as a consequence of the absolute upward motion during fault 
displacement and  isostatic adjustment. They  correspond  to Cerro Amarillo/Rincón Blanco 
and Marachemill  troughs,  in  the active margin; Barreal and Agua de Los Pajaritos,  in  the 
flexural margin. 

Kinematic  indicators  and  the  orientation  of  diabase  dikes  suggest  a NNE‐SSW  (Az  30°) 
extension direction  for  the depocenter  and  a N‐S  to NNW‐SSE  border  faults  strike  [8,9]. 
Local  transfers zones correspond  to west‐northwest  (Az 112°),  left  lateral  strike‐slip  faults 
interpreted to have been formed to accommodate differential extension within the depocen‐
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ing the deposition of the first synrift phase were markedly seasonal, as represented by the 
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stepping, west‐dipping, normal to oblique faults, separated by a transfer zones (see Figures 
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ter (Figure 6). These faults can be associated with the Paleozoic fabric which consists largely 
of generally northwest‐striking and west‐northwest striking reverse and tranpresional faults 
[37, 43]. Intrabasinal highs produced by rotation blocks made up internal elevations relative 
to the rift flank and trough and, consequently, the flexural margin contained much thinner 
sequence of synrift strata (~1800 meters) [31] than the active margin (3000 meters).  

 

 
Figure 5. Left, geological map of the Rincón Blanco depocenter with detailed information from the 
flexural margin. Right, location map of the Rincón Blanco half‐graben outcrops in the Cuyana Basin. 
The satellite image shows the distribution of the main depocenters, subsurface is not included. From 
Barredo [9]. 

The infilling consists of almost 3000 m coarse conglomerates interfingered with sandstones, 
shales,  tuffs,  tuffaceous mudstones and bimodal volcanic rocks composed of rhyolites and 
rhyiolitic  tuffs  and  ignimbrites  associated with  the Choiyoi uppermost  effusives  [39,  45]. 
Alkaline basalts are also present but only  in the flexural margin [9, 44]. The upper  limit of 
the Triassic succession is marked by a regional uncomformity with the overlying Cenozoic 
foreland deposits. Three packages of genetically linked units bounded by regional extended 
unconformities of third order are associated with the three rifting stages (Synrift I, II and III) 
of  the  Cuyana  Basin.  These  rifting  stages  beeing  related with  the  acceleration  of  faults 
subsidence  during  Middle  to  Late  Triassic.  They  comprise  the  Rincón  Blanco  and 
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Marachemill groups  (active margin) and  the Sorocayense Group  (flexural margin)  (Figure 
7).  Their  evolution  was  mainly  controlled  by  tectonic  pulses  but  sediment  supply  and 
climate was also important [1, 9]. 

 
Figure 6. Detailed geological map of the active margin of the Rincón Blanco depocenter with inferred 
transfers faults. From Barredo [8,9]. 
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7).  Their  evolution  was  mainly  controlled  by  tectonic  pulses  but  sediment  supply  and 
climate was also important [1, 9]. 

 
Figure 6. Detailed geological map of the active margin of the Rincón Blanco depocenter with inferred 
transfers faults. From Barredo [8,9]. 
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Figure 7. Stratigraphic column of the Rincón Blanco active margin. From Barredo & Ramos [1]. Upper 
right, north view of the coarse facies of the Marachemill Unit. Lower right,north view of the deep lacus‐
trine facies of the Carrizalito Formation. 

In the active margin, the Rincón Blanco Group is composed of, from base to top: the Ciénaga 
Redonda,  Cerro Amarillo,  Panul,  Corral  de  Piedra,  Carrizalito,  and  Casa  de  Piedra  for‐
mations [15]. The trace of the contact between the synrift sediments and the prerift rocks is 
concave and well exposed  to  the south,  in  the Cerro Bola region  (active margin). The Cié‐
naga Redonda and Cerro Amarillo  formations correspond  to  the Synrift  I, when  the basin 
constituted a simple fault‐bounded through, and comprise three facies association, alluvial 
fans, alluvial fans braidplain settings dominated by ephemeral streams, and shallow, mostly 
ephemeral lacustrine deposits. A maximum of 1200 m has been measured nearby the Ama‐
rillo and Bola hills (Figure 7) decreasing to the north to reach in outcrops less than 100 me‐
ters. This thickness diminishing  is also observed to the west. The Synrift I starts with con‐
glomerates and breccias interpreted as cohesive debris flow of fan deposits and un‐cohesive 
debris flow developed in non‐canalized sheetflows (Ciénaga Redonda Formation). Interfin‐
gered with  these  facies,  there  are  ignimbrites  and  scarce  rhyolitic  tuffs  and  tuffs with  an 
estimated age of 246 Ma [32]. Overlying, there are laterally discontinuous sheet‐like beds of 
massive and horizontally bedded  sandstones  stacked  in  few meters with alternating  con‐
glomerates  of  the  Cerro  Amarillo  Formation.  This  sequence  corresponds  to  short‐lived, 
wide, poorly  canalized  flows or  low energy  sheetflows  in ephemeral  streams of  fans and 
bajadas. More distally, these systems are associated with silty‐sandstones, massive to paral‐
lel mudstones with desiccation cracks and anhydrite lenses alternating with black (lignitic?) 
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shales deposited  in a shallow  lacustrine environment. This succession  is covered by sand‐
stones, shales and  tuffs of braided  fluvial origin with a predominantly axial paleoflow  in‐
flux. 

The  Synrift  II  is  separated  from  the  underlying  units  by  a  regional  unconformity  and  is 
composed of amalgamated conglomerates with angular basement derived lithologies, sand‐
stones and ryolithes from the underlying Triassic units [9]. This sequence passes upwards to 
lenticular  bodies  of massive  to  trough‐cross  conglomerates  and  pebbly  sandstones with 
erosive bases. They  correspond  to  alluvial  fan  and braided  fluvial  facies  association. The 
volcaniclastic content is notoriously high compared with the underlying units and consists 
of  tuffs, and  tuffaceous  sandstones and  conglomerates  (Panul Formation). Fining–upward 
tabular  sequences of  fine conglomerates  to  sandstones with  trough‐cross bedding,  lag de‐
posits, and  erosive bases  follow. They grade  to medium  fine‐grained, moderately  to well 
sorted tabular sandstones/tuffaceous sandstones, reworked tuffs, and thick overbank mud‐
stones at top of meandering fluvial origin (Corral de Piedra Formation). The whole succes‐
sion  passes  vertically  and  laterally  into  the  lacustrine  facies  of  the Carrizalito  Formation 
composed  of  thick  massive  mudstones/tuffaceous  siltstones  with  volcaniclastics,  mostly 
chonitic,  levels. Upward  these  beds  are  covered  by  thinly  stratified  silty  sandstones  and 
massive mudstones related to the deeper facies of the lake. They are associated with massive 
or  horizontally  laminated marls  (30  cm  in  thickness)  and pale‐grey  organic  levels which 
consist of  laminated bituminous shales  (oil‐prone coals) with micritic calcite. The  lake de‐
posits are covered by clast supported planar to trough‐cross bedded  lenticular conglomer‐
ates and sandstones  interbedded with  laminated mudstones and  limestones  interpreted as 
deltaic mouth bars deposits  (basal  levels of  the Casa de Piedra Formation). Upward  these 
facies are  covered by  lenticular  conglomerates and  sandstones with  trough‐cross bedding 
and erosive bases of fluvial origin. They grade to fine‐grained sandstones/tuffaceous sand‐
stones and thick overbank mudstones which at top interfinger with ash fall tuffs.  

A U‐Pb Shrimp age on tuffaceous beds at the base of the lake levels of the Corral de Piedra 
Formation, in the Rincón Blanco depocenter, have yielded an age of 239.5±1.9 Ma [32]. This 
age  constrains  the  initial deposits of  Synrift  II  to  the  late Anisian  (Middle Tiassic) which 
coincides with the recently date of 239.2 ± 4.5 Ma obtained by Spalletti [29] for the Potrerillos 
Formation (initial infilling of the Synrift II at the Cacheuta subbasin).  

Finally, to the north‐east margin of the basin a series of almost 900 meters of mainly volcani‐
clastic and clastic rocks were interpreted as the Marachemill Unit and included in the (Syn‐
rift  III)  [1,  32].  It  is  in  tectonic  contact with  the Rincón Blanco Group  through  the Tontal 
backthrust (see Figure 6). Three facies associations characterized this unit: proximal to distal 
alluvial  fans,  ephemeral  streams  and  fluvial  systems.  The  first  depositional  environment 
comprises thick massive, mud‐rich matrix‐supported red conglomerates and breccias com‐
posed of volcaniclastic and  sedimentary  clasts mostly  from  the underlying Rincón Blanco 
Group. These facies interfinger with several ignimbrites and rhyolitic tuffs levels and tuffa‐
ceous  sandstones. Poorly  canalized  flows  and  sheet  floods developed  in  ephemeral  envi‐
ronments follow upwards. They are characterized by coarse massive to horizontal laminated 
sandstones with erosive to sharp bases and shale intraclasts and are laterally associated with 
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Figure 7. Stratigraphic column of the Rincón Blanco active margin. From Barredo & Ramos [1]. Upper 
right, north view of the coarse facies of the Marachemill Unit. Lower right,north view of the deep lacus‐
trine facies of the Carrizalito Formation. 

In the active margin, the Rincón Blanco Group is composed of, from base to top: the Ciénaga 
Redonda,  Cerro Amarillo,  Panul,  Corral  de  Piedra,  Carrizalito,  and  Casa  de  Piedra  for‐
mations [15]. The trace of the contact between the synrift sediments and the prerift rocks is 
concave and well exposed  to  the south,  in  the Cerro Bola region  (active margin). The Cié‐
naga Redonda and Cerro Amarillo  formations correspond  to  the Synrift  I, when  the basin 
constituted a simple fault‐bounded through, and comprise three facies association, alluvial 
fans, alluvial fans braidplain settings dominated by ephemeral streams, and shallow, mostly 
ephemeral lacustrine deposits. A maximum of 1200 m has been measured nearby the Ama‐
rillo and Bola hills (Figure 7) decreasing to the north to reach in outcrops less than 100 me‐
ters. This thickness diminishing  is also observed to the west. The Synrift I starts with con‐
glomerates and breccias interpreted as cohesive debris flow of fan deposits and un‐cohesive 
debris flow developed in non‐canalized sheetflows (Ciénaga Redonda Formation). Interfin‐
gered with  these  facies,  there  are  ignimbrites  and  scarce  rhyolitic  tuffs  and  tuffs with  an 
estimated age of 246 Ma [32]. Overlying, there are laterally discontinuous sheet‐like beds of 
massive and horizontally bedded  sandstones  stacked  in  few meters with alternating  con‐
glomerates  of  the  Cerro  Amarillo  Formation.  This  sequence  corresponds  to  short‐lived, 
wide, poorly  canalized  flows or  low energy  sheetflows  in ephemeral  streams of  fans and 
bajadas. More distally, these systems are associated with silty‐sandstones, massive to paral‐
lel mudstones with desiccation cracks and anhydrite lenses alternating with black (lignitic?) 
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shales deposited  in a shallow  lacustrine environment. This succession  is covered by sand‐
stones, shales and  tuffs of braided  fluvial origin with a predominantly axial paleoflow  in‐
flux. 

The  Synrift  II  is  separated  from  the  underlying  units  by  a  regional  unconformity  and  is 
composed of amalgamated conglomerates with angular basement derived lithologies, sand‐
stones and ryolithes from the underlying Triassic units [9]. This sequence passes upwards to 
lenticular  bodies  of massive  to  trough‐cross  conglomerates  and  pebbly  sandstones with 
erosive bases. They  correspond  to  alluvial  fan  and braided  fluvial  facies  association. The 
volcaniclastic content is notoriously high compared with the underlying units and consists 
of  tuffs, and  tuffaceous  sandstones and  conglomerates  (Panul Formation). Fining–upward 
tabular  sequences of  fine conglomerates  to  sandstones with  trough‐cross bedding,  lag de‐
posits, and  erosive bases  follow. They grade  to medium  fine‐grained, moderately  to well 
sorted tabular sandstones/tuffaceous sandstones, reworked tuffs, and thick overbank mud‐
stones at top of meandering fluvial origin (Corral de Piedra Formation). The whole succes‐
sion  passes  vertically  and  laterally  into  the  lacustrine  facies  of  the Carrizalito  Formation 
composed  of  thick  massive  mudstones/tuffaceous  siltstones  with  volcaniclastics,  mostly 
chonitic,  levels. Upward  these  beds  are  covered  by  thinly  stratified  silty  sandstones  and 
massive mudstones related to the deeper facies of the lake. They are associated with massive 
or  horizontally  laminated marls  (30  cm  in  thickness)  and pale‐grey  organic  levels which 
consist of  laminated bituminous shales  (oil‐prone coals) with micritic calcite. The  lake de‐
posits are covered by clast supported planar to trough‐cross bedded  lenticular conglomer‐
ates and sandstones  interbedded with  laminated mudstones and  limestones  interpreted as 
deltaic mouth bars deposits  (basal  levels of  the Casa de Piedra Formation). Upward  these 
facies are  covered by  lenticular  conglomerates and  sandstones with  trough‐cross bedding 
and erosive bases of fluvial origin. They grade to fine‐grained sandstones/tuffaceous sand‐
stones and thick overbank mudstones which at top interfinger with ash fall tuffs.  

A U‐Pb Shrimp age on tuffaceous beds at the base of the lake levels of the Corral de Piedra 
Formation, in the Rincón Blanco depocenter, have yielded an age of 239.5±1.9 Ma [32]. This 
age  constrains  the  initial deposits of  Synrift  II  to  the  late Anisian  (Middle Tiassic) which 
coincides with the recently date of 239.2 ± 4.5 Ma obtained by Spalletti [29] for the Potrerillos 
Formation (initial infilling of the Synrift II at the Cacheuta subbasin).  

Finally, to the north‐east margin of the basin a series of almost 900 meters of mainly volcani‐
clastic and clastic rocks were interpreted as the Marachemill Unit and included in the (Syn‐
rift  III)  [1,  32].  It  is  in  tectonic  contact with  the Rincón Blanco Group  through  the Tontal 
backthrust (see Figure 6). Three facies associations characterized this unit: proximal to distal 
alluvial  fans,  ephemeral  streams  and  fluvial  systems.  The  first  depositional  environment 
comprises thick massive, mud‐rich matrix‐supported red conglomerates and breccias com‐
posed of volcaniclastic and  sedimentary  clasts mostly  from  the underlying Rincón Blanco 
Group. These facies interfinger with several ignimbrites and rhyolitic tuffs levels and tuffa‐
ceous  sandstones. Poorly  canalized  flows  and  sheet  floods developed  in  ephemeral  envi‐
ronments follow upwards. They are characterized by coarse massive to horizontal laminated 
sandstones with erosive to sharp bases and shale intraclasts and are laterally associated with 
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flood  plain  sandstones  and  shales with  oxidized  organic matter  and  desiccation  cracks. 
Volcaniclastics  are  abundant  and  correspond  to  ash  fall  tuffs  and  pyroclastic  flows.  The 
third depositional environment corresponds to a braided fluvial system with conglomerates 
to  granular  sandstones  in  frequently  amalgamated  bodies. The  conglomerates  are poorly 
sorted with  sub‐angular  to  sub‐rounded  clasts  from  the Ordovician  basement. Overlying 
beds correspond to tabular sandstones with planar cross stratification which grades to fine 
to medium sandstones with small scale trough‐cross stratification and ripple‐cross  lamina‐
tion  capped by  thin beds  of massive or  rippled greenish grey  siltstones,  tuffs,  and mud‐
stones with  invertebrate  burrows  and mudcracks.  Paleocurrents  show  an  east‐northeast 
predominant  inflow.  Ash‐fall  deposits  are  abundant  constituting  thick  tabular  massive, 
sometimes  laminated, deposits  and  reworked  levels  that  can be  interpreted  as  tuffaceous 
plains with  isolated poorly developed  fluvial channels. U‐Pb zircon age of 230.3 ± 1.5 Ma 
(SHRIMP) has been obtained for the Marachemill Unit suggesting an early Carnian age for 
its deposition [32]. 

The  Sorocayense Group  represents  the  infilling  of  the Agua de  los  Pajaritos  and Barreal 
groups which correspond respectively to the north and south separated depocenters of the 
flexural margin [18,26]. The first is composed of: Agua de Los Pajaritos, Monina, Hilario, El 
Alcázar  and Cepeda  formations  e.g.  [46]  (see Figures  5  and  8)  and  the other by: Barreal, 
Cortaderita and Cepeda  formations  [18]. The northern Agua de Los Pajaritos consists of a 
basal  alluvial‐fluvial  sequence with  abundant  subaerial  volcanic  tuffs  and  volcaniclastic 
rocks overlain by deep  lacustrine  facies  and  fluvio‐deltaic  facies  (Monina Formation)  [46, 
47]. Clast‐supported conglomerates and breccias dominate at the base and are interpreted as 
non‐cohesive debris with subordinate matrix‐supported paraconglomerates (cohesive debris 
flow). Non‐canalized  and  channelized  levels  follow,  the  lower  ones  correspond  to  sheet‐
flows and are characterized by massive sandstones with high energy directional structures; 
the  second  and most dominant  upward,  consist  of  lenticular  thin  bedded  conglomerates 
associated with  extended and  shallow  channels. These  facies are  followed by  finning up‐
ward sequences of cross‐bedded mostly  tabular sandstones, primary  tuffs, reworked  tuffs, 
shales and bituminous  shales, deposited  in a high  sinuosity  river  setting with well devel‐
oped flood plains (frequently obliterated by fallout thepra). These facies laterally interfinger 
and are covered by sandstones, marls with algae  lamination and massive and bituminous 
shales. Sandstone and siltstones with wave and climbing ripple stratification and tangential 
cross stratification correspond to deltaic mouth bars. At top and intercalated are white and 
green fallout tuffs and chonites, massive or thinly laminated and sometimes indurated with 
siliceous  replacement. The  clastic dikes  cut  these  lacustrine  facies. The  fluvial‐deltaic and 
fluvial  strata  of Hilario  Formation  follow. They  consist  of  thickening  and  coarsening up‐
ward units characterized by laminated mudstone and thin sandstone beds which pass into 
amalgamated  sandstones beds with  small  scours  and  cross‐bedded  sets of  sandstone and 
clast‐supported  conglomerates,  sandstones  and  thin  coaly  layers  arranged  in  a  series  of 
fining upwards units. Finally,  the  facies are  replaced by  lenticular  shaped  fining upward 
coarse  tabular  sandstones and  shales of a  fluvial high  sinuosity  environment. This  clastic 
and  volcaniclastic  sequence  resembles  that  of  the  Synrift  II  of  the  active margin  (Rincón 
Blanco Group)  and has been preliminary  correlated with  it  [46].  Sandstones with  erosive 
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bases associated with clayed mudstones, tuffs, marls,  limestones, and massive and rippled 
laminated sandstones of high sinuosity fluvial and palustrine environments are considered 
the base of  the El Alcázar Formation. This succession unconformably overlies  the Synrit  II 
and  has  been  assigned  to  the  early  post‐rift  [32]. Tabular multicolored  shales with  tuffs, 
subordinates sandstones, and massive lenticular conglomerates are interpreted as lacustrine 
facies with alternating mouth bar and turbidites deposits. It is gradually replaced by lenticu‐
lar  sand  and  conglomerate  bodies  associated with mudstones,  tuffs  of  floodplain  origin 
sourced  from outside  the  rifted basin. Lava  flows mostly  tholeitic  interfingers  these  facies 
[44]. A renew of the extensional regime (Rift III) gave place to the deposition of the fan de‐
rived clastics of the Cepeda Formation lateral equivalent to the Marachemill Unit of Rincón 
Blanco depocenter [1].  

The Synrift I in the Barreal depocenter encompasses distal fans and fluvial braidplain envi‐
ronments followed by shallow lacustrine shales, mudstones, and tuffaceous mudstones and 
deltaic sandstones [48] (Figure 8). Braidplain environments consist of clast‐supported, mas‐
sive,  sometimes  normally  graded  lenticular  conglomerates  and  breccias with  basal  sharp 
and  irregular  contacts  associated with  sandstones  that  show parallel or  low  angle planar 
cross  stratification.  These  facies  are  followed  by massive  and  thin  laminated  shales,  fine 
current‐rippled sandstones  laterally related to silty to fine‐grained sandstones  interbedded 
in a heterolithic arrangement with  coal  fragments,  interpreted as  lacustrine deposits. This 
first synrift sequence is included in the lower half of the Barreal Formation. 

The second synrift phase (Synrift II) is marked by the deposition of braided fluvial systems 
with  lenticular  to  tabular beds of poorly  sorted  conglomerates with  subordinates  sandier 
lenses and more  tabular planar  cross  stratified  sandstones associated with  fining upward 
channel fill sequences. 

This succession is covered by lacustrine deep facies with bituminous shales and thin subor‐
dinate sandstones of mouth bars and turbidites deposits, and finally  lenticular conglomer‐
ates and coarse sandstones of fluvial systems, probably high sinuosity sandy braided system 
(upper half of the Barreal Formation). The post‐rift facies are represented by the Cortaderita 
Formation beds. It starts with tabular shales, tuffs, and massive and rippled wave laminated 
sandstones of lacustrine origin. This facies are covered by lenticular pebbly mouth bar sand‐
stones that pass upward to conglomerates and sandstones arranged  in  lenticular bodies of 
sandy braided fluvial system, sometimes obliterated by cinder fall out. The succession fin‐
ishes with  the  instauration  of  a  high  sinuosity  river  system with well  developed  flood 
plains. The Synrift  III  (Cepeda Formation)  consists of amalgamated  clast and matrix  sup‐
ported conglomerates of alluvial proximal  fans composed of volcaniclastics and siliclastics 
mostly from the underlying Cortaderita Formation; subordinate sandstones to the top of the 
conglomerates were interpreted as braided ephemeral plains. Sheet floods and poorly cana‐
lized  flows developed  in ephemeral environments with coarse massive  to horizontal  lami‐
nated sandstones with erosive to sharp bases and shale intraclasts. Volcaniclastics are abun‐
dant and correspond to ash fall tuffs. Upward, braided fluvial deposits of frequently amal‐
gamated poorly  sorted  conglomerate bodies with  sub‐angular  to  sub‐rounded  clasts with 
subordinate sandstones cover the ephemeral facies. It passes upward to tabular sandstones 
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flood  plain  sandstones  and  shales with  oxidized  organic matter  and  desiccation  cracks. 
Volcaniclastics  are  abundant  and  correspond  to  ash  fall  tuffs  and  pyroclastic  flows.  The 
third depositional environment corresponds to a braided fluvial system with conglomerates 
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to medium sandstones with small scale trough‐cross stratification and ripple‐cross  lamina‐
tion  capped by  thin beds  of massive or  rippled greenish grey  siltstones,  tuffs,  and mud‐
stones with  invertebrate  burrows  and mudcracks.  Paleocurrents  show  an  east‐northeast 
predominant  inflow.  Ash‐fall  deposits  are  abundant  constituting  thick  tabular  massive, 
sometimes  laminated, deposits  and  reworked  levels  that  can be  interpreted  as  tuffaceous 
plains with  isolated poorly developed  fluvial channels. U‐Pb zircon age of 230.3 ± 1.5 Ma 
(SHRIMP) has been obtained for the Marachemill Unit suggesting an early Carnian age for 
its deposition [32]. 

The  Sorocayense Group  represents  the  infilling  of  the Agua de  los  Pajaritos  and Barreal 
groups which correspond respectively to the north and south separated depocenters of the 
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oped flood plains (frequently obliterated by fallout thepra). These facies laterally interfinger 
and are covered by sandstones, marls with algae  lamination and massive and bituminous 
shales. Sandstone and siltstones with wave and climbing ripple stratification and tangential 
cross stratification correspond to deltaic mouth bars. At top and intercalated are white and 
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ward units characterized by laminated mudstone and thin sandstone beds which pass into 
amalgamated  sandstones beds with  small  scours  and  cross‐bedded  sets of  sandstone and 
clast‐supported  conglomerates,  sandstones  and  thin  coaly  layers  arranged  in  a  series  of 
fining upwards units. Finally,  the  facies are  replaced by  lenticular  shaped  fining upward 
coarse  tabular  sandstones and  shales of a  fluvial high  sinuosity  environment. This  clastic 
and  volcaniclastic  sequence  resembles  that  of  the  Synrift  II  of  the  active margin  (Rincón 
Blanco Group)  and has been preliminary  correlated with  it  [46].  Sandstones with  erosive 
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bases associated with clayed mudstones, tuffs, marls,  limestones, and massive and rippled 
laminated sandstones of high sinuosity fluvial and palustrine environments are considered 
the base of  the El Alcázar Formation. This succession unconformably overlies  the Synrit  II 
and  has  been  assigned  to  the  early  post‐rift  [32]. Tabular multicolored  shales with  tuffs, 
subordinates sandstones, and massive lenticular conglomerates are interpreted as lacustrine 
facies with alternating mouth bar and turbidites deposits. It is gradually replaced by lenticu‐
lar  sand  and  conglomerate  bodies  associated with mudstones,  tuffs  of  floodplain  origin 
sourced  from outside  the  rifted basin. Lava  flows mostly  tholeitic  interfingers  these  facies 
[44]. A renew of the extensional regime (Rift III) gave place to the deposition of the fan de‐
rived clastics of the Cepeda Formation lateral equivalent to the Marachemill Unit of Rincón 
Blanco depocenter [1].  

The Synrift I in the Barreal depocenter encompasses distal fans and fluvial braidplain envi‐
ronments followed by shallow lacustrine shales, mudstones, and tuffaceous mudstones and 
deltaic sandstones [48] (Figure 8). Braidplain environments consist of clast‐supported, mas‐
sive,  sometimes  normally  graded  lenticular  conglomerates  and  breccias with  basal  sharp 
and  irregular  contacts  associated with  sandstones  that  show parallel or  low  angle planar 
cross  stratification.  These  facies  are  followed  by massive  and  thin  laminated  shales,  fine 
current‐rippled sandstones  laterally related to silty to fine‐grained sandstones  interbedded 
in a heterolithic arrangement with  coal  fragments,  interpreted as  lacustrine deposits. This 
first synrift sequence is included in the lower half of the Barreal Formation. 

The second synrift phase (Synrift II) is marked by the deposition of braided fluvial systems 
with  lenticular  to  tabular beds of poorly  sorted  conglomerates with  subordinates  sandier 
lenses and more  tabular planar  cross  stratified  sandstones associated with  fining upward 
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dinate sandstones of mouth bars and turbidites deposits, and finally  lenticular conglomer‐
ates and coarse sandstones of fluvial systems, probably high sinuosity sandy braided system 
(upper half of the Barreal Formation). The post‐rift facies are represented by the Cortaderita 
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sandy braided fluvial system, sometimes obliterated by cinder fall out. The succession fin‐
ishes with  the  instauration  of  a  high  sinuosity  river  system with well  developed  flood 
plains. The Synrift  III  (Cepeda Formation)  consists of amalgamated  clast and matrix  sup‐
ported conglomerates of alluvial proximal  fans composed of volcaniclastics and siliclastics 
mostly from the underlying Cortaderita Formation; subordinate sandstones to the top of the 
conglomerates were interpreted as braided ephemeral plains. Sheet floods and poorly cana‐
lized  flows developed  in ephemeral environments with coarse massive  to horizontal  lami‐
nated sandstones with erosive to sharp bases and shale intraclasts. Volcaniclastics are abun‐
dant and correspond to ash fall tuffs. Upward, braided fluvial deposits of frequently amal‐
gamated poorly  sorted  conglomerate bodies with  sub‐angular  to  sub‐rounded  clasts with 
subordinate sandstones cover the ephemeral facies. It passes upward to tabular sandstones 
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with planar cross stratification which grade to fine to medium sandstones with small scale 
trough‐cross stratification and ripple‐cross lamination. To the top, massive or rippled green‐
ish grey siltstones,  tuffs, and mudstones with  invertebrate burrows and mudcracks domi‐
nate; this beds were interpreted as mudflat deposits. 

 
Figure 8. Stratigraphic column of the Agua de los Pajaritos depocenter (flexural margin). From Barredo 
[46]. Upper right, a south view from the El Alcázar postrift facies of clastic and pyroclastic materials 
deposited in shallow lake and fluvial environments. Lower right, east view the deep lacustrine Monina 
Formation.  

Paleofloristic analysis based on the macrofloral remains preserved nearly in the whole col‐
umn on both the flexural margin and active depocenters indicate the presence of evergreen 
subtropical  floras adapted  to seasonally dry climatic conditions  in  the Synrift  I and  lower 
part of Synrift II sequences. Thus, they do not indicate a marked climatic shift in this interval 
although floristic information from the uppermost part of the successions in this part of the 
Cuyana Basin is very fragmentary e.g. [26, 27].  

5. Cacheuta Subbasin 

The Cacheuta Sub‐basin outcrops constitute the southernmost exposures of the Cuyana Basin. 
The best outcrops are  located  in  the southern  flank of  the Cerro Cacheuta and  in  the nearby 
Cerro Bayo in the Potrerillos locality, west of Mendoza city (Figure 9). The eastern margin of the 
sub‐basin was developed over Precambrian  crystalline basement  conversely; on  the western 
margin  the  Triassic  succession  overlies  Silurian‐Devonian  turbidites,  Cambrian‐Ordovician 

 
Geodynamic and Tectonostratigrafic Study of a Continental Rift: The Triassic Cuyana Basin, Argentina 

 

115 

limestones,  and  the  volcanics  of  the  Permian‐Triassic  Choiyoi  Group  complex.  A  regional 
uncomformity determines the upper limit with the overlying Jurassic?–Cenozoic deposits.  

 
Figure 9. Geological map of the Cacheuta Subbasin outcrops at Potrerillos area. Modified from [49]. 

The Cacheuta Group represents the infilling of this through and is composed of, from base to 
top,  by:  the  Río  Mendoza,  Cerro  de  las  Cabras,  Potrerillos,  Cacheuta  and  Río  Blanco 
formations. These facies characterizes two episodes of rifting followed by a period of post‐rift 
subsidence. Unconformabling overlying these sequences, there  is another unit, the Barrancas 
Formation of clear affinities with upper extensional events registered in the northern portion 
of the Cuyana basin. Up to the moment, it has been assigned a Late Triassic age by Rolleri & 
Fernández Garrasino [40] and a Lower Jurassic age by Reigaraz [41].  

The structure consists of a series of N‐NW to N‐S trending asymmetric folds, broken locally 
by reverse high angle  faults displaying either eastward or westward vergence  [50]  (Figure 
9).  These  structures  end  against  the  Precordillera  province  to  the  north  and  extend  far 
southeast to the San Rafael Block (see Figure 1). Tertiary structures encompass compresional 
Andean thrusts and positive inverted Triassic faults composed of folds and faults. Basement 
involved  faults were mildly  inverted  and  they  still  preserve  extensional  features. Minor 
antithetic and synthetic faults are release structures formed during bending. Compresional 
high angle  inverse  faults  (60º) associated with  the reactivation of Palaeozoic structures are 
also found.  
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The subbasin was narrow and asymmetric roughly  triangular  in cross section e.g.  [13]. The 
more  steeply  inclined basin margin  is  located  to  the west and  consists of a predominantly 
normal‐slip fault/s associated with the border fault, which generally trends north–northeast. 
It  is a steep dipping basement‐involved structure with a hinged margin to the east. It coin‐
cides with an  important Ordovician suture, the Valle Fértil Lineament [11, 12]. In cross sec‐
tion, it is lystric and in plan view it has been interpreted as being sinuous with highest dis‐
placement toward the center e.g. [7, 13]. Surface and subsurface information show that faults 
have displacement magnitudes of thousand meters and sole into a sub‐horizontal detachment 
surface.  Synrift  sequences  display  reverse  drag  or  rollover  folds  in  subsurface.  Strike‐slip 
minor faults with a west‐northwest strike and left‐lateral slip can be observed in surface and 
subsurface. They were interpreted as inverted Permo‐Triassic oblique‐slip normal faults with 
dextral displacement. Intrabasinal highs produced by rotation blocks made up internal eleva‐
tions relative to the rift flank and trough. In this way several sub‐depocenters with local con‐
trol were developed and limited by oblique structures to the border fault. They correspond to 
transtensional  structures with  north‐northwest  to  northwest  trending  sinistral  high‐angle 
faults  (60º and 90º  to  the northeast); additionally, northwest dextral  lateral structures were 
also found. The Potrerillos area corresponds to a displacement transfer zone in which sinistral 
strike‐slip meso‐scale faults play an important role. It was a topographic high that separated 
this sub‐basin from the Las Peñas through to the north. In this case, longer north–northeast‐
striking border fault (BF) of the Cacheuta depocenter is connected by shorter segments to the 
northern depocenter border by an opposite dipping  fault.  It has been  interpreted as a  soft 
linked  connection as  faults  transferred displacement  from one  segment  to another without 
being physically connected [9]. 

The Triassic column in this depocenter is of approximately 3000 m thickness (Figure 10). Dur‐
ing  the early depositional phase  (Synrift  I),  the succession  (approx. 800‐1000 m  thickness)  is 
characterized by reddish conglomerates of alluvian fan facies (Río Mendoza Formation) relat‐
ed  to  the active margins of  the  rift. They  laterally  interfinger with multicolored mudstones, 
fine‐grained  sandstones,  and  tuffs  of  ephemeral‐fluvial  and  playa‐lake  origin  deposited 
basinward. In the depressed areas of the subbasin, shallow lake facies were accumulated char‐
acterized by  the deposition of  relatively  thin oolitic grainstone beds  and  stromatolitic  lime‐
stones interbedded with tuffs (Cerro de las Cabras Formation). This first sequence is separated 
by a regional unconformity by the second depositional phase (Sinryft II) [9, 13, 40]. The second 
synrift  sequence  (Synrift  II)  is  a  fining‐upward  succession  (Potrerillos  and  Cacheuta  for‐
mations) mainly represented by lower energy facies and fine‐grained deposits than the under‐
lying sequence. It was accumulated on a smoother relief due to the infilling of the depocenter 
and the deposits reach up to 1200 m in thickness. The Potrerillos Formation is characterized by 
fluvial  conglomerates  at  the  base  intercalated with  light  greenish  cross‐bedded  sandstones, 
and  light  tuffaceous sandstones of perennial braided river origin;  this  fluvial deposits grade 
basinward to greenish‐grey laminated siltstone and sandstones interbeded with black bitumi‐
nous shales and tuffs, related to high‐sinuosity river systems. This facies  laterally  interfinger 
and are covered by the widespread lacustrine black shales of the Cacheuta Formation. In the 
maximum  transgression of  the  lake,  the  lacustrine  facies overlaps  the  fluvial deposits of  the 
Potrerillos  Formation  to  the  basin  borders.  Finally,  the  post‐rift phase  in  the depocenter  is 

 
Geodynamic and Tectonostratigrafic Study of a Continental Rift: The Triassic Cuyana Basin, Argentina 

 

117 

characterized by the red sandstones, mudstones, and tuffs of the Río Blanco Formation. This 
succession (up to 1000 m) has an onlap relationship with the underlying beds and represents 
the  instauration  of  a  fluvial‐deltaic  system  over  the  lacustrine  black  shales.  The  Barrancas 
Formation (100 m) completely developed in subsurface, is composed of distal alluvial to fluvi‐
al  facies stacked  in amalgamated bodies developed under a semiarid climate  [51].  It uncon‐
formable overlies the Río Blanco Formation and is overlain by Middle ‐ Late Jurassic basalts of 
Punta de las Bardas Formation.  

  
Figure 10. Proposed stratigraphic column of the Cacheuta sub‐basin infilling showing the rifting episodes 
recognized in this work for the whole Cuyana Basin. Modified from Kokogian [13]. To the right, detail 
photograph of the Cacheuta lacustrine facies and the transition to the postrift facies of Rio Blanco Formation. 
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more  steeply  inclined basin margin  is  located  to  the west and  consists of a predominantly 
normal‐slip fault/s associated with the border fault, which generally trends north–northeast. 
It  is a steep dipping basement‐involved structure with a hinged margin to the east. It coin‐
cides with an  important Ordovician suture, the Valle Fértil Lineament [11, 12]. In cross sec‐
tion, it is lystric and in plan view it has been interpreted as being sinuous with highest dis‐
placement toward the center e.g. [7, 13]. Surface and subsurface information show that faults 
have displacement magnitudes of thousand meters and sole into a sub‐horizontal detachment 
surface.  Synrift  sequences  display  reverse  drag  or  rollover  folds  in  subsurface.  Strike‐slip 
minor faults with a west‐northwest strike and left‐lateral slip can be observed in surface and 
subsurface. They were interpreted as inverted Permo‐Triassic oblique‐slip normal faults with 
dextral displacement. Intrabasinal highs produced by rotation blocks made up internal eleva‐
tions relative to the rift flank and trough. In this way several sub‐depocenters with local con‐
trol were developed and limited by oblique structures to the border fault. They correspond to 
transtensional  structures with  north‐northwest  to  northwest  trending  sinistral  high‐angle 
faults  (60º and 90º  to  the northeast); additionally, northwest dextral  lateral structures were 
also found. The Potrerillos area corresponds to a displacement transfer zone in which sinistral 
strike‐slip meso‐scale faults play an important role. It was a topographic high that separated 
this sub‐basin from the Las Peñas through to the north. In this case, longer north–northeast‐
striking border fault (BF) of the Cacheuta depocenter is connected by shorter segments to the 
northern depocenter border by an opposite dipping  fault.  It has been  interpreted as a  soft 
linked  connection as  faults  transferred displacement  from one  segment  to another without 
being physically connected [9]. 

The Triassic column in this depocenter is of approximately 3000 m thickness (Figure 10). Dur‐
ing  the early depositional phase  (Synrift  I),  the succession  (approx. 800‐1000 m  thickness)  is 
characterized by reddish conglomerates of alluvian fan facies (Río Mendoza Formation) relat‐
ed  to  the active margins of  the  rift. They  laterally  interfinger with multicolored mudstones, 
fine‐grained  sandstones,  and  tuffs  of  ephemeral‐fluvial  and  playa‐lake  origin  deposited 
basinward. In the depressed areas of the subbasin, shallow lake facies were accumulated char‐
acterized by  the deposition of  relatively  thin oolitic grainstone beds  and  stromatolitic  lime‐
stones interbedded with tuffs (Cerro de las Cabras Formation). This first sequence is separated 
by a regional unconformity by the second depositional phase (Sinryft II) [9, 13, 40]. The second 
synrift  sequence  (Synrift  II)  is  a  fining‐upward  succession  (Potrerillos  and  Cacheuta  for‐
mations) mainly represented by lower energy facies and fine‐grained deposits than the under‐
lying sequence. It was accumulated on a smoother relief due to the infilling of the depocenter 
and the deposits reach up to 1200 m in thickness. The Potrerillos Formation is characterized by 
fluvial  conglomerates  at  the  base  intercalated with  light  greenish  cross‐bedded  sandstones, 
and  light  tuffaceous sandstones of perennial braided river origin;  this  fluvial deposits grade 
basinward to greenish‐grey laminated siltstone and sandstones interbeded with black bitumi‐
nous shales and tuffs, related to high‐sinuosity river systems. This facies  laterally  interfinger 
and are covered by the widespread lacustrine black shales of the Cacheuta Formation. In the 
maximum  transgression of  the  lake,  the  lacustrine  facies overlaps  the  fluvial deposits of  the 
Potrerillos  Formation  to  the  basin  borders.  Finally,  the  post‐rift phase  in  the depocenter  is 
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characterized by the red sandstones, mudstones, and tuffs of the Río Blanco Formation. This 
succession (up to 1000 m) has an onlap relationship with the underlying beds and represents 
the  instauration  of  a  fluvial‐deltaic  system  over  the  lacustrine  black  shales.  The  Barrancas 
Formation (100 m) completely developed in subsurface, is composed of distal alluvial to fluvi‐
al  facies stacked  in amalgamated bodies developed under a semiarid climate  [51].  It uncon‐
formable overlies the Río Blanco Formation and is overlain by Middle ‐ Late Jurassic basalts of 
Punta de las Bardas Formation.  

  
Figure 10. Proposed stratigraphic column of the Cacheuta sub‐basin infilling showing the rifting episodes 
recognized in this work for the whole Cuyana Basin. Modified from Kokogian [13]. To the right, detail 
photograph of the Cacheuta lacustrine facies and the transition to the postrift facies of Rio Blanco Formation. 
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Paleofloristic analysis on the macrofloras preserved nearly in the whole column indicate the 
presence of subtropical floras adapted to seasonally dry climatic conditions. Moreover, the 
flora preserved  in the Potrerillos and Cacheuta beds are evergreen forests  in contrast with 
that represented in the ovelying Rio Blanco Formation that is characterized by a deciduous 
forest. This change indicated a climatic shift to dryer conditions during the deposition of the 
fluvial redbeds of the Rio Blanco unit e.g. [27]. 

Recently, U‐Pb SHRIMP ages on tuffaceous beds of the top of Cerro de las Cabras and the 
base  of  the  Potrerillos  formations  have  constrained  the  initial  infilling  of  the  Cacheuta 
subbasin (Synrift I) and the beginning of the Synrift II to the early Anisian and the Anisian‐
Ladinian boundary, respectively [29, 33]. This age is coincident with that recently obtained 
from the lacustrine beds at the top of the first synrift stage in the northernmost exposures of 
the Cuyana Basin at Puntudo [34].  

6. Geodynamic and tectonosedimentary evolution of the Cuyana Basin 

The depositional sequences of the Cuyana Basin resulted from the complex interaction of the 
supply of sediments, the availability of the accommodation space (both with tectonic com‐
ponents),  sea  level variations and climate variations. The main control on basin geometry 
was the deformation field resulted from the tectonic activity along the margin of Gondwana. 
In this sense, fault geometry provided the final morphology of the trough and its resulting 
subsidence, which in term controlled the sedimentation rate, grain size, channel migration, 
avulsion episodes and the development of lacustrine environments.  

The Gondwana continental margin has been created as a result of  the accretion and amal‐
gamation of different continental blocks and allochthonous terrains to the South American 
proto‐margin since the Proterozoic times up to even the Early Paleozoic e.g. [52 to 55] (Fig‐
ure 11). This tectonic cycle terminated as a consequence of the Sanrafaelic orogeny [56] with 
the  formation  of  a magmatic  arc  in  the Late Carboniferous‐Early Permian  times  [58,  57]. 
Following this deformational event and during Middle Permian to Early Triassic times, an 
important silicic magmatism episode occurred associated with an extensional period. It was 
named Choiyoi Group [58] and was interpreted as the result of the collapsed of the Permian 
orogen e.g.  [36, 4, 38, 59] probably because of  the declining and/or cease of  the  long‐lived 
subduction of the Panthalassan margin [59]. 

Additionally, and on  the basis of  the  strain analysis,  several authors  suggested  that  these 
extensional forces could have been related to the beginning of the Pangea breakup e.g. [36, 
60,  61]. Zerfass  [62], proposed  a  regional uplift due  to oblique  compression  for Lower  to 
Middle  Triassic  times  which  is  somehow  in  agreement  with  the  geodynamic  contest 
envisioned  by  Llambías  [63]  for  the  basement  of  the  Neuquén  Basin,  except  for  the 
thermomechanical  parameters  that  could  have  triggered  this  upwelling,  for  these  latter 
authors suggest the probable influence of a thermal rise and/or slab brake off. According to 
Zerfass  [62]  scheme,  the  basal Talampaya  and Tarjados  formations,  corresponding  to  the 
Ischigualasto Basin  (see Figure 1), would constitute  together a second‐order sequence and 
could be  separated of  the  tectonic history of  the basin. By MiddleTriassic  ‐ Early  Jurassic 
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times however, the inception of a new juvenile magmatic arc associated with the renewal of 
the subduction processes, added extra intraplate extensional forces [63 to 65]. Consequently, 
rapidly  subsiding,  fault‐bounded,  narrow  back  arc‐related  troughs  were  formed  and 
arranged  in  an  échelon  pattern  like  the  Bermejo,  Ischigualasto‐Villa  Unión‐Marayes  and 
Cuyana, basins (see Figure 1) e.g. [11, 32, 66]. Charrier [67], Criado Roque [68], Spalletti [26] 
among  others,  and more  recently, Milani & De Wit  [69]  have  proposed  a  transtensional 
origin for Triassic basins related to a sinistral shear zone along in the western plate margin. 
According  to  the  latter  authors,  this  transtensional  regime  could  be  related  with  the 
geodynamic processes occurring  in a still active Gondwanides orogen. By Early  to Middle 
Jurassic  times  subduction was  completely  restored  and  a  huge  extensional  regime were 
developed thereafter in the backarc [3, 70, 71].  

 
Figure 11. Regional Map of the distribution of the Triassic‐Jurassic basins of Argentina. Arrows indi‐
cate stress direction, in blue main compressional regime during Upper Carboniferous‐Lower Permian 
and in red oblique extensional regime during Middle to Upper Triassic times. Right, pre‐break‐up 
Gondwana configuration taken from Corti [82]. See red asterisk for basin location.  

The Cuyana Basin  is a NW  trending rift whose Triassic record reaches 3700 meters  [9].  Its 
origin has been associated with an oblique extensional regime  (Az 35°)  [9, 72] which reac‐
tivated  the northwest‐striking  lithosferic weakness  related  to  the  ancient Gondwanan  su‐
tures e.g.  [3, 53, 73]  (Figure 11).  In  this scenario, work hardening of  the  lithosphere by re‐
peated deformational  events during  the Palaeozoic  along  the Gondwanides  led  to  an  in‐
crease in the lithospheric strength and together with the obliquity of the extensional regime, 
gave place to a north to south trend o basin formation. Accordingly, the Bermejo Basin and 



 
Tectonics – Recent Advances 

 

118 

Paleofloristic analysis on the macrofloras preserved nearly in the whole column indicate the 
presence of subtropical floras adapted to seasonally dry climatic conditions. Moreover, the 
flora preserved  in the Potrerillos and Cacheuta beds are evergreen forests  in contrast with 
that represented in the ovelying Rio Blanco Formation that is characterized by a deciduous 
forest. This change indicated a climatic shift to dryer conditions during the deposition of the 
fluvial redbeds of the Rio Blanco unit e.g. [27]. 

Recently, U‐Pb SHRIMP ages on tuffaceous beds of the top of Cerro de las Cabras and the 
base  of  the  Potrerillos  formations  have  constrained  the  initial  infilling  of  the  Cacheuta 
subbasin (Synrift I) and the beginning of the Synrift II to the early Anisian and the Anisian‐
Ladinian boundary, respectively [29, 33]. This age is coincident with that recently obtained 
from the lacustrine beds at the top of the first synrift stage in the northernmost exposures of 
the Cuyana Basin at Puntudo [34].  

6. Geodynamic and tectonosedimentary evolution of the Cuyana Basin 

The depositional sequences of the Cuyana Basin resulted from the complex interaction of the 
supply of sediments, the availability of the accommodation space (both with tectonic com‐
ponents),  sea  level variations and climate variations. The main control on basin geometry 
was the deformation field resulted from the tectonic activity along the margin of Gondwana. 
In this sense, fault geometry provided the final morphology of the trough and its resulting 
subsidence, which in term controlled the sedimentation rate, grain size, channel migration, 
avulsion episodes and the development of lacustrine environments.  

The Gondwana continental margin has been created as a result of  the accretion and amal‐
gamation of different continental blocks and allochthonous terrains to the South American 
proto‐margin since the Proterozoic times up to even the Early Paleozoic e.g. [52 to 55] (Fig‐
ure 11). This tectonic cycle terminated as a consequence of the Sanrafaelic orogeny [56] with 
the  formation  of  a magmatic  arc  in  the Late Carboniferous‐Early Permian  times  [58,  57]. 
Following this deformational event and during Middle Permian to Early Triassic times, an 
important silicic magmatism episode occurred associated with an extensional period. It was 
named Choiyoi Group [58] and was interpreted as the result of the collapsed of the Permian 
orogen e.g.  [36, 4, 38, 59] probably because of  the declining and/or cease of  the  long‐lived 
subduction of the Panthalassan margin [59]. 

Additionally, and on  the basis of  the  strain analysis,  several authors  suggested  that  these 
extensional forces could have been related to the beginning of the Pangea breakup e.g. [36, 
60,  61]. Zerfass  [62], proposed  a  regional uplift due  to oblique  compression  for Lower  to 
Middle  Triassic  times  which  is  somehow  in  agreement  with  the  geodynamic  contest 
envisioned  by  Llambías  [63]  for  the  basement  of  the  Neuquén  Basin,  except  for  the 
thermomechanical  parameters  that  could  have  triggered  this  upwelling,  for  these  latter 
authors suggest the probable influence of a thermal rise and/or slab brake off. According to 
Zerfass  [62]  scheme,  the  basal Talampaya  and Tarjados  formations,  corresponding  to  the 
Ischigualasto Basin  (see Figure 1), would constitute  together a second‐order sequence and 
could be  separated of  the  tectonic history of  the basin. By MiddleTriassic  ‐ Early  Jurassic 
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times however, the inception of a new juvenile magmatic arc associated with the renewal of 
the subduction processes, added extra intraplate extensional forces [63 to 65]. Consequently, 
rapidly  subsiding,  fault‐bounded,  narrow  back  arc‐related  troughs  were  formed  and 
arranged  in  an  échelon  pattern  like  the  Bermejo,  Ischigualasto‐Villa  Unión‐Marayes  and 
Cuyana, basins (see Figure 1) e.g. [11, 32, 66]. Charrier [67], Criado Roque [68], Spalletti [26] 
among  others,  and more  recently, Milani & De Wit  [69]  have  proposed  a  transtensional 
origin for Triassic basins related to a sinistral shear zone along in the western plate margin. 
According  to  the  latter  authors,  this  transtensional  regime  could  be  related  with  the 
geodynamic processes occurring  in a still active Gondwanides orogen. By Early  to Middle 
Jurassic  times  subduction was  completely  restored  and  a  huge  extensional  regime were 
developed thereafter in the backarc [3, 70, 71].  

 
Figure 11. Regional Map of the distribution of the Triassic‐Jurassic basins of Argentina. Arrows indi‐
cate stress direction, in blue main compressional regime during Upper Carboniferous‐Lower Permian 
and in red oblique extensional regime during Middle to Upper Triassic times. Right, pre‐break‐up 
Gondwana configuration taken from Corti [82]. See red asterisk for basin location.  

The Cuyana Basin  is a NW  trending rift whose Triassic record reaches 3700 meters  [9].  Its 
origin has been associated with an oblique extensional regime  (Az 35°)  [9, 72] which reac‐
tivated  the northwest‐striking  lithosferic weakness  related  to  the  ancient Gondwanan  su‐
tures e.g.  [3, 53, 73]  (Figure 11).  In  this scenario, work hardening of  the  lithosphere by re‐
peated deformational  events during  the Palaeozoic  along  the Gondwanides  led  to  an  in‐
crease in the lithospheric strength and together with the obliquity of the extensional regime, 
gave place to a north to south trend o basin formation. Accordingly, the Bermejo Basin and 
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Ischigualasto‐Villa Unión‐Marayes basin opened first in Early‐Late Triassic [74] followed by 
the Cuyana Basin, during the Middle Triassic [32] and south‐westward in northern Patago‐
nia, the Neuquén Basin during the Late Triassic–Early Jurassic times e.g. [63]. Similar exten‐
sional  events have  been  recognized  along  the  cratonic  areas  of  southern Brazil  by Hack‐
spacher [75] and Zerfass [62]. 

An oblique subduction along the Panthalassan margin has been proposed by Martin [76] for 
the Permian–Triassic times which account for the obliquity of the extension as lateral upper 
crust shear. Considering that the Gondwanides basement is composed of a series of different 
crustal  domains  with  distinct  mechanical  characteristics  [77]  and  which  together  are 
different  from  that of  the cratonic  region,  the  stress  transmission  from  the  this belt  to  the 
backarc and  foreland regions could have had shear components with different magnitude 
along strike. In this sense, several authors  like Llambías & Sato [59, 38, 78], among others, 
proposed  that during Permian  times continental crust block rotation along  the Gondwana 
margin  took  place  leading  to  a  reorganization  of  plate  boundaries  and  plate  kinematics, 
especially along the Triassic. 

In  the  particular  case  of  the  Cuyana  Basin, Middle  Triassic  extension  took  place  under  a 
relative high thermal flux of about 70 mv/m2 [31, 39] which affected a normal to thinned crust 
of  30  km  thick. Magmatism was due  to decompression  and melting  of  the  asthenospheric 
mantle driven by intraplate stresses and lithospheric thinning and probable by the influence of 
a thermal rise during slab brake off  [63, 79].  It constituted an alkaline bimodal suite  initially 
acidic because of crustal melting, and then basaltic and probably sourced from the base of the 
lithosphere while subduction was in progress by Middle to Upper Triassic [39].  

Faults reflect the historical sequence of changing stress regime during Triassic times in the 
Gondwana margin. Some of these structures reactivated ancient preexisting weakness zones 
like the Paleozoic sutures within the Gondwamides. In the beginning of extension the  lim‐
ited crustal extension led to the formation of a series of restricted half‐grabens separated by 
transfer faults which apparently follow a the Paleozoic fabric e.g. [9, 12, 37] or intrabasinal 
highs. Extension persisted up to Jurassic (Cretaceous?) times with at least three remarkable 
pulses of fault reactivation which are well preserved in the Rincón Blanco subasin; while in 
the Cacheuta depocenter  there are still doubts. The Barrancas Formation has been consid‐
ered of Late Triassic age by Rolleri & Garrasino  [40] using  cyclostratigraphic  concepts or 
Early  to Middle  Jurassic age by Regairaz  [41] on  the basis of  field relationships. The exist‐
ence of Late Jurassic to Early Cretaceous basalts (Punta de  las Bardas Formation) over un‐
conformable overlying this unit made several authors to considered Barrancas Formation as 
Jurassic.  In any case, enhanced extension during westward migration of  the magmatic arc 
[63] and  the  final  insertion of  the  subduction  complex with negative  trench  roll back and 
probable extra thermal flux governed the deposition of this unit and de evolution of Punta 
de  las Bardas basalts. Further north,  the Marachemill Unit  could be  considered  the  initial 
signs of this renewed extensional event of the Gondwana margin. 

The Cuyana Basin was filled with a tectonically induced second‐order thick pile of continen‐
tal deposits arranged into three third‐order sequences. These are composed of alluvial, flu‐
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vial,  lacustrine, deltaic  and  pyroclastic deposits  [1,  32]. The  switch  from major  fluvial  to 
lacustrine environments along the basin is interpreted to reflect a change in tectonic activity. 
These  third‐order depositional  sequences  can be  correlated with  those of  the Santa María 
Supersequence (Paraná Basin‐Southern Brazil) [62]. 

Depocenters  in  the Cuyana Basin are half‐grabens roughly  triangular  in cross section. The 
border fault (BF) consists of a network of mainly normal to oblique‐slip faults which are in 
plan view soft linked and separated by strike‐slip minor faults (Cacheuta and Rincon Blan‐
co/Santa Clara)  or  by  breached  relay  ramps  (Rincon Blanco‐Puntudo). Only  between  the 
southern  and  northern  segments  are  inversion  of  segment  polarities.  Fault‐displacement 
folds were formed and locally influenced sedimentation, with synrift units thickening in the 
synclinal  lows  and  thinning  onto  the  highs  in  the  footwalls. This  situation produced  the 
wedge‐shaped sedimentary units that can be traced through the depocenters in the field and 
subsurface.  The  high  dip  angle  of  the  border  faults  controlled  the  significant  amount  of 
throw, especially of the Cerro Amarillo area (Rincón Blanco depocenter) with an initial infil‐
ling of 1200 meters. The footwall of the border faults were uplifted in response to absolute 
upward motion coupled with  the  isostatic unloading.  In  the particular case of  the Rincón 
Blanco depocenter this topographic high, with the slope to the east, gave place to the erosion 
of the basal Choiyoi deposits, so common in the Puntudo and Cacheuta depocenters. These 
shoulders prevented sediment inflow and streams entered the basin along the hinged mar‐
gin but also axially mostly sourced by the transfers (Agua de Los Pajaritos and Barreal for‐
mations). The rift was not connected with the sea and so eustasy played no role in the basin 
infilling evolution, drainage systems were in fact controlled by local (mostly lake) base lev‐
els.  In  this  scenario,  the  relationships  among  incremental  accommodation  space  (mostly 
associated with tectonic subsidence), sediment+water supply and short‐time climatic  influ‐
ences  determined which  depositional  system  predominated. When  the  sediment  supply 
exceeded  the  incremental  accommodation  space  (basin  overfilled),  during  first  stages  of 
rifting, alluvial to braidplain deposition predominated with strata progressively onlapping 
the  hanging‐wall  (Cerro  Puntudo  Formation,  Ciénaga  Redonda  and  Río  Mendoza  for‐
mations). These deposits occupied a narrow band close to the main faults and transfers, and 
were  coeval with  the  latest  tholeitic magmatism  (Choiyoi Group)  from a Cisuralian Mag‐
matic arc [33,39].  

The  gradual  faults  growth  in  length  and  displacement  drove  depocenters  to  increase  in 
depth, length, and width and thus, the incremental accommodation space through time. In 
this way, they were underfilled with small drainage systems entering from footwall region 
between border  faults or  from  the  fault  tips where  footwall uplift was minimal. The main 
fluvial systems were mostly axial or longitudinal (Cerro Amarillo, Cerro de Las Cabras and 
Cerro Puntudo  formations). When  the  incremental accommodation  space  significantly ex‐
ceeded the sediment supply and water input, shallow hydrologically closed lacustrine dep‐
osition  (playa‐type)  predominated  (Rincón  Blanco  and Cacheuta  depocenters)  and  a  car‐
bonate‐rich lake in Puntudo depocenter all of them with interbedded tuffs. These lakes were 
located close  to  the  faults and subjected  to climatic base‐level  fall‐to‐rise  turnarounds and 
thus  show a marked cyclicity. Climate was  semiarid and  seasonally humid. When  the  in‐
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Ischigualasto‐Villa Unión‐Marayes basin opened first in Early‐Late Triassic [74] followed by 
the Cuyana Basin, during the Middle Triassic [32] and south‐westward in northern Patago‐
nia, the Neuquén Basin during the Late Triassic–Early Jurassic times e.g. [63]. Similar exten‐
sional  events have  been  recognized  along  the  cratonic  areas  of  southern Brazil  by Hack‐
spacher [75] and Zerfass [62]. 

An oblique subduction along the Panthalassan margin has been proposed by Martin [76] for 
the Permian–Triassic times which account for the obliquity of the extension as lateral upper 
crust shear. Considering that the Gondwanides basement is composed of a series of different 
crustal  domains  with  distinct  mechanical  characteristics  [77]  and  which  together  are 
different  from  that of  the cratonic  region,  the  stress  transmission  from  the  this belt  to  the 
backarc and  foreland regions could have had shear components with different magnitude 
along strike. In this sense, several authors  like Llambías & Sato [59, 38, 78], among others, 
proposed  that during Permian  times continental crust block rotation along  the Gondwana 
margin  took  place  leading  to  a  reorganization  of  plate  boundaries  and  plate  kinematics, 
especially along the Triassic. 

In  the  particular  case  of  the  Cuyana  Basin, Middle  Triassic  extension  took  place  under  a 
relative high thermal flux of about 70 mv/m2 [31, 39] which affected a normal to thinned crust 
of  30  km  thick. Magmatism was due  to decompression  and melting  of  the  asthenospheric 
mantle driven by intraplate stresses and lithospheric thinning and probable by the influence of 
a thermal rise during slab brake off  [63, 79].  It constituted an alkaline bimodal suite  initially 
acidic because of crustal melting, and then basaltic and probably sourced from the base of the 
lithosphere while subduction was in progress by Middle to Upper Triassic [39].  

Faults reflect the historical sequence of changing stress regime during Triassic times in the 
Gondwana margin. Some of these structures reactivated ancient preexisting weakness zones 
like the Paleozoic sutures within the Gondwamides. In the beginning of extension the  lim‐
ited crustal extension led to the formation of a series of restricted half‐grabens separated by 
transfer faults which apparently follow a the Paleozoic fabric e.g. [9, 12, 37] or intrabasinal 
highs. Extension persisted up to Jurassic (Cretaceous?) times with at least three remarkable 
pulses of fault reactivation which are well preserved in the Rincón Blanco subasin; while in 
the Cacheuta depocenter  there are still doubts. The Barrancas Formation has been consid‐
ered of Late Triassic age by Rolleri & Garrasino  [40] using  cyclostratigraphic  concepts or 
Early  to Middle  Jurassic age by Regairaz  [41] on  the basis of  field relationships. The exist‐
ence of Late Jurassic to Early Cretaceous basalts (Punta de  las Bardas Formation) over un‐
conformable overlying this unit made several authors to considered Barrancas Formation as 
Jurassic.  In any case, enhanced extension during westward migration of  the magmatic arc 
[63] and  the  final  insertion of  the  subduction  complex with negative  trench  roll back and 
probable extra thermal flux governed the deposition of this unit and de evolution of Punta 
de  las Bardas basalts. Further north,  the Marachemill Unit  could be  considered  the  initial 
signs of this renewed extensional event of the Gondwana margin. 

The Cuyana Basin was filled with a tectonically induced second‐order thick pile of continen‐
tal deposits arranged into three third‐order sequences. These are composed of alluvial, flu‐
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vial,  lacustrine, deltaic  and  pyroclastic deposits  [1,  32]. The  switch  from major  fluvial  to 
lacustrine environments along the basin is interpreted to reflect a change in tectonic activity. 
These  third‐order depositional  sequences  can be  correlated with  those of  the Santa María 
Supersequence (Paraná Basin‐Southern Brazil) [62]. 

Depocenters  in  the Cuyana Basin are half‐grabens roughly  triangular  in cross section. The 
border fault (BF) consists of a network of mainly normal to oblique‐slip faults which are in 
plan view soft linked and separated by strike‐slip minor faults (Cacheuta and Rincon Blan‐
co/Santa Clara)  or  by  breached  relay  ramps  (Rincon Blanco‐Puntudo). Only  between  the 
southern  and  northern  segments  are  inversion  of  segment  polarities.  Fault‐displacement 
folds were formed and locally influenced sedimentation, with synrift units thickening in the 
synclinal  lows  and  thinning  onto  the  highs  in  the  footwalls. This  situation produced  the 
wedge‐shaped sedimentary units that can be traced through the depocenters in the field and 
subsurface.  The  high  dip  angle  of  the  border  faults  controlled  the  significant  amount  of 
throw, especially of the Cerro Amarillo area (Rincón Blanco depocenter) with an initial infil‐
ling of 1200 meters. The footwall of the border faults were uplifted in response to absolute 
upward motion coupled with  the  isostatic unloading.  In  the particular case of  the Rincón 
Blanco depocenter this topographic high, with the slope to the east, gave place to the erosion 
of the basal Choiyoi deposits, so common in the Puntudo and Cacheuta depocenters. These 
shoulders prevented sediment inflow and streams entered the basin along the hinged mar‐
gin but also axially mostly sourced by the transfers (Agua de Los Pajaritos and Barreal for‐
mations). The rift was not connected with the sea and so eustasy played no role in the basin 
infilling evolution, drainage systems were in fact controlled by local (mostly lake) base lev‐
els.  In  this  scenario,  the  relationships  among  incremental  accommodation  space  (mostly 
associated with tectonic subsidence), sediment+water supply and short‐time climatic  influ‐
ences  determined which  depositional  system  predominated. When  the  sediment  supply 
exceeded  the  incremental  accommodation  space  (basin  overfilled),  during  first  stages  of 
rifting, alluvial to braidplain deposition predominated with strata progressively onlapping 
the  hanging‐wall  (Cerro  Puntudo  Formation,  Ciénaga  Redonda  and  Río  Mendoza  for‐
mations). These deposits occupied a narrow band close to the main faults and transfers, and 
were  coeval with  the  latest  tholeitic magmatism  (Choiyoi Group)  from a Cisuralian Mag‐
matic arc [33,39].  

The  gradual  faults  growth  in  length  and  displacement  drove  depocenters  to  increase  in 
depth, length, and width and thus, the incremental accommodation space through time. In 
this way, they were underfilled with small drainage systems entering from footwall region 
between border  faults or  from  the  fault  tips where  footwall uplift was minimal. The main 
fluvial systems were mostly axial or longitudinal (Cerro Amarillo, Cerro de Las Cabras and 
Cerro Puntudo  formations). When  the  incremental accommodation  space  significantly ex‐
ceeded the sediment supply and water input, shallow hydrologically closed lacustrine dep‐
osition  (playa‐type)  predominated  (Rincón  Blanco  and Cacheuta  depocenters)  and  a  car‐
bonate‐rich lake in Puntudo depocenter all of them with interbedded tuffs. These lakes were 
located close  to  the  faults and subjected  to climatic base‐level  fall‐to‐rise  turnarounds and 
thus  show a marked cyclicity. Climate was  semiarid and  seasonally humid. When  the  in‐
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cremental  sedimentation  rate equalled  the accommodation  space  rate climatic  induced or, 
less probable, tectonic induced (early post‐rift?) fluvial systems developed over these lakes. 
According to U‐Pb zircon dating this tectono‐sequence can be constrained to the base of the 
Anisian (early Middle Triassic) [32]. 

In Middle Triassic (Rift II) a significant reactivation of the faults gave place to the develop‐
ment of a regional unconformity that can be correlated across the three depocenters. It has 
been  interpreted as being an  intra‐Triassic  tectonic event, probably associated with  the ac‐
celeration of the subduction rate on the west margin as a consequence of the reinsertion of 
the convergence [63]. It was responsible of the high sediment supply that gave place to the 
deposition of the alluvial‐fluvial facies of El Relincho, Panul and the base of Potrerillos for‐
mations (Synrift II  initiation). Fluvial to deep  lacustrine facies developed when the accom‐
modation space rate succeeds the sedimentation rate in a basin that widened significantly as 
it  is  suggested by numerous onlaps observed  in all  the  troughs. Climate was  sub‐tropical 
and seasonally dry and lakes were balanced and deep (meromictic) with deltaic and fluvial 
deposition occurring around the margins. Climatic induced lake‐level cycles are clearly seen 
in  the  stacked  parasequences  bound  by  lacustrine  flooding  surfaces which  are  superim‐
posed on variable rates of subsidence of the rift border fault zone. Upward, the lacustrine–
fluvial  transition resulted  from a decrease  in  incremental accommodation space and/or an 
increase  in  sediment  supply once extension  slowed  in  the post‐rift  stage  (Casa de Piedra, 
Cortaderita and El Alcázar formations). The shoaling tendency of the lakes during this stage 
was due mainly to the basin growth which forced to spread the water over broader regions, 
drowning  extended  regions with  the development of palustrine  environments.  Important 
ash  fall  tuffs and reworked volcaniclastics  interfinger  these postrift  facies along  the whole 
basin. This second tectono‐sequence corresponds to the Anisian (upper Middle Triassic [32]. 

Another extensional event  took place  in Early Late Triassic  (Rift  III)  [32]. At present, best 
exposures associated with this event are found in the Rincón Blanco Subbasin (Cepeda and 
Marachemill formations) [1, 32]. In the Cacheuta depocenter a tectosedimentary similar unit 
is  represented  by  the  Barrancas  Formation,  firstly  assigned  to  Upper  Triassic  by  [10]. 
However and on the basis of field relationships, Regairaz [41] proposed a Lower to Middle 
Jurassic  age.  Presently,  there  is  no  absolute  dating  for  this  unit  but  several  authors  like 
Rolleri  &  Fernandez  Garrasino  [40]  using  the  sequence  stratigraphy  concepts  could 
demonstrate its Triassic affinities. On a regional scale, the lack of Jurassic ‐ Cretaceous strata 
in  the  northern  portion  of  the  Cuyana  Basin  (Puntudo  and  Rincón  Blanco  depocenters) 
likely suggests  that  it stopped subsiding while  the southern portion of  the basin were still 
active contemporaneously with the opening of the Neuquén basin with the deposition of the 
Barrancas and Punta de las Bardas formations [32]. Yet, it is worth mentioning that Jurassic 
levels  have  been  described  in  nearby  latitude  in  the  Precordillera  by Coughlin  [80]  and 
Milana et al. [81] which suggest that further studies are needed. In Southernmost Brazil and 
Uruguay, the Triassic Sanga do Cabral Supersequence was divided in three sequences [62] 
that  can  be  also  correlated with  these  stages.  Proximal  fans  and  braided  ephemeral  to 
perennial  streams  of  semiarid,  seasonally  humid  (?)  climatic  regime  developed  as  a 
consequence of the lost of accommodation space and a high sediment supply. This tectono‐
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sequence was  assigned  an  early Carnian  age  (lower  Late  Triassic)  in  the  Rincón  Blanco 
trough by Barredo [32] but taking into account the evolution of the Barrancas Formation and 
Punta de las Bardas Basalts, of the southern Cacheuta depocenter, it could have spanned up 
to  Jurassic  (Cretaceous?)  times.  Subduction  was  definitely  restored  during  upper  Late 
Triassic‐Lower  Jurassic  under  extensional  conditions  associated  with  the  westward 
migration  of  the  arc  e.g.  [63].  The  new  extensional  regime  would  have  governed  the 
evolution of  the upper section of  the Cuyana Basin whose  final  thermal relaxation should 
have  occurred  during  Middle‐Late  Jurassic  and  Cretaceous  times  and  aborted  during 
Tertiary times when the lithosphere undergone flexural subsidence induced by the Andean 
orogenic overloading and by sediment charge. 

7. Conclusion 

The Gondwana continental margin has been created as a result of  the accretion and amal‐
gamation of different continental blocks and allochthonous terrains to the South American 
proto‐margin during Paleozoic.  In  this scenario, Triassic continental rifts of Argentina set‐
tled  sometimes  controlled  by  the  inherited  fabric. Hence,  a deep  geodynamic  analysis  is 
necessary  if we want  to understand  the evolutionary history of  these basins. The uplifting 
and subsidence of different portions of the crust will control the insertion and development 
of sedimentary basins and  the regional distribution of  their  infilling.  In  the Cuyana Basin, 
depositional sequences resulted from a complex interaction of the supply of sediments, the 
availability of  the accommodation  space  (both with  tectonic  components),  sea  level varia‐
tions (which also may have a significant tectonic influence) and climate variations, being the 
first‐order control on basin geometry the deformation field resulted from the tectonic activi‐
ty.  Its origin has been associated with an oblique extensional  regime which  in some cases 
reactivated  the northwest‐striking  lithosferic weakness  related  to  the  ancient Gondwanan 
sutures. The resulting sedimentary environments display significant differences across sub‐
basins which made bio and  lithostratigraphic correlations quite  imprecise. Still, recent  iso‐
topic dating permitted  to arrive  to an enhanced evolutionary model when combined with 
thermo‐mechanical analysis, cyclostratigraphy and tectonostrigraphic tools. A more precise 
model of the Cuyana Basin evolution now predicts that it was filled with a tectonically in‐
duced  second‐order  thick  pile  of  continental deposits  arranged  into  three  third‐order  se‐
quences. These are composed of alluvial, fluvial, lacustrine, deltaic and pyroclastic deposits 
separated  by  key  stratigraphic  surfaces  or  sequence  boundaries  resulting  from  lacustrine 
flooding  and/or  forced  regressive  surfaces.  The  Synrift  I  contains  volcaniclastic,  alluvial‐
fluvial and saline lake deposits when accommodation exceeded sediment and water input. 
The Synrift  II starts with alluvial–fluvial  followed by deep  lacustrine and deltaic environ‐
ments under wetter climatic conditions. The Synrift  III encompasses volcanic and volcani‐
clastic alluvial and  fluvial dominated environments developed under semiarid conditions. 
These  three stages are associated with  the evolution of  the Gondwana margin during Per‐
mo‐Triassic times, when lithosphere undergone a wide spread extensional regime due to the 
almost cease of subduction, the collapse of the ancient Permian orogen and the reorganiza‐
tion of  intraplate  stresses during Pangea breackup  (Rift  I and  II). The  inception of a new 
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cremental  sedimentation  rate equalled  the accommodation  space  rate climatic  induced or, 
less probable, tectonic induced (early post‐rift?) fluvial systems developed over these lakes. 
According to U‐Pb zircon dating this tectono‐sequence can be constrained to the base of the 
Anisian (early Middle Triassic) [32]. 

In Middle Triassic (Rift II) a significant reactivation of the faults gave place to the develop‐
ment of a regional unconformity that can be correlated across the three depocenters. It has 
been  interpreted as being an  intra‐Triassic  tectonic event, probably associated with  the ac‐
celeration of the subduction rate on the west margin as a consequence of the reinsertion of 
the convergence [63]. It was responsible of the high sediment supply that gave place to the 
deposition of the alluvial‐fluvial facies of El Relincho, Panul and the base of Potrerillos for‐
mations (Synrift II  initiation). Fluvial to deep  lacustrine facies developed when the accom‐
modation space rate succeeds the sedimentation rate in a basin that widened significantly as 
it  is  suggested by numerous onlaps observed  in all  the  troughs. Climate was  sub‐tropical 
and seasonally dry and lakes were balanced and deep (meromictic) with deltaic and fluvial 
deposition occurring around the margins. Climatic induced lake‐level cycles are clearly seen 
in  the  stacked  parasequences  bound  by  lacustrine  flooding  surfaces which  are  superim‐
posed on variable rates of subsidence of the rift border fault zone. Upward, the lacustrine–
fluvial  transition resulted  from a decrease  in  incremental accommodation space and/or an 
increase  in  sediment  supply once extension  slowed  in  the post‐rift  stage  (Casa de Piedra, 
Cortaderita and El Alcázar formations). The shoaling tendency of the lakes during this stage 
was due mainly to the basin growth which forced to spread the water over broader regions, 
drowning  extended  regions with  the development of palustrine  environments.  Important 
ash  fall  tuffs and reworked volcaniclastics  interfinger  these postrift  facies along  the whole 
basin. This second tectono‐sequence corresponds to the Anisian (upper Middle Triassic [32]. 

Another extensional event  took place  in Early Late Triassic  (Rift  III)  [32]. At present, best 
exposures associated with this event are found in the Rincón Blanco Subbasin (Cepeda and 
Marachemill formations) [1, 32]. In the Cacheuta depocenter a tectosedimentary similar unit 
is  represented  by  the  Barrancas  Formation,  firstly  assigned  to  Upper  Triassic  by  [10]. 
However and on the basis of field relationships, Regairaz [41] proposed a Lower to Middle 
Jurassic  age.  Presently,  there  is  no  absolute  dating  for  this  unit  but  several  authors  like 
Rolleri  &  Fernandez  Garrasino  [40]  using  the  sequence  stratigraphy  concepts  could 
demonstrate its Triassic affinities. On a regional scale, the lack of Jurassic ‐ Cretaceous strata 
in  the  northern  portion  of  the  Cuyana  Basin  (Puntudo  and  Rincón  Blanco  depocenters) 
likely suggests  that  it stopped subsiding while  the southern portion of  the basin were still 
active contemporaneously with the opening of the Neuquén basin with the deposition of the 
Barrancas and Punta de las Bardas formations [32]. Yet, it is worth mentioning that Jurassic 
levels  have  been  described  in  nearby  latitude  in  the  Precordillera  by Coughlin  [80]  and 
Milana et al. [81] which suggest that further studies are needed. In Southernmost Brazil and 
Uruguay, the Triassic Sanga do Cabral Supersequence was divided in three sequences [62] 
that  can  be  also  correlated with  these  stages.  Proximal  fans  and  braided  ephemeral  to 
perennial  streams  of  semiarid,  seasonally  humid  (?)  climatic  regime  developed  as  a 
consequence of the lost of accommodation space and a high sediment supply. This tectono‐
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sequence was  assigned  an  early Carnian  age  (lower  Late  Triassic)  in  the  Rincón  Blanco 
trough by Barredo [32] but taking into account the evolution of the Barrancas Formation and 
Punta de las Bardas Basalts, of the southern Cacheuta depocenter, it could have spanned up 
to  Jurassic  (Cretaceous?)  times.  Subduction  was  definitely  restored  during  upper  Late 
Triassic‐Lower  Jurassic  under  extensional  conditions  associated  with  the  westward 
migration  of  the  arc  e.g.  [63].  The  new  extensional  regime  would  have  governed  the 
evolution of  the upper section of  the Cuyana Basin whose  final  thermal relaxation should 
have  occurred  during  Middle‐Late  Jurassic  and  Cretaceous  times  and  aborted  during 
Tertiary times when the lithosphere undergone flexural subsidence induced by the Andean 
orogenic overloading and by sediment charge. 

7. Conclusion 

The Gondwana continental margin has been created as a result of  the accretion and amal‐
gamation of different continental blocks and allochthonous terrains to the South American 
proto‐margin during Paleozoic.  In  this scenario, Triassic continental rifts of Argentina set‐
tled  sometimes  controlled  by  the  inherited  fabric. Hence,  a deep  geodynamic  analysis  is 
necessary  if we want  to understand  the evolutionary history of  these basins. The uplifting 
and subsidence of different portions of the crust will control the insertion and development 
of sedimentary basins and  the regional distribution of  their  infilling.  In  the Cuyana Basin, 
depositional sequences resulted from a complex interaction of the supply of sediments, the 
availability of  the accommodation  space  (both with  tectonic  components),  sea  level varia‐
tions (which also may have a significant tectonic influence) and climate variations, being the 
first‐order control on basin geometry the deformation field resulted from the tectonic activi‐
ty.  Its origin has been associated with an oblique extensional  regime which  in some cases 
reactivated  the northwest‐striking  lithosferic weakness  related  to  the  ancient Gondwanan 
sutures. The resulting sedimentary environments display significant differences across sub‐
basins which made bio and  lithostratigraphic correlations quite  imprecise. Still, recent  iso‐
topic dating permitted  to arrive  to an enhanced evolutionary model when combined with 
thermo‐mechanical analysis, cyclostratigraphy and tectonostrigraphic tools. A more precise 
model of the Cuyana Basin evolution now predicts that it was filled with a tectonically in‐
duced  second‐order  thick  pile  of  continental deposits  arranged  into  three  third‐order  se‐
quences. These are composed of alluvial, fluvial, lacustrine, deltaic and pyroclastic deposits 
separated  by  key  stratigraphic  surfaces  or  sequence  boundaries  resulting  from  lacustrine 
flooding  and/or  forced  regressive  surfaces.  The  Synrift  I  contains  volcaniclastic,  alluvial‐
fluvial and saline lake deposits when accommodation exceeded sediment and water input. 
The Synrift  II starts with alluvial–fluvial  followed by deep  lacustrine and deltaic environ‐
ments under wetter climatic conditions. The Synrift  III encompasses volcanic and volcani‐
clastic alluvial and  fluvial dominated environments developed under semiarid conditions. 
These  three stages are associated with  the evolution of  the Gondwana margin during Per‐
mo‐Triassic times, when lithosphere undergone a wide spread extensional regime due to the 
almost cease of subduction, the collapse of the ancient Permian orogen and the reorganiza‐
tion of  intraplate  stresses during Pangea breackup  (Rift  I and  II). The  inception of a new 
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juvenile magmatic arc associated with the renewal of the subduction processes, added extra 
intraplate  extensional  forces which gave place  to a  third  regional  scale event,  the Rift  III, 
which begun in Late Triassic and extended up to Middle Jurassic. The final thermal relaxa‐
tion took place during Cretaceous when lithosphere undergone flexural subsidence induced 
by the Andean uplift. 
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1. Introduction 

The Mesozoic and Cenozoic evolution of the northern edge of the African margin (Fig. 1), and 
particularly the northern Tunisia, fossilized successive paleogeographic and tectonic episodes. 
In  fact,  after  rifting  and  extensional periods, which  started  at  the  end of  the Paleozoic  and 
continued during  the Mesozoic  [1‐6], was  settled  the Alpine  orogeny  that  results  from  the 
convergence movements between the African and Eurasian plates; it is induced by compres‐
sive  tectonic  stresses,  beginning  at  least  since  the  Tertiary  intervals  and  probably  the  Late 
Cretaceous  [7‐24]. This orogeny has  induced, on  the Mediterranean edges, many mountains 
chains extend from the Apennines at the East to the Betic Cordilleras at the West.     

The  various  geological works  established  in  northern  Tunisia  [25‐42,18,43‐47],    north‐eastern 
Algeria [48‐50,23] and in the Siculo‐Tunisian strait [51‐57], demonstrated that the NE‐SW inherit‐
ed fault networks have controlled sedimentation during the Tethyan rifting and have also con‐
trolled the structuring of the central and northern Atlas during the successive tectonic events.  

This margin of northern Tunisia, including the Tell and the Tunisian furrow domains (Fig. 
2), is limited to the East by the Zaghouan master fault, which appears to have effect on the 
sedimentation since  the  Jurassic  [58,59,33]. It  is  inherited  from NE‐SW  trending Hercynian 
master  fault  networks  (Fig.  2)  and  their  conjugate  faults  [60,61].  These  lineaments  corre‐
spond,  from  SE  to NE,  to  the  Zaghouan  fault  (ZF),  the  Tunis‐Elles  fault  (TEF),  the 
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1. Introduction 

The Mesozoic and Cenozoic evolution of the northern edge of the African margin (Fig. 1), and 
particularly the northern Tunisia, fossilized successive paleogeographic and tectonic episodes. 
In  fact,  after  rifting  and  extensional periods, which  started  at  the  end of  the Paleozoic  and 
continued during  the Mesozoic  [1‐6], was  settled  the Alpine  orogeny  that  results  from  the 
convergence movements between the African and Eurasian plates; it is induced by compres‐
sive  tectonic  stresses,  beginning  at  least  since  the  Tertiary  intervals  and  probably  the  Late 
Cretaceous  [7‐24]. This orogeny has  induced, on  the Mediterranean edges, many mountains 
chains extend from the Apennines at the East to the Betic Cordilleras at the West.     
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Algeria [48‐50,23] and in the Siculo‐Tunisian strait [51‐57], demonstrated that the NE‐SW inherit‐
ed fault networks have controlled sedimentation during the Tethyan rifting and have also con‐
trolled the structuring of the central and northern Atlas during the successive tectonic events.  

This margin of northern Tunisia, including the Tell and the Tunisian furrow domains (Fig. 
2), is limited to the East by the Zaghouan master fault, which appears to have effect on the 
sedimentation since  the  Jurassic  [58,59,33]. It  is  inherited  from NE‐SW  trending Hercynian 
master  fault  networks  (Fig.  2)  and  their  conjugate  faults  [60,61].  These  lineaments  corre‐
spond,  from  SE  to NE,  to  the  Zaghouan  fault  (ZF),  the  Tunis‐Elles  fault  (TEF),  the 
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Figure 1. Geological sketch of the Maghreb (modified from Piqué et al. [4] and Frizon de Lamotte et al. 
[23]). 

El Alia‐Teboursouk fault (ETF), the Ras El Korane‐Thibar fault (RKTF) and the Cap Serrat‐
Ghardimaou  fault  (CSGF). Movements of  these master  faults have effects on  the sedimen‐
tary deposition and distribution since the Triassic rifting phase up to now.  

Our study is mainly focused on northern Atlas (Fig. 2) where the structures tend to be well 
exposed and on the Tunisian Tell marked by sealed structures. These interpretations will be 
supported by seismic sections calibrated by petroleum well. 

Indeed, based on  the structural and paleogeographic zonations, developed during various 
geological phases  in  the Tunisian margin, we propose  in  this paper  (i)  to demonstrate  the 
implication of the Hercynian deep structures, in the deformation of the Atlas. They have a 
role in the distribution of the sedimentary basins along   the southern Tethyan margin dur‐
ing the Mesozoic and the Cenozoic times; (ii) attempt  to clarify the kinematics and chrono‐
logical relationship between the Tell and the northern Atlas, by proposing a coherent geo‐
dynamic model since the Tethyan rifting until the Cenozoic contractional periods, pointing 
out the role of the NE‐SW tectonic lineaments; (iii) to trace a tectonic pattern of the northern 
Tunisian  that  contributes  to  a better  comprehension of deformations  affecting  the Tellian 
and Atlasic domains in relation with the global geotectonic framework. 

2. Stratigraphy 

2.1. Triassic 

The Triassic outcrops have often abnormal contact with Jurassic, Cretaceous, Paleogene and 
Neogene  series  in  several  localities of northern Tunisia  (e.g. Ras El Korane,  Jebel  Ichkeul, 
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Jebel  Lansarine‐Sakkak,  Jebel  Chehid  and  Thibar).  It  is  presented  either  as  a  diapiric 
structures [62, 31, 63, 64], or as sole of overthrust folds [32], or also as salt glacier structures 
[65‐69].  The  Triassic  deposits  are  characterized  by  a  chaotic  aspect;  it  is  consisted  of 
Gypsiferous, argillaceous, carbonated and locally sandy facies, of varied color (Fig. 3).   

In  the Bizerte area  (e.g. Bechateur),  the Triassic appears rather stratiform.  It  is represented 
by  black  dolomitic  limestones  in  metric  layers  becoming  centimetric  at  the  top  of  the 
succession  [18]. The abundant  fauna of  lamellibranches  indicates Carnian‐Norian  [70, 71]. 
The subsurface data show carbonated Triassic as well in Utique (W8 well), the Cap Bon (W9 
well) and in the Gulf of Tunis (W5 well). The Late Triassic is predominantly evaporitic; its 
thickness is about 2500m. 

2.2. Jurassic  

The Jurassic outcrops largely in northern Tunisia [72, 33, 73‐78]. Its thickness changes from 
700m [76] to 900m [79]. It shows a Tethyan deep sea facies different from the Nara platform 
Formation defined by Burollet [26] in the Nara outcrop in central Tunisia. It is dominantly 
calcareous  series  with  some  marly  intercalations  (Fig.  3).  In  the  Ichkeul  and  Ammar 
outcrops, the Jurassic shows a thickness series varied from 260m [73] to 480m [80]. 

At the level of the “Tunisian Dorsale”, the lower limit of the Jurassic is not well defined due 
to the Late Triassic‐Lias transition which still not paleontologically characterized [76]. 

2.3. Early Cretaceous 

The Early Cretaceous largely outcrops at the Tunisian furrow [81]. The Jebel Oust lithostrat‐
igraphic  section  is  considered  as  the  most  complete  and  richest  of  microfauna  and 
macrofauna of  the Tethyan area  [82]. This section consists of  fossiliferous marls and clays 
with micritic  limestone  intercalations  and  sandy  and  quartzitic  recurrences  (Fig.  3).  This 
succession is approximately 2500m thick and its sedimentation has occurred in a subsiding 
marine environment [83, 82]. 

In  subsurface,  in  the Gulf  of  Tunis,  the  north‐eastern  extension  of  the  Tunisian  through 
show Early Cretaceous deposits composed of clays, marls and limestones with some sandy 
layers [24].  

2.4. Late Cretaceous 

The Late Cretaceous outcropping  in the Tunis area [103] is composed  from the base to the 
top by two lithostratigraphic Formations (Fig. 3); the Aleg Formation (Turonian‐Coniacian) 
composed of alternating limestones and marls rich in faunas (100m), marls and clays (50 to 
180m).  The Abiod  Formation  (Campanian‐Early Maastrichtian),  composed  by marls  and 
limestones;  an  argillaceous  limestone  bar  of  the  zone  with  Globotruncana  arca  rugosa; 
limestone  and  marl  alternations;  a  limestone  bar  (80m),  marls  locally  gypsiferous  and 
alternations of marl and limestone.  
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Figure 2. Study area location map of Geologic outcrops, cross section, seismic lines and petroleum 
wells (geologic outcrops are modified from 1/500.000 geological map of Tunisia; Castany, 1951). 

In  the Bizerte area,  the Abiod Formation outcrop  is  composed by  the  first  limestones bar 
attributed to Campanian, the intermediate marl and limestone alternations, the second lime‐
stones bar and the upper marl and limestone of Maastrichtian. This Formation makes more 
than 200m of thickness [18,81].  

2.5. Late Maastrichtian‐Paleocene 

This serie  is represented by a monotonous brown argillaceous package, which outcrops at 
several  localities  of  northern  Tunisia. This  argillaceous deposits,  corresponding  to  the  El 
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Haria Formation, presents  a  lithological  succession which  starts with marl  and  limestone 
alternations,  then brown  to grey clays and  finally of marl and grey  limestone alternations 
(Fig. 3).   

Compared to the Tunisian furrow, in the Bizerte area, the Tellian Paleocene is characterized 
by the presence of the “yellow balls”. Its thickness is about 250m [18,84]. More to the South, 
in  the Messeftine basin,  the Paleocene was recognized at  the W9 well, with a  thickness of 
800m  [84]. Towards  the West and  the North‐West,  these deposits exhibit more  significant 
thickness. 

2.6. Eocene  

It rests on the black marls and argillaceous limestones of the El Haria Formation; the Eocene 
is represented by two different series in northern Tunisia (Fig.  3): (i) a carbonated series of 
Early  Eocene  (Ypresian)  known  by  two  facies:  the  Bou  Dabbous  Formation  with 
Globigerines and the El Garia Formation with Nummulites.  In the transition zone, we have 
a mixed facies; (ii) an argillaceous to marly series of the Souar Formation (Middle Eocene). 

In the Bizerte area, the Bou Dabbous Formation includes limestones containing Globigerines 
and schistous marls with glauconies and phosphates at the base. These marls are followed 
by relatively massive and bituminous limestones with Globigerines. This Formation is 100m 
thick [84].  

To  the West,  in  the Teboursouk area,  the Djebba  cross‐section,  to  the West of  the Gorraâ 
outcrop, shows a carbonated series of 70m  thickness. It  is composed, at  the base by a car‐
bonated term (10m) with Globigerines, then an upper carbonated term containing Nummu‐
lites. 

To  the South and  the South‐west of  the Globigerines province,  the Nummulites province 
appears represented, in its typical locality in Kef El Garia, by yellow bio‐micritic limestones 
with Nummulites and other great Foraminifera. It makes 50m of thickness. 

In the Bizerte area, the Souar Formation is composed by yellow marls and clays containing 
some  limestones  layers and yellow balls, typical of the Tellian series. Its thickness  is about 
300m [18]. 

Thickness  of  the  Souar  Formation,  at  Jebel  Jebbas  is  about  500m  [43]  and  becomes  800m 
thick at the Cap Bon peninsula [85,86].  

2.7. Oligocene ‐ Early Miocene 

During this period, the Northern Tunisia is marked by two large basins including: a depo‐
center  to  the SE  filled by  the Fortuna Formation  (600‐800m) and a depocenter  to  the NW 
corresponding to the deposition of the Béjoua series [87] and the Oligo‐Miocene Numidian 
Flysch succession (2500m; [88]). These two basins are separated by a “bald” zone [89, 24, 87] 
lengthened according a NE‐SW direction, which seem coincides  to  the domes and diapirs 
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lengthened according a NE‐SW direction, which seem coincides  to  the domes and diapirs 
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zone  of  the Tunisian  northern Atlas. The non depositional  or  erosional  zone  is  inherited 
from the Eocene period where we have  low deep depositional area separating the two ba‐
sins (Figs. 2 and 3). 

 
Figure 3. Synthetic column of geological series in northern Tunisia (AG‐ Ain Ghrab fm; H‐ Hakima fm; 
OM‐ Oued Melah fm; K‐ Kechabta fm; OBK‐ Oued Bel Khedim fm; RR‐ Raf‐Raf fm; PF‐ Porto‐Farina fm; 
OH‐ Oued El Hammam fm; Ma: Mahmoud fm) 
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At  the West of  the domes  and diapirs  zone  (Bejaoua group),  the Oligocene  and Miocene 
successions show a stratigraphic continuity with the Eocene series. It contains a clayey and 
sandy  lower part, a sandy  intermediate part and a carbonated sandy upper part. Its thick‐
ness is approximately 100m [87]. 

The Oligo‐Miocene Numidian Flysch succession, occupies the northwestern part of northern 
Tunisia.  It  is a  thick allochthonous unit of  turbidites  including clays at  the base and sand‐
stones  and  shales  at  the  top  [32,90,89,46]. This  succession  consists  of  five  turbiditic units 
filling the channel complexes with silexites at the top [89,88]. 

The Fortuna Formation occupies all southeastern basin of northern Tunisia. This Formation 
includes sandy, clayey and carbonated facies indicating a shallow marine environment [89]. 
This Formation is 600m thick in the Gulf of Tunis [24] and 800m in the Cap Bon [85,89].  

2.8. Middle to Late Miocene 

The Middle to Late Miocene series are well developed in the Gulf of Tunis [91,24]. The Mid‐
dle Miocene starts with the Langhian Aïn Grab lumachellic limestone bars of 19m thick. This 
unit is marked by conglomerates at the base indicating the beginning of a major transgres‐
sion, known on the scale of the country [26,85,92‐94]. 

The following strata are marked by an important change facies and geographical distribu‐
tion. In the Gulf of Tunis offshore area, the Saouaf Formation (Serravallian‐Tortonian) and 
the Oued Bel Khedim Formation  (Messinian) present  facies and  thickness variations  [24]. 
They  are  composed  of  clays,  silts  and  occasionally  of  sandy  limestones  at  the  base  and 
marls and salts at  the  top. The  thickness of  these  two Formations  is about 1300m  (Figs. 2 
and 3).  

In  eastern  Tunisia,  the  series  are  represented  by  the  deep  marine  green  clays  of  the 
Mahmoud  Formation,  rich with microfauna. Above,  are  deposited  regressive  continental 
series,  resulting  from  the  erosional  strata  [95]  corresponding  to  the Segui Formation  [58]. 
Whereas,  to  the  coastline and offshore areas,  the Beglia and Saouaf Formations  (Serraval‐
lian) constitute  the  lateral equivalent of  the segui Formation.  It  is a  thick series  that  reach 
1700m and composed of clays, sandstones and lignite alternations characterizing an internal 
shelf depositional environment [95]. 

In the Bizerte and Mateur areas, the upper Miocene deposits occupy the foreland basins of 
the  Tellian  domain.  They  fossilized  marine,  lagunal  and  detrital  environment 
[26,71,96,18,94] and they are concentrating in five different depocenters corresponding to the 
Douimis, Jalta, Messeftine, Kechabta and El Alia basins [47], which are  insulated either by 
morpho‐structural ridges and emerged high zones. Due to the lack of stratigraphic markers, 
these  deposits  were  subdivided  in  lithostratigraphic  Formations  [26]:  Hakima,  Oued  El 
Melah, Kechabta and Oued Bel Khedim  (Figs. 2 and 3).  In  Jalta,  the Miocene deposits are 
completely continental. 
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At  the West of  the domes  and diapirs  zone  (Bejaoua group),  the Oligocene  and Miocene 
successions show a stratigraphic continuity with the Eocene series. It contains a clayey and 
sandy  lower part, a sandy  intermediate part and a carbonated sandy upper part. Its thick‐
ness is approximately 100m [87]. 

The Oligo‐Miocene Numidian Flysch succession, occupies the northwestern part of northern 
Tunisia.  It  is a  thick allochthonous unit of  turbidites  including clays at  the base and sand‐
stones  and  shales  at  the  top  [32,90,89,46]. This  succession  consists  of  five  turbiditic units 
filling the channel complexes with silexites at the top [89,88]. 

The Fortuna Formation occupies all southeastern basin of northern Tunisia. This Formation 
includes sandy, clayey and carbonated facies indicating a shallow marine environment [89]. 
This Formation is 600m thick in the Gulf of Tunis [24] and 800m in the Cap Bon [85,89].  
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dle Miocene starts with the Langhian Aïn Grab lumachellic limestone bars of 19m thick. This 
unit is marked by conglomerates at the base indicating the beginning of a major transgres‐
sion, known on the scale of the country [26,85,92‐94]. 

The following strata are marked by an important change facies and geographical distribu‐
tion. In the Gulf of Tunis offshore area, the Saouaf Formation (Serravallian‐Tortonian) and 
the Oued Bel Khedim Formation  (Messinian) present  facies and  thickness variations  [24]. 
They  are  composed  of  clays,  silts  and  occasionally  of  sandy  limestones  at  the  base  and 
marls and salts at  the  top. The  thickness of  these  two Formations  is about 1300m  (Figs. 2 
and 3).  

In  eastern  Tunisia,  the  series  are  represented  by  the  deep  marine  green  clays  of  the 
Mahmoud  Formation,  rich with microfauna. Above,  are  deposited  regressive  continental 
series,  resulting  from  the  erosional  strata  [95]  corresponding  to  the Segui Formation  [58]. 
Whereas,  to  the  coastline and offshore areas,  the Beglia and Saouaf Formations  (Serraval‐
lian) constitute  the  lateral equivalent of  the segui Formation.  It  is a  thick series  that  reach 
1700m and composed of clays, sandstones and lignite alternations characterizing an internal 
shelf depositional environment [95]. 

In the Bizerte and Mateur areas, the upper Miocene deposits occupy the foreland basins of 
the  Tellian  domain.  They  fossilized  marine,  lagunal  and  detrital  environment 
[26,71,96,18,94] and they are concentrating in five different depocenters corresponding to the 
Douimis, Jalta, Messeftine, Kechabta and El Alia basins [47], which are  insulated either by 
morpho‐structural ridges and emerged high zones. Due to the lack of stratigraphic markers, 
these  deposits  were  subdivided  in  lithostratigraphic  Formations  [26]:  Hakima,  Oued  El 
Melah, Kechabta and Oued Bel Khedim  (Figs. 2 and 3).  In  Jalta,  the Miocene deposits are 
completely continental. 
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2.9. Pliocene 

The Pliocene is dominantly marine deposits outcropping at the East of the Mateur‐Bizerte 
basins and on the southern edge of the Cap Bon Peninsula (Fig. 2). These series settle with 
unconformity on the various Miocene and ante‐Miocene substratum. They are subdivided 
by Burollet [26] in two Formations: the Raf‐Raf at the base and the Porto Farina at the top 
(Fig. 3). These two Formations outcrop at the south‐east of the Douimis basin, with a first 
primarily  argillaceous  series  (50m)  and  second  predominantly  sandy  deposits  rich  in 
fossils  (50m).  In  the  El  Alia‐Ghar  El  Melah  basin,  Pliocene  shows  more  significant 
thicknesses.  

Towards the East, in the Gulf of Tunis, the Lower Pliocene deposits are represented by clays, 
sands and sandstones. They exhibit 300m of thickness with notable variations related to the 
structuring  of  the  inhirited  substratum  and  Triassic  salt  movements.  Late  Pliocene  is 
essentially made up  of  sandy  series of  the Porto‐Farina Formation.  Its  thickness  is  about 
670m and it is sealed by the villafranchian series.   From the current coastline, all along the 
master  faults  and  at  piedmont  of  the  reliefs,  Pliocene  deposits  becomes  completely 
continental. These latter are integrated in a detrital sequence of the Ségui Formation, which 
is attributed to Late Miocene‐Pliocene.  

2.10. Quaternary 

At the level of the depocenters and slopes of the reliefs, the Quaternary deposits are repre‐
sented  by  continental  facies;  the marine  ones  are  spread  out  over  the  entire  eastern  and 
northern coasts of northern Tunisia. The Early Pleistocene of  the north of  the Kechabta  is 
composed of silts, continental sands and clays. This series  locally made 200m  (Fig. 2). The 
upper Quaternary  (Late Pleistocene  / Tyrrhenian) marine and eolian deposits are well de‐
veloped all along the northern and north‐eastern littoral of Tunisia [97].   

3. Structural framework 

The  current  tectonic  framework  of  central  and northern Tunisia  [28,54,24] was  guided  at 
least by five NE‐SW trending master faults (Figs. 4 and 5) that are associated with Triassic 
saliferous outcrops  forming quite exposed ridges  [71,98,63,33,18,99,43]. From  the SE  to  the 
NW, we distinguish:   

3.1. Zaghouan fault  

It  is marked by a  relatively  irregular  layout  (Fig. 4) and  shows a  constant  tendency with 
overlapping towards the SE [100,28,101]. To the North, this master fault is associated to the 
Triassic and Jurassic outcrops [33]. Towards the south‐east, this fault disappears before the 
Rouhia‐Kalaâ  Jerda graben. During  the Mesozoic,  this N40 master  fault has bordered  the 
ʺTunisian troughʺ to the SE side, then it evolved to SE overlapping fault during the Cenozoic 
compressive phases [59,102]. It corresponds to the T2 transversal identified by Jauzein [28]. 

Role of the NE-SW Hercynian Master Fault Systems and Associated Lineaments on the Structuring  
and Evolution of the Mesozoic and Cenozoic Basins of the Alpine Margin, Northern Tunisia 

 

139 

 
Figure 4. A‐ Atlasic and Alpin domains of Tunisia [101]. B‐ Tectonic map of northern Tunisia. 

3.2. Tunis‐Elles fault 

This  lineament of  rectilinear  layout  (Figs. 4 and 5)  shows a  reverse movement with  local 
overlapping and imbrications of the series [28]. This master fault has controlled distribution 
and evolution of  the associated structures since  the Triassic rifting phase  [103, 43]. During 
the  extensional  periods,  this  fault  has  contributed  in  the  individualization  of  the  large 
subsiding basins and  the delimitation of  the Tunisian  trough since  the Aptian. During  the 
end of Cretaceous and Cenozoic contractional periods, this fault has modeled the Tunisian 
Atlas following its sinistral overlapping movement. It induced the individualization of NE‐
SW poured south‐eastern Atlasic folds and other transverse NW‐SE folds strongly involved 
with sigmoid forms [104]. It corresponds to the T3 transversal [28].   

3.3. El Alia‐Téboursouk fault  

It  begins with  the  El  Alia  and  Kechabta  faults  to  the NE  and  continues with  the  fault 
delimiting the Sakkak‐Lansarine diapir then the Teboursouk overlapping (Fig. 4) [31, 63,105‐
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107].  It corresponds  to a sinistral  left  relay  fault system. Towards  the SW,  it separates  the 
Oulad Bou Rhanem graben from the Kalaâ Jerda graben [28] and bounds the Tebessa graben 
in Algeria [108]. It corresponds to the T4 transversal cited by Jauzein [28]. 

3.4. Ras El Korane‐Thibar fault 

It extends from the Kef Triassic o alignments to the SW to the Ras El Korane in the NE (Fig. 
4), crossing the Thibar, Beja and Bazina structures [18]. The Ras El Korane‐Thibar segment 
constitutes the NNE extension of the T5 transversal [28]. This fault, which borders the Bazi‐
na Triassic outcrops on the Eastern side [109] extends to the North and delimits the Ras El 
Korane Numidian deposits [71, 110, 111, 18, 112, 47]. 

This master  fault  corresponds  to  the paleogeographic  limit between  the Kroumirie  and 
Mogods mountains and that of Hedil and Bizerte [71]. It bounds the Numidian Flysch in 
Ras El Korane and  the Tellian units  in Beja.  It  is a discontinuous and sinistral  left  relay 
fault  system which  is  sometimes  shifted by other  later NW‐SE  faults. Dubourdieu  [113] 
evokes a recent horizontal displacement towards the SW of about fifteen km on this line‐
ament.   

3.5. Cap Serrat‐Ghardimaou fault 

It  is  located  in  the Cap Serrat area  [32] and continues  in Algeria crossing Souk Ahras and 
Batna [113,28]. It appears to have an important role in separating the Tunisian and Algerian 
blocks  that have evolved with  some  independence.  [114]. As  the other master  faults,  it  is 
associated  to  the  Triassic  outcrops  (Fig.  4). Moreover,  it  shows  some Neogene  volcanic 
extrusions [32, 45]. This fault corresponds to T6 transversal of Jauzein [28].  

We can  follow  the extension of  the majority of  these  faults  in offshore. They affect  the 
northern Tunisian plate  such  is  the  case  of  the Ras El Korane‐Thibar  and Cap Serrat‐
Ghardimaou faults (Fig. 2). Another lineament has the same direction being extended in 
offshore  and  could  be  attached  to  that, which delimits  the Calabro‐Peloritano‐Kabyle 
zone (CPK) [29,35] to the SE (Fig. 2). The other faults affecting the North of Tunisia have 
NW‐SE, E‐W and N‐S directions and they have played a significant role, beside the NE‐
SW  master  faults,  on  the  distribution  and  evolution  of  the Mesozoic  and  Cenozoic 
basins. 

These  lineaments  have  subdivided  the  northern  Tunisian margin  into  six  compartments 
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Figure 6. Structuring of the northern Tunisian margin into six compartments lengthened along NE‐SW 
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4. Geodynamic evolution 

4.1. Introduction 

Structuring  and deformation  of  the  substratum  is  one  of  the most  significant parameters 
which induced the distribution and extension of Mesozoic and Cenozoic latter deposits.  

Substratum  of  the Atlasic  and Tello‐Rifaine  chain  is well  identified  in Morocco, where  it 
consists  of  Paleozoic  strata  deformed  by  the Hercynian  orogenesis  [4].  These  strata  are 
affected  by  N45°E  to  N70°E  strike  slip  faults  with  high  dip.  In  northern  Algeria,  the 
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107].  It corresponds  to a sinistral  left  relay  fault system. Towards  the SW,  it separates  the 
Oulad Bou Rhanem graben from the Kalaâ Jerda graben [28] and bounds the Tebessa graben 
in Algeria [108]. It corresponds to the T4 transversal cited by Jauzein [28]. 
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rather show near E‐W directions. 

Role of the NE-SW Hercynian Master Fault Systems and Associated Lineaments on the Structuring  
and Evolution of the Mesozoic and Cenozoic Basins of the Alpine Margin, Northern Tunisia 

 

141 

 
Figure 5. NW‐SE geological cross‐section crossing orthogonally structures of the Atlasic and Tellian 
northern Tunisian. The master faults subdivide this region into six compartments. (ZF: Zaghouan Fault; 
TEF: Tunis Ellès Fault; ETF: El Alia‐Teboursouk Fault; RKTF: Ras El Korane‐Thibar Fault; SGF: Cap 
Serrat‐Gardimaou Fault. Location in Fig. 2. 

 
Figure 6. Structuring of the northern Tunisian margin into six compartments lengthened along NE‐SW 
direction. 

4. Geodynamic evolution 

4.1. Introduction 

Structuring  and deformation  of  the  substratum  is  one  of  the most  significant parameters 
which induced the distribution and extension of Mesozoic and Cenozoic latter deposits.  

Substratum  of  the Atlasic  and Tello‐Rifaine  chain  is well  identified  in Morocco, where  it 
consists  of  Paleozoic  strata  deformed  by  the Hercynian  orogenesis  [4].  These  strata  are 
affected  by  N45°E  to  N70°E  strike  slip  faults  with  high  dip.  In  northern  Algeria,  the 



 
Tectonics – Recent Advances 

 

142 

substratum  seldom outcrops;  it extends  from eastern Morocco according  to W‐E direction 
parallel to the current South‐Atlasic lineament (Fig. 7). In Tunisia, the Paleozoic substratum 
is little known, due to the outcrop missing, except the Permian of Jebel Tebaga in southern 
Tunisia  and  those  encountered  in  petroleum wells  on  the  Saharan  platform  in  southern 
Tunisian.  

In northern Tunisia, the ancient fracturing is distributed according the NE‐SW master zone 
of  faults,  limited  to  the South by  the Zaghouan master  fault and  to  the North by  the Cap 
Serrat‐Ghardimaou master fault [100,32,33]. These old fractures are marked by Triassic and 
Jurassic intrusions and magmatic extrusions (Figs. 2 and 4). The NW‐SE direction appeared 
especially in offshore Pelagian block of eastern Tunisia [4,93]. The current sedimentary and 
tectonic distribution results from the superposition of tectonic phenomena affecting Tunisia 
during Mesozoic and Cenozoic periods. 

We present in the following sections the geodynamic evolution of sedimentary basins in the 
northern Tunisian margin, since Triassic times. We insist for each period on the role of the 
inherited Hercynian structures on basin evolution related  to  the nature and change of  the 
regional tectonic constraints.   

 
Figure 7. Atlasic domain of the Maghreb during Early Mesozoic [4].  

We note the NE‐SW orientation of the Hercynian deep faults in the Tunisian trough. 

4.2. Triassic 

At  the  Triassic  period  the  paleogeography  of  Tunisia  was  dominated  by  an  extended 
platform between  the Saharan continent  to  the South and  the Tethys  to  the North  (Fig. 7). 
The Triassic  series  start with a  continental detrital  sedimentation,  then  evolves  to marine 
carbonates  and  capped  by  evaporates  characterizing  a  littoral  environment.  The 
paleogeographic  changes were  related  to  an  unequally  subsidence, which  is  particularly 
active  in  the  central and  the northern of Tunisia  [45]. The Triassic  rifting  conducts  to  the 
paleo‐Téthys  [63,2].  Magmatic  green  rocks  often  accompanied  the  Triassic  deposits  of 
northern Tunisia. 
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Detrital deposits at the base of the Triassic  indicate the beginning of a major transgression 
on the Hercynian unconformity. In the North of Tunisia, Triassic thickness exceeds 2500m. 
Due to the absence of well data reaching the base of the Triassic facies, we can’t identify an 
appropriate  underlying  structure  to  this  interval  and  thus  there  is  no  information  on 
tectono‐sedimentary  control.   The diapirs and domes zone,  currently  located between  the 
Tellian domain  and  the  “Tunisian Dorsale”, have  a NE‐SW direction  (Fig.  8). During  the 
Triassic,  this  zone  occupied  an  inherited  horst  of  the  Hercynian  substratum  and  was 
delimited by two normal faults, which could correspond to the two known master faults of 
the northern Tunisian margin: the El Alia‐Teboursouk and the Ras El Korane‐Thibar faults. 
This high zone separates two subsiding domains; the north‐western domain corresponding 
to the future Tellian‐Numidian basin and the south‐eastern domain corresponding to future 
ʺTunisian  troughʺ.  The  bordering  faults  facilitated  the  migration  of  saliferous  facies 
upwards. This can be explained by  the particular  frequency of  the evaporate sediments  in 
the zone located between these two major faults. Rises of the Triassic evaporates begin with 
Late Jurassic [6,13,116]; some authors believed Late Jurassic and Early Cretaceous [70,58].  

4.3. Jurassic ‐ Early Cretaceous 

During  the  extensional  Jurassic period,  the  southern Tethyan margin was  structured  into 
horsts, grabens, half‐grabens and  tilted blocks  [117,118]. Since  the Late Liassic,  this active 
kinematics had  amplified differential  subsidence  fossilized  by  thick  series  in depocenters 
and thin ones even condensed and/or with gaps on the highs [33,119,76].  

Through  the Atlasic domain, could exist a deep  feature  that controlled by  the substratum 
structuring. The most obvious  feature  is  that of  the N‐S Axis, which  limits  the deformed 
Atlasic platform  to  the West  and  the  stable  Sahel platform  to  the East. This master Axis 
extends  to  the North  towards  the  Zaghouan master  fault  (Fig.  8)  and  has  a  continuous 
paleogeographic role from the Jurassic to Quaternary series [62,120,54].  

In northern Tunisia, these old faults affecting the ante‐Triassic substratum are not well ex‐
pressed. However, from Jurassic and especially during Early Cretaceous, the N‐S to NNW‐
SSE extension of the Tunisian margin induced genesis of subsiding basin (Tunisian furrow) 
delimited  by  the  Zaghouan  fault  to  the  SE  and  that  of  Tunis‐Elles  to  the  NW 
[33,121,4,103,75,122,123,43]. This basin will receive an enormous accumulation of deposits, 
which exceeds locally 2000m for Barremian ([82]; Fig. 8). Nevertheless, near the Tunis‐Elles 
fault,  this  stage  is  represented only by a  few  tens meters of  limestone, marl and massive 
limestone.   

These ancient listric faults will be reactivated and caused the collapse of the NW compart‐
ments. They generate a structuring  into half grabens slightly  tilted  to  the SE. At  the same 
time, these NE‐SW oriented structures are associated at the  level of the sedimentary cover 
by N‐S, NE‐SW  and NW‐SE  trending  other  fractures, which  are  guided  by  ascension  of 
Triassic salt in extensional regime.  

The Bou Kornine outcrop of Hammam‐Lif is placed in a paleogeographic and intermediate 
structural  position  between  two  distinct  paleostructural  domains,  belonging  both  to  the  
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substratum  seldom outcrops;  it extends  from eastern Morocco according  to W‐E direction 
parallel to the current South‐Atlasic lineament (Fig. 7). In Tunisia, the Paleozoic substratum 
is little known, due to the outcrop missing, except the Permian of Jebel Tebaga in southern 
Tunisia  and  those  encountered  in  petroleum wells  on  the  Saharan  platform  in  southern 
Tunisian.  

In northern Tunisia, the ancient fracturing is distributed according the NE‐SW master zone 
of  faults,  limited  to  the South by  the Zaghouan master  fault and  to  the North by  the Cap 
Serrat‐Ghardimaou master fault [100,32,33]. These old fractures are marked by Triassic and 
Jurassic intrusions and magmatic extrusions (Figs. 2 and 4). The NW‐SE direction appeared 
especially in offshore Pelagian block of eastern Tunisia [4,93]. The current sedimentary and 
tectonic distribution results from the superposition of tectonic phenomena affecting Tunisia 
during Mesozoic and Cenozoic periods. 

We present in the following sections the geodynamic evolution of sedimentary basins in the 
northern Tunisian margin, since Triassic times. We insist for each period on the role of the 
inherited Hercynian structures on basin evolution related  to  the nature and change of  the 
regional tectonic constraints.   

 
Figure 7. Atlasic domain of the Maghreb during Early Mesozoic [4].  

We note the NE‐SW orientation of the Hercynian deep faults in the Tunisian trough. 

4.2. Triassic 

At  the  Triassic  period  the  paleogeography  of  Tunisia  was  dominated  by  an  extended 
platform between  the Saharan continent  to  the South and  the Tethys  to  the North  (Fig. 7). 
The Triassic  series  start with a  continental detrital  sedimentation,  then  evolves  to marine 
carbonates  and  capped  by  evaporates  characterizing  a  littoral  environment.  The 
paleogeographic  changes were  related  to  an  unequally  subsidence, which  is  particularly 
active  in  the  central and  the northern of Tunisia  [45]. The Triassic  rifting  conducts  to  the 
paleo‐Téthys  [63,2].  Magmatic  green  rocks  often  accompanied  the  Triassic  deposits  of 
northern Tunisia. 
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Detrital deposits at the base of the Triassic  indicate the beginning of a major transgression 
on the Hercynian unconformity. In the North of Tunisia, Triassic thickness exceeds 2500m. 
Due to the absence of well data reaching the base of the Triassic facies, we can’t identify an 
appropriate  underlying  structure  to  this  interval  and  thus  there  is  no  information  on 
tectono‐sedimentary  control.   The diapirs and domes zone,  currently  located between  the 
Tellian domain  and  the  “Tunisian Dorsale”, have  a NE‐SW direction  (Fig.  8). During  the 
Triassic,  this  zone  occupied  an  inherited  horst  of  the  Hercynian  substratum  and  was 
delimited by two normal faults, which could correspond to the two known master faults of 
the northern Tunisian margin: the El Alia‐Teboursouk and the Ras El Korane‐Thibar faults. 
This high zone separates two subsiding domains; the north‐western domain corresponding 
to the future Tellian‐Numidian basin and the south‐eastern domain corresponding to future 
ʺTunisian  troughʺ.  The  bordering  faults  facilitated  the  migration  of  saliferous  facies 
upwards. This can be explained by  the particular  frequency of  the evaporate sediments  in 
the zone located between these two major faults. Rises of the Triassic evaporates begin with 
Late Jurassic [6,13,116]; some authors believed Late Jurassic and Early Cretaceous [70,58].  

4.3. Jurassic ‐ Early Cretaceous 

During  the  extensional  Jurassic period,  the  southern Tethyan margin was  structured  into 
horsts, grabens, half‐grabens and  tilted blocks  [117,118]. Since  the Late Liassic,  this active 
kinematics had  amplified differential  subsidence  fossilized  by  thick  series  in depocenters 
and thin ones even condensed and/or with gaps on the highs [33,119,76].  

Through  the Atlasic domain, could exist a deep  feature  that controlled by  the substratum 
structuring. The most obvious  feature  is  that of  the N‐S Axis, which  limits  the deformed 
Atlasic platform  to  the West  and  the  stable  Sahel platform  to  the East. This master Axis 
extends  to  the North  towards  the  Zaghouan master  fault  (Fig.  8)  and  has  a  continuous 
paleogeographic role from the Jurassic to Quaternary series [62,120,54].  

In northern Tunisia, these old faults affecting the ante‐Triassic substratum are not well ex‐
pressed. However, from Jurassic and especially during Early Cretaceous, the N‐S to NNW‐
SSE extension of the Tunisian margin induced genesis of subsiding basin (Tunisian furrow) 
delimited  by  the  Zaghouan  fault  to  the  SE  and  that  of  Tunis‐Elles  to  the  NW 
[33,121,4,103,75,122,123,43]. This basin will receive an enormous accumulation of deposits, 
which exceeds locally 2000m for Barremian ([82]; Fig. 8). Nevertheless, near the Tunis‐Elles 
fault,  this  stage  is  represented only by a  few  tens meters of  limestone, marl and massive 
limestone.   

These ancient listric faults will be reactivated and caused the collapse of the NW compart‐
ments. They generate a structuring  into half grabens slightly  tilted  to  the SE. At  the same 
time, these NE‐SW oriented structures are associated at the  level of the sedimentary cover 
by N‐S, NE‐SW  and NW‐SE  trending  other  fractures, which  are  guided  by  ascension  of 
Triassic salt in extensional regime.  

The Bou Kornine outcrop of Hammam‐Lif is placed in a paleogeographic and intermediate 
structural  position  between  two  distinct  paleostructural  domains,  belonging  both  to  the  
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Figure 8. NW‐SE and NE‐SW Lithostratigraphic correlations of geological series outcropping in the 
different identified compartments. 
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Maghrebin  margin  of  western  Tethys.  These  domains  are  the  “Tunisian  Dorsale”, 
corresponding to a carbonated platform and the ʺTunisian troughʺ, corresponding to a NE‐
SW deep graben with sedimentary pelagic filling [124].  

Located on an active flexure zone between these two domains, the Jurassic deposits of Jebel 
Bou Kornine will  record different  stages of  the geodynamic evolution of  the margin  [125]. 
Since  Late  Toarcian‐Early  Aalenian,  synsedimentary  tectonics  of  tilted  blocks  have  a 
dominating role on the progressive erosion of the near carbonated platform, on the dynamics 
of the gravitation flow and on the installation of the four conglomeratic levels [125].  

However, at the Tunisian trough, where differentiated grabens, sedimentation  is thick and 
turbiditic [36]. The Tunisian furrow, characterized by upper Jurassic radiolarite deposits, has 
the main structural  features of  the Tethyan domain  [117]. The Zaghouan  lineament would 
have separated the Jebel Oust compartment from that of Enfidha‐Cap Bon (Figs. 4, 5 and 6). 

The  Jurassic deposits  remain unknown  in  the Gulf  of Tunis  because  there  are no drilled 
wells  that  reach  them.  The  interpretation  of  seismic  lines  crossing  this  area  shows 
structuring and geometry of the Jurassic limestones and marls above the Triassic carbonated 
strata (Fig. 9). These series are marked by downlap progradational structures on the sides of 
flanks. The  Jurassic  is  characterized by  condensed  surfaces of unconformities, marked by 
high amplitude and good continuity reflections (Fig. 9).  

 
Figure 9. Interpreted seismic line L1 of the Gulf of Tunis, showing distribution of Mesozoic and Ceno‐
zoic deposits and its evolution towards the NE‐SW and the associated Triassic ascensions [24]. E‐Pl: 
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At  the  level  of  the  northern  Tunisian margin,  depocenters,  half‐grabens  and  high  zones 
lengthen  preferentially  according  NE‐SW  direction  since  the  Jurassic  and  especially  the 
Early Cretaceous  [63,126]. Triassic  salt  rising has been  clearly emphasized  since  the Early 
Cretaceous  extensional  phase  corresponding  to  an  intracontinental  rifting  [4,3].  This 
deformation  was  very  active,  with  formation  of  tilted  blocks  related  to  activity  of 
synsedimentary  normal  faults.  These  structures  have  been  induced  by  regional  N‐S 
transtensional event [112,123,24].  

In the Gulf of Tunis, the Early Cretaceous is particularly thick in W6 well (2341m). However, 
it only presents 912m and 477m  in W2 and W3 wells  indicating  structuring  into  low and 
raised zones under effects of bordering faults (Fig. 10). Differently to the underlying Jurassic  
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Figure 8. NW‐SE and NE‐SW Lithostratigraphic correlations of geological series outcropping in the 
different identified compartments. 
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Figure 10. N‐S and WNW‐ESE Lithostratigraphic correlations of petroleum wells in the Gulf of Tunis, 
showing inversion of the subsidence at Top Cretaceous, Top Miocene and Top Early Pliocene [47]. 

reflectors,  the Cretaceous  deposits  are  thicker  on  the  ʺGamartʺ  tectonic  corridor  and  are 
considerably reduced  towards  the depocenter. This distribution seems  to be related  to  the 
movements of  the Triassic diapir, which caused  the  structural  inversion and  the  tilting of 
high  edges.  Towards  the  ʺRaouadʺ  raised  structure,  the  sedimentary  sequences  are 
associated with retrogradational on laps and top laps (Fig. 10). 
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During the Berriasian, the Zaghouan fault delimits a subsiding basin, which occupies all the 
northwestern part of  an uplifted  zone of  limestones with organic‐detrital deposition  [33]. 
This high zone constitutes the northwestern edge of the Enfidha compartment.  

Locally,  in Jebel Bou Rahal of the Mejez El Bab area, the El Alia‐Teboursouk fault delimits 
the Triassic outcrops  to  the NW.  It separates a NW basin with  thick and continuous sedi‐
mentation,  of  a  SE  basin with  reduction  and  gap  of  sedimentation  (Barremian‐Coniacian 
gap; [127]) in extensional and transtansional context. 

The N‐S extension induced appearance of other fractures orthogonal to the Hercynian strike 
slip  faults  already  active  since  Jurassic  [103,43]. Thus,  the upper Aptian‐Albian period  is 
characterized by  the occurrence of grabens directed close  to NW‐SE  following  the normal 
movement of faults that have the same direction [128]. 

In the Gulf of Tunis, this N‐S to NNW‐SSE extensional and transtensional direction recorded 
during this period has mobilized the NE‐SW Hercynian faults, generating tilted blocks and 
opening grabens and horsts along the NW‐SE trending faults (Fig. 10).  

4.4. Late Cretaceous 

A master change of  the African plate movement compared  to European plate has empha‐
sized  in Albian  [102],  related  to  beginning  of  the  northern  and  southern Atlantic Ocean 
expansion. This displacement  has  caused movement  of Africa  to  the North  and  stopped 
accretion of the oceanic lithosphere at the level of African‐European Rift Zone. 

During the Albian and Turonian, the Zaghouan master fault has separated a stable eastern 
platform  from  a deformed western  platform  represented  by  the  ʺTunisian  furrowʺ  [129]. 
This last, having a geosynclinal form, was structured into several compartments. This paleo‐
tectonic zonation had a great  influence on  the development and distribution of  the varied 
facies during the Senonian.   

In  the  ʺGrand Tunisʺ area  [103],  the  tectono‐sedimentary analysis of  the upper Cretaceous 
series  shows  a  significant  instability  of  the  sedimentary  floor  inducing  a  structuring  into 
tilted blocks, which are bounded by NW‐SE faults [103].  

Differential movements of various  faults  exhibit  the  ʺkeys of pianoʺ  architecture well  ex‐
press neighboring  the Zaghouan  fault  [33] and  that of Tunis‐Ellès  [43]. This extensional  to 
transtensional period is accompanied by an intense halocinetic and magmatic activity [130‐
132]. Some E‐W contractional pulsations were highlighted in the Tunisian furrow during the 
Late Albian‐Cenomanian  [43]. This  transtensional event  is also evident by  the presence of 
slumped sandstones and synsedimentary N30‐ 40  trending normal  faults, which affect  the 
Cretaceous deposits of the Mejez el Bab area, at the level of   El Alia‐Teboursouk lineament 
[105] and in the ʺGrand Tunisʺ area (Jeriffet outcrop; [103]).  

4.5. Paleocene 

In northern Tunisia, several authors [58,129] distinguished two domains; the first where the 
Danian is present, whereas the other where it lacking; the limit between these two domains 
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Figure 10. N‐S and WNW‐ESE Lithostratigraphic correlations of petroleum wells in the Gulf of Tunis, 
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During the Berriasian, the Zaghouan fault delimits a subsiding basin, which occupies all the 
northwestern part of  an uplifted  zone of  limestones with organic‐detrital deposition  [33]. 
This high zone constitutes the northwestern edge of the Enfidha compartment.  

Locally,  in Jebel Bou Rahal of the Mejez El Bab area, the El Alia‐Teboursouk fault delimits 
the Triassic outcrops  to  the NW.  It separates a NW basin with  thick and continuous sedi‐
mentation,  of  a  SE  basin with  reduction  and  gap  of  sedimentation  (Barremian‐Coniacian 
gap; [127]) in extensional and transtansional context. 

The N‐S extension induced appearance of other fractures orthogonal to the Hercynian strike 
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Danian is present, whereas the other where it lacking; the limit between these two domains 



 
Tectonics – Recent Advances 

 

148 

is  roughly  located  on  the  Thala‐Elles‐Tunis  line  (Fig.  2).  Paleogeographically,  they 
correspond  to  two different  basins where  the El Haria  Formation,  of Late Maastrichtian‐
Paleocene  age  doesn’t  have  the  same  stratigraphic  significance  [58].  The  eastern  Tunisia 
basin  with  less  thick  and  locally  condensed  sedimentation  and  northwestern  Tunisian 
furrow basin with very thick sedimentation.  

Moreover,  the  limit between  the  two basins  coincides perfectly with  the Tunis‐Elles  fault 
(Figs. 2 and 8). This confirms the role of this fault on the control of deposition, which is well 
justified during the Paleocene (El Haria Formation) [42,43]. 

Furthermore,  the Cap Serrat‐Ghardimaou  fault  seems  continued  its  impact on  sedimenta‐
tion by delimiting  the Tellian  facies  to  the NW, which  is characterized by marl and  lime‐
stone alternations from marls of northern facies of the Tunisian furrow to the SE [129]. 

The Tunis‐Elles fault has controlled the Paleocene deposition; it clearly separates a low sub‐
siding basin to the South‐East from a subsiding basin to the North‐West (Fig. 8).  

The Ras El Korane‐Thibar master fault (RKTF) induces an accumulation of more significant 
Paleocene series on the Western northern side than on the Eastern southern side. Thus, the 
thickness of this series reached 1200m in Bazina to the West of Mateur [109] and 800m in the 
Henchir Haroun (W10) petroleum well to the East of Mateur [47].  

The distribution of Paleocene deposits on both sides of  the NE‐SW master  faults  indicates 
that has  contributed  to  the  installation of a  tilted blocks and half‐grabens associated with 
condensed series and hiatuses near the location of faults and a thick and argillaceous facies 
in the distal subsiding depocenters. 

4.6. Early Eocene 

During  the Early Eocene  (Ypresian), a high zone was  individualized, which extends  from 
the Kef area to the SW, towards the Mateur area to the NE. It corresponds to the extension of 
the Nummulitic  limestone  facies, which  characterizes  low  subsiding  platform.  This  high 
zone separates to the NW and SE two relatively deep provinces (Fig. 11A) with pelagic sed‐
imentation  corresponding  to a  limestone  facies with Globigerines  [133,34,134,102,135,136]. 
This high zone coincides with the domes zone. It is located, therefore, between two master 
faults: the El Alia‐Teboursouk fault (ETF) to the SE and Ras El Korane‐Thibar fault (RKTF) 
to the NW. The paleogeographic position of this high zone is related to the instability of the 
Triassic domes whose have rise of and pierced their covers [31,63,43]. 

This high zone, lengthened according to an NE‐SW average direction, has an asymmetrical 
form with a  southeastern margin with weak  slope and a northwestern margin with  steep 
slope. This  asymmetry,  inherited  from previous period, was  accentuated  and  reactivated 
again by Lutetian contraction [31,112,84,137]. 

In addition, the morphostructural ridges or underwater peaks [138] seem to have controlled 
the distribution of facies, following the movements of the NE‐SW substratum faults, associ‐
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ated with  the  Triassic  salt  rising, which  began  since  the  extensional Cretaceous  periods. 
These Triassic bodies length along the Hercynian lineaments, indicate their successive reju‐
venations [40]. Moreover, in the Beja area, the Nummulitic limestone outcrops of the Early 
Eocene show a NE‐SW privileged orientation [134].  

 

 
 

Figure 11. Paleogeographic and paleotectonic maps of northern Tunisia at the Ypresian (A) 
[129,133,34,134,135,84] and at the Aquitanian (B) [129,84,89,86]. Interpreted NW‐SE cross‐sections are 
based on the present work. 

Under effect of the tectonic deformation, the Paleocene‐Eocene deposits are unequally dis‐
tributed in the Gulf of Tunis. Thickness of these Formations changes from 434m in W2 well, 
to 307m in W3 well. We note the absence of the Bou Dabbous and Souar Formations in W5 
and W6 wells (Fig. 10). The seismic reflectors are bordered by an angular unconformity and 
are  associated  on  the  side  of  the  ʺGamartʺ  structure  by  aggradational/retrogradational 
onlaps above marly and carbonated Maastrichtian seismic horizons. Reflectors are moder‐
ately continuous and associated with pinch outs on  the “Raouad” uplift  (Fig. 9). Deposits 
are marked, in W2 well by the Eocene breccias. These structures should indicate a slope of 
the sedimentary floor along the faulted zone (Fig. 9). The Paleocene‐Eocene deposits, which 
are marked by a development  in  the center of  the depression and  the  ʺRaouadʺ uplift, are 
reduced  towards  the  ʺGamartʺ  high  zones,  where  clays  of  El  Haria  and  limestones  of 
Boudabous are directly deposited on the Triassic evaporites (Fig. 9).  

From the end of Cretaceous (Late Maastrichitian) and until the Middle Eocene, the NE‐SW 
preexistent  faults  continue  their  effects  on  sedimentation  in  a  contractional  and 
transpressional regime.   

The El Alia‐Teboursouk and Ras El Korane‐Thibar faults have controlled sedimentation during 
the  Ypresian. Moreover,  the  NW‐SE  faults  appeared  above  the  Triassic  bodies  during  the 
previous period, will express and we thus attend notable variations of the facies and thicknesses 
on both sides of these faults. The extensional movements testified by the NW‐SE normal faults 
are integrated in a NW‐SE regional contractional event [139,112,120,21,47,136]. This compressive 
constraint generated principally reverse displacements along the NE‐SW ancient faults.  

However,  some  authors  [17,38,42,103,122,140,141]  consider  that  this  period  constitute  the 
continuation in time of the Mesozoic extension. 
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Henchir Haroun (W10) petroleum well to the East of Mateur [47].  

The distribution of Paleocene deposits on both sides of  the NE‐SW master  faults  indicates 
that has  contributed  to  the  installation of a  tilted blocks and half‐grabens associated with 
condensed series and hiatuses near the location of faults and a thick and argillaceous facies 
in the distal subsiding depocenters. 

4.6. Early Eocene 

During  the Early Eocene  (Ypresian), a high zone was  individualized, which extends  from 
the Kef area to the SW, towards the Mateur area to the NE. It corresponds to the extension of 
the Nummulitic  limestone  facies, which  characterizes  low  subsiding  platform.  This  high 
zone separates to the NW and SE two relatively deep provinces (Fig. 11A) with pelagic sed‐
imentation  corresponding  to a  limestone  facies with Globigerines  [133,34,134,102,135,136]. 
This high zone coincides with the domes zone. It is located, therefore, between two master 
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slope. This  asymmetry,  inherited  from previous period, was  accentuated  and  reactivated 
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ated with  the  Triassic  salt  rising, which  began  since  the  extensional Cretaceous  periods. 
These Triassic bodies length along the Hercynian lineaments, indicate their successive reju‐
venations [40]. Moreover, in the Beja area, the Nummulitic limestone outcrops of the Early 
Eocene show a NE‐SW privileged orientation [134].  

 

 
 

Figure 11. Paleogeographic and paleotectonic maps of northern Tunisia at the Ypresian (A) 
[129,133,34,134,135,84] and at the Aquitanian (B) [129,84,89,86]. Interpreted NW‐SE cross‐sections are 
based on the present work. 

Under effect of the tectonic deformation, the Paleocene‐Eocene deposits are unequally dis‐
tributed in the Gulf of Tunis. Thickness of these Formations changes from 434m in W2 well, 
to 307m in W3 well. We note the absence of the Bou Dabbous and Souar Formations in W5 
and W6 wells (Fig. 10). The seismic reflectors are bordered by an angular unconformity and 
are  associated  on  the  side  of  the  ʺGamartʺ  structure  by  aggradational/retrogradational 
onlaps above marly and carbonated Maastrichtian seismic horizons. Reflectors are moder‐
ately continuous and associated with pinch outs on  the “Raouad” uplift  (Fig. 9). Deposits 
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preexistent  faults  continue  their  effects  on  sedimentation  in  a  contractional  and 
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The El Alia‐Teboursouk and Ras El Korane‐Thibar faults have controlled sedimentation during 
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4.7. Middle to Late Eocene  

During  this  period,  there  was  the  genesis  of  the  Proto‐Mediterranean  following  the 
movement  of microplates  towards  the North.  In  the  high  zone, where underwater  peak, 
identified during the Early Eocene, appear many gaps in the Middle Eocene and especially 
in the Late Eocene (Souar Formation) with the presence of several glauconitic levels (Fig. 8). 
Salaj [129] announce the absence of the Late Eocene, in most of this zone. This is related to 
the high structural position of this zone following rejuvenation of the Ras El Korane‐Thibar 
and El Alia‐Téboursouk faults [63,98]  (Fig. 11A). Elsewhere,  in the Tunisian furrow and at 
the  level of  the eastern Tunisian platform,  the Middle and Late Eocene  is very developed 
[86].  

In addition, the Middle and Late Eocene, represented by marl and limestone alternations in 
the Mejez  El  Bab  area,  is much  reduced  [127].  These  variations  of  facies  accompanied 
sometimes  by  gaps  and  unconformities  characterize  the  Lutetian  contractional  period 
[98,48,84,142‐144,69,137,24]. 

At the outcrop scale, the witnesses of contractional tectonics are showed by the presence of 
(i) unconformity of  the Oligocene on  the Middle Eocene  in  the  Jebel Sebâa outcrop and at 
the level of the Bizerte town [84]; (ii) unconformity of the Late Eocene at the level of the Bir 
Afou structure, which was formed during Late Maastrichtian‐Early Eocene and the presence 
of synsedimentary  reverse  faults affecting marl and  limestone alternations of  the El Haria 
Formation of Late Maastrichtian‐Paleocene age. These faults have N20, N40‐50 and N70‐80 
directions  [43],  (iii) unconformity of  the Oligocene on a  folded  substratum  in  the Enfidha 
area [144].  

4.8. Oligocene ‐ Early Miocene 

In many localities of the Mejez El Bab, the marine Oligocene deposits, represented by clays 
and bioclastic sandy limestones with Nummulites, unconformably rests on the Triassic. It is 
surmounted by the Late Oligocene‐Aquitanian continental deposits [127]. This tendency to 
emergence since the Kef area towards the Mateur and Bizerte areas is guided by the El Alia‐
Teboursouk and Ras El Korane‐Thibar two master faults (Figs. 8 and 11B). During the Oli‐
gocene, we also attend to the appearance of a bald zone, which lengthens from the Kef area 
to  the  SW  towards  the  El  Alia  offshore  to  the  NE,  passing  by  the  Lansarine  chain 
[98,89,24,87]. This bald zone  separates  two different basins,  characterized by a  clay‐sandy 
deposition; (i) basins of Beja‐Ghardimaou and subsiding and deeper Numidian basin to the 
NW and (ii) the less deep but subsiding Fortuna basin to the SE.  

We  think  that  this distribution  is  the  result of  the  installation,  in northern Tunisia, of  an 
extensional event  controlling  the Oligocene‐Early Miocene deposits as was announced by 
Piqué et al. [4].  

At the regional scale, the Oligocene‐Aquitanian basin  is contemporary with reactivation of 
old lineaments, which appear as normal faults controlling the genesis of the half‐grabens. At 
the local scale post Lutetian extensions are numerous and are fossilized by synsedimentary 
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normal faults [63,37,127,43]. The end of the Oligocene‐Aquitanian is marked by a continental 
deposit  characterized  by  coarse  sands with  cross‐bedding  stratifications.  These  deposits 
seem to be related to a total emergence of the majority of the study area. 

We  think  that,  in  spite  of  the  contractional  constraints  on  the  northern  Tunisian  and 
northern Algerian margin  [15,145],  induced by rotation of  the Corso‐Sarde block, we have 
always  an  extensional  context.  This  event  has  induced  the  siliciclastic  deposition  in  the 
Numidian  basins  [146,45]  and  of  the middle Mejerda  on  the  one  hand,  and  the  sandy 
deposits of  the Fortuna Formation  in central and north‐eastern Tunisia on  the other hand 
[147,89].  

Moreover,  several  indices  of NW‐SE  to N‐S  extensional deformation were  announced  (i) 
sedimentation is controlled by the activity of NW‐SE and NE‐SW faults, which delimited the 
different blocks, all along the Tunis‐Elles zone [43]. The passage from the Eocene to Oligo‐
cene is marked by an inversion of subsidence following the reactivation of the NW‐SE faults; 
(ii) several indices of N140 synsedimentary normal faults affecting the Oligocene sandstones 
of Korbous [147]; (3) the Ras El Korane‐Thibar fault has moved in extensional mode and was 
at the origin of the clayey and sandy deposition on the NW side of the mega half graben; (4) 
furthermore,  in  the Téboursouk area, Perthuisot  [63] highlighted  an  extensional  event  ac‐
companied by N45 diapirism. 

4.9. Middle Miocene ‐ Quaternary 

The structures  recognized  in  the northern Tunisian margin  (Figs. 2 and 4)  result  from  the 
whole of  the Eocene  (Lutetian), Miocene  (Tortonian) and Quaternary  (Villafranchian) con‐
tractional  phases,  which  followed  the multiple  extensional  and  transtensional  episodes. 
These contractional phases induced tectonic inversions [24,47].  

The evidence of major contractions are fossilized  in the sedimentary sequences by angular 
unconformities as  it  is the case of the Neogene (post‐Tortonian) deposits, which settled on 
the Oligocene‐Aquitanian folded series at the Rmil outcrop  in eastern Gaâfour [43] and on 
the Campanian‐Maastrichtian  (Abiod Formation) at  the Mejez El Bab  [127]. Moreover, an 
unconformity of the Pliocene marine on the underlying strata has showed in the Bizerte [18], 
in Messefftine and Kechabta outcrops (Menzel Bourguiba) [26,18,47] in the Cap Bon [37,93], 
overlappings to the SSE in the Lansarine chain [98], Quaternary deformations on the El Alia‐
Téboursouk fault near the Sloughia [148] and unconformity of marine Pliocene in the Gulf of 
Tunis [24]. 

During  the Middle Miocene‐Quaternary period,  three  types of Neogene basins  (Fig. 12)  in 
the  Bizerte‐Mateur  area  have  been  developed  following  their  position  compared  to  the 
raised zones delimited by NE‐SW, N‐S and NW‐SE master  faults  [47];  they correspond  to 
the  (i)  narrow,  strongly  subsiding  synclines  (Douimis, Kechabta  and  El Alia  basins),  (ii) 
lozenge‐shaped basins (Messeftine basin) and (iii) trapezoidal basins (Jalta basin). 

The Alpine and Atlasic contractional phases have caused  the  formation of  the Tellian and 
Atlasic folds trending NE‐SW as well as the installation of the overthrust folds at the north‐
western end of Tunisia [32,38].  
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During  this  period,  there  was  the  genesis  of  the  Proto‐Mediterranean  following  the 
movement  of microplates  towards  the North.  In  the  high  zone, where underwater  peak, 
identified during the Early Eocene, appear many gaps in the Middle Eocene and especially 
in the Late Eocene (Souar Formation) with the presence of several glauconitic levels (Fig. 8). 
Salaj [129] announce the absence of the Late Eocene, in most of this zone. This is related to 
the high structural position of this zone following rejuvenation of the Ras El Korane‐Thibar 
and El Alia‐Téboursouk faults [63,98]  (Fig. 11A). Elsewhere,  in the Tunisian furrow and at 
the  level of  the eastern Tunisian platform,  the Middle and Late Eocene  is very developed 
[86].  

In addition, the Middle and Late Eocene, represented by marl and limestone alternations in 
the Mejez  El  Bab  area,  is much  reduced  [127].  These  variations  of  facies  accompanied 
sometimes  by  gaps  and  unconformities  characterize  the  Lutetian  contractional  period 
[98,48,84,142‐144,69,137,24]. 

At the outcrop scale, the witnesses of contractional tectonics are showed by the presence of 
(i) unconformity of  the Oligocene on  the Middle Eocene  in  the  Jebel Sebâa outcrop and at 
the level of the Bizerte town [84]; (ii) unconformity of the Late Eocene at the level of the Bir 
Afou structure, which was formed during Late Maastrichtian‐Early Eocene and the presence 
of synsedimentary  reverse  faults affecting marl and  limestone alternations of  the El Haria 
Formation of Late Maastrichtian‐Paleocene age. These faults have N20, N40‐50 and N70‐80 
directions  [43],  (iii) unconformity of  the Oligocene on a  folded  substratum  in  the Enfidha 
area [144].  

4.8. Oligocene ‐ Early Miocene 

In many localities of the Mejez El Bab, the marine Oligocene deposits, represented by clays 
and bioclastic sandy limestones with Nummulites, unconformably rests on the Triassic. It is 
surmounted by the Late Oligocene‐Aquitanian continental deposits [127]. This tendency to 
emergence since the Kef area towards the Mateur and Bizerte areas is guided by the El Alia‐
Teboursouk and Ras El Korane‐Thibar two master faults (Figs. 8 and 11B). During the Oli‐
gocene, we also attend to the appearance of a bald zone, which lengthens from the Kef area 
to  the  SW  towards  the  El  Alia  offshore  to  the  NE,  passing  by  the  Lansarine  chain 
[98,89,24,87]. This bald zone  separates  two different basins,  characterized by a  clay‐sandy 
deposition; (i) basins of Beja‐Ghardimaou and subsiding and deeper Numidian basin to the 
NW and (ii) the less deep but subsiding Fortuna basin to the SE.  

We  think  that  this distribution  is  the  result of  the  installation,  in northern Tunisia, of  an 
extensional event  controlling  the Oligocene‐Early Miocene deposits as was announced by 
Piqué et al. [4].  

At the regional scale, the Oligocene‐Aquitanian basin  is contemporary with reactivation of 
old lineaments, which appear as normal faults controlling the genesis of the half‐grabens. At 
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normal faults [63,37,127,43]. The end of the Oligocene‐Aquitanian is marked by a continental 
deposit  characterized  by  coarse  sands with  cross‐bedding  stratifications.  These  deposits 
seem to be related to a total emergence of the majority of the study area. 

We  think  that,  in  spite  of  the  contractional  constraints  on  the  northern  Tunisian  and 
northern Algerian margin  [15,145],  induced by rotation of  the Corso‐Sarde block, we have 
always  an  extensional  context.  This  event  has  induced  the  siliciclastic  deposition  in  the 
Numidian  basins  [146,45]  and  of  the middle Mejerda  on  the  one  hand,  and  the  sandy 
deposits of  the Fortuna Formation  in central and north‐eastern Tunisia on  the other hand 
[147,89].  

Moreover,  several  indices  of NW‐SE  to N‐S  extensional deformation were  announced  (i) 
sedimentation is controlled by the activity of NW‐SE and NE‐SW faults, which delimited the 
different blocks, all along the Tunis‐Elles zone [43]. The passage from the Eocene to Oligo‐
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at the origin of the clayey and sandy deposition on the NW side of the mega half graben; (4) 
furthermore,  in  the Téboursouk area, Perthuisot  [63] highlighted an  extensional  event  ac‐
companied by N45 diapirism. 
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The structures  recognized  in  the northern Tunisian margin  (Figs. 2 and 4)  result  from  the 
whole of  the Eocene  (Lutetian), Miocene  (Tortonian) and Quaternary  (Villafranchian) con‐
tractional  phases,  which  followed  the multiple  extensional  and  transtensional  episodes. 
These contractional phases induced tectonic inversions [24,47].  

The evidence of major contractions are fossilized  in the sedimentary sequences by angular 
unconformities as  it  is the case of the Neogene (post‐Tortonian) deposits, which settled on 
the Oligocene‐Aquitanian folded series at the Rmil outcrop  in eastern Gaâfour [43] and on 
the Campanian‐Maastrichtian  (Abiod Formation) at  the Mejez El Bab  [127]. Moreover,  an 
unconformity of the Pliocene marine on the underlying strata has showed in the Bizerte [18], 
in Messefftine and Kechabta outcrops (Menzel Bourguiba) [26,18,47] in the Cap Bon [37,93], 
overlappings to the SSE in the Lansarine chain [98], Quaternary deformations on the El Alia‐
Téboursouk fault near the Sloughia [148] and unconformity of marine Pliocene in the Gulf of 
Tunis [24]. 

During  the Middle Miocene‐Quaternary period,  three  types of Neogene basins  (Fig. 12)  in 
the  Bizerte‐Mateur  area  have  been  developed  following  their  position  compared  to  the 
raised zones delimited by NE‐SW, N‐S and NW‐SE master  faults  [47];  they correspond  to 
the  (i)  narrow,  strongly  subsiding  synclines  (Douimis, Kechabta  and  El Alia  basins),  (ii) 
lozenge‐shaped basins (Messeftine basin) and (iii) trapezoidal basins (Jalta basin). 

The Alpine and Atlasic contractional phases have caused  the  formation of  the Tellian and 
Atlasic folds trending NE‐SW as well as the installation of the overthrust folds at the north‐
western end of Tunisia [32,38].  
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Figure 12. 3D Block diagram of the Neogene basins in the Tellian foreland domain [47]. EATM Fault: El 
Alia‐Téboursouk master fault; RKTM Fault: Ras El Korane‐Thibar master fault; Pl, Pliocene; M, Mio‐
cene; O1, Oligocene‐Aquitanian (Numidian unit); O2, Oligocene‐Aquitanian; E, Eocene; P, Paleocene; C, 
Cretaceous; J, Jurassic; T, Triassic. 

These phases have also induced the reactivation of the old lineaments into reverse faults on 
the NE‐SW direction and strike slip faults on the other directions. They also caused uncon‐
formity  of  the Miocene‐Pliocene  series  (Ségui  Formation)  on  the Oligocene  sandy  banks 
(Goubellat graben, [43]) and unconformity of the Middle Langhian Aïn Grab Formation on 
the folded limestones of the Ypresian during the Alpine phase [149]. 

From the end of the Messinian and during Early Pliocene, the transtensional events induced 
increase of the subsidence in the center of the depocenters, which received clayey sediments 
of  the  Raf‐Raf  Formation  (Fig.  2).  At  the  scale  of  the  outcrop,  this  succession  shows 
synsedimentary normal faults. 

The contractional event begins again during Late Pliocene and Quaternary  [31,150,15] and 
continues until  the Actual  [38,18,44,24]. Thus, several structures having participated  in  the 
Neogene  evolution  are  reactivated under  current  tectonics  [38].  In  the Tellian  continental 
domain, the Neogene basins are also deformed at the level of its levels.   

In  northern  Tunisia,  the distribution  of  epicenters  of  the  earthquakes  is  oriented NE‐SW 
according  to  the direction  of  the master  faults  [151]. The  current movements  of  the Cap 
Serrat‐Ghardimaou  fault,  for  example,  are  characterized  by  a  seismicity which  expressed 
principally on the level of its active segment of Ghardimaou [152,153]. It is at the origin of 
several  earthquakes;  the  last one dates  from  17/09/1986.  Its  focal mechanism  is  related  to 
sinistral strike‐slip movement and the axis of sub horizontal shortening is oriented NW‐SE 
to N‐S [151]. 
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The calculation of  the composite mechanisms based on  the seismic events recorded  in  the 
neighboring areas of  the Ras El Korane‐Thibar  fault,  to  the NW of Garaât  Ichkeul,  shows 
sinistral  strike  slip movements with  nodal  plans  of N45  direction  and  dip  of  about  70° 
towards NW. This plan  can  correspond  to  the Ras El Korane‐Thibar  fault and  the axis of 
shortening is oriented N170 [151]. 

Other  earthquakes  are  located  along  the  NE‐SW  Zaghouan  fault  indicating  its  recent 
activity. This  locally  overlapping master  fault  seems  continued  in  the  gulf  of Tunis. The 
composite mechanisms of  the majority of  the seismic events allow us  to deduce an axis of 
pressure oriented NW‐SE to NNE‐SSW [152,154]. 

5. Synthesis and conclusions  

The  geodynamic  evolution  of  the  northern African margin  during  the  Late  Triassic  and 
Jurassic was mainly guided by  the reactivation of  the  first order NE‐SW Hercynian  faults, 
associated to a second order conjugate NW‐SE, E‐W and N‐S faults. These lineaments have 
differentiated either lozengy basins in the Saharan Atlas [155] or high and subsiding zones 
in northern Algeria with basins lengthened according to a N50 direction [156,48,13] or rather 
the « pull apart » basins  in  the high and Middle Moroccan Atlas and  in northern Tunisia 
[157,117,158]. Moreover,  in the Apennines, the Alps and the Betic [159], the Triassic basins 
would have evolved in a strike slip mode, which is controlled by the Hercynian directions 
(Fig. 13). 

The rejuvenation of  the southern Tethyan margin  faults  is related  to  the movement of  the 
African  plate  against  the  Eurasian  plate  along  the  E‐W  sinistral  transforming  fault 
[9,160,119]. The explanation of the subsiding NE‐SW oblique Tunisian furrow, compared to 
the global direction of the N70° to W‐E Maghrebin furrow is explained by the presence of N‐
S  to NNW‐SSE  regional  transtensional  stresses during  the Triassic  and  the  Jurassic‐Early 
Cretaceous.  

This tectonic framework is explained, at the Mediterranean scale, by dextral to reverse dex‐
tral movement of the N70 master faults, separating the African and Eurasian plates [9,160].  

The total closing of the Tethys related to the opening of the western Mediterranean in Early 
Miocene [16] has induced genesis and rising of the Atlasic chains, which constituted thereaf‐
ter  the  structural  units  of  Tunisia. Generally,  the  complexity  of  the  geological  structures 
increases towards the North of Tunisia, at the level of the Tellian domain, where are devel‐
oped the overthrust folds [32] and where the Tethyan is closing.  

The  varied  and  oriented  faults  and  folds  affecting  the  northern  Tunisian margin  are  the 
result of complex changes in geometry and style of movements of the African and Eurasian 
plates, which started since Triassic and continued until now. 

During  the Mesozoic,  the northern Tunisian margin  is characterized by  tectonic  instability 
highlighted by several variations of  facies and  thickness of series. The NE‐SW and N70°E 
Hercynian  lineaments  have  controlled  deposition  [4]  and  caused  structuring  into  tilted 
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Figure 12. 3D Block diagram of the Neogene basins in the Tellian foreland domain [47]. EATM Fault: El 
Alia‐Téboursouk master fault; RKTM Fault: Ras El Korane‐Thibar master fault; Pl, Pliocene; M, Mio‐
cene; O1, Oligocene‐Aquitanian (Numidian unit); O2, Oligocene‐Aquitanian; E, Eocene; P, Paleocene; C, 
Cretaceous; J, Jurassic; T, Triassic. 

These phases have also induced the reactivation of the old lineaments into reverse faults on 
the NE‐SW direction and strike slip faults on the other directions. They also caused uncon‐
formity  of  the Miocene‐Pliocene  series  (Ségui  Formation)  on  the Oligocene  sandy  banks 
(Goubellat graben, [43]) and unconformity of the Middle Langhian Aïn Grab Formation on 
the folded limestones of the Ypresian during the Alpine phase [149]. 

From the end of the Messinian and during Early Pliocene, the transtensional events induced 
increase of the subsidence in the center of the depocenters, which received clayey sediments 
of  the  Raf‐Raf  Formation  (Fig.  2).  At  the  scale  of  the  outcrop,  this  succession  shows 
synsedimentary normal faults. 

The contractional event begins again during Late Pliocene and Quaternary  [31,150,15] and 
continues until  the Actual  [38,18,44,24]. Thus, several structures having participated  in  the 
Neogene  evolution  are  reactivated under  current  tectonics  [38].  In  the Tellian  continental 
domain, the Neogene basins are also deformed at the level of its levels.   

In  northern  Tunisia,  the distribution  of  epicenters  of  the  earthquakes  is  oriented NE‐SW 
according  to  the direction  of  the master  faults  [151]. The  current movements  of  the Cap 
Serrat‐Ghardimaou  fault,  for  example,  are  characterized  by  a  seismicity which  expressed 
principally on the level of its active segment of Ghardimaou [152,153]. It is at the origin of 
several  earthquakes;  the  last one dates  from  17/09/1986.  Its  focal mechanism  is  related  to 
sinistral strike‐slip movement and the axis of sub horizontal shortening is oriented NW‐SE 
to N‐S [151]. 

Role of the NE-SW Hercynian Master Fault Systems and Associated Lineaments on the Structuring  
and Evolution of the Mesozoic and Cenozoic Basins of the Alpine Margin, Northern Tunisia 

 

153 

The calculation of  the composite mechanisms based on  the seismic events recorded  in  the 
neighboring areas of  the Ras El Korane‐Thibar  fault,  to  the NW of Garaât  Ichkeul,  shows 
sinistral  strike  slip movements with  nodal  plans  of N45  direction  and  dip  of  about  70° 
towards NW. This plan  can  correspond  to  the Ras El Korane‐Thibar  fault and  the axis of 
shortening is oriented N170 [151]. 

Other  earthquakes  are  located  along  the  NE‐SW  Zaghouan  fault  indicating  its  recent 
activity. This  locally  overlapping master  fault  seems  continued  in  the  gulf  of Tunis. The 
composite mechanisms of  the majority of  the seismic events allow us  to deduce an axis of 
pressure oriented NW‐SE to NNE‐SSW [152,154]. 

5. Synthesis and conclusions  

The  geodynamic  evolution  of  the  northern African margin  during  the  Late  Triassic  and 
Jurassic was mainly guided by  the reactivation of  the  first order NE‐SW Hercynian  faults, 
associated to a second order conjugate NW‐SE, E‐W and N‐S faults. These lineaments have 
differentiated either lozengy basins in the Saharan Atlas [155] or high and subsiding zones 
in northern Algeria with basins lengthened according to a N50 direction [156,48,13] or rather 
the « pull apart » basins  in  the high and Middle Moroccan Atlas and  in northern Tunisia 
[157,117,158]. Moreover,  in the Apennines, the Alps and the Betic [159], the Triassic basins 
would have evolved in a strike slip mode, which is controlled by the Hercynian directions 
(Fig. 13). 

The rejuvenation of  the southern Tethyan margin  faults  is related  to  the movement of  the 
African  plate  against  the  Eurasian  plate  along  the  E‐W  sinistral  transforming  fault 
[9,160,119]. The explanation of the subsiding NE‐SW oblique Tunisian furrow, compared to 
the global direction of the N70° to W‐E Maghrebin furrow is explained by the presence of N‐
S  to NNW‐SSE  regional  transtensional  stresses during  the Triassic  and  the  Jurassic‐Early 
Cretaceous.  

This tectonic framework is explained, at the Mediterranean scale, by dextral to reverse dex‐
tral movement of the N70 master faults, separating the African and Eurasian plates [9,160].  

The total closing of the Tethys related to the opening of the western Mediterranean in Early 
Miocene [16] has induced genesis and rising of the Atlasic chains, which constituted thereaf‐
ter  the  structural  units  of  Tunisia. Generally,  the  complexity  of  the  geological  structures 
increases towards the North of Tunisia, at the level of the Tellian domain, where are devel‐
oped the overthrust folds [32] and where the Tethyan is closing.  

The  varied  and  oriented  faults  and  folds  affecting  the  northern  Tunisian margin  are  the 
result of complex changes in geometry and style of movements of the African and Eurasian 
plates, which started since Triassic and continued until now. 

During  the Mesozoic,  the northern Tunisian margin  is characterized by  tectonic  instability 
highlighted by several variations of  facies and  thickness of series. The NE‐SW and N70°E 
Hercynian  lineaments  have  controlled  deposition  [4]  and  caused  structuring  into  tilted 



 
Tectonics – Recent Advances 

 

154 

blocks and  compartments generally  lengthened NE‐SW. Each  compartment  is affected by 
other NW‐SE and E‐W conjugated faults.  

 
Figure 13. Table Summarizing the regional and global tectonic event that affected the northern Tunisi‐
an margin and western Mediterranean during the Mesozoic and Cenozoic [58,32,63,139,1,16, 
164,168,33,160,2,169,119,37,165,127,40,18,4,166,84,120,75,103,123,54,21,43,45,125,154,24,47].  
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These  faults  have  locally  controlled  the  sedimentation  and  induced  horst  and  graben 
structures  lengthened  orthogonally  compared  to  the  old  structures  [127,103,43,24].  This 
interpretation  implies  that  the  Tunisian  furrow  is  an  oblique  « pull  apart »  graben, 
compared to the northern Maghrebian transform margin; that the bordering faults are very 
deep;  that  the  Eocene  inversion  of  the  old  bordering  faults  increase  in Middle  and  Late 
Miocene, as  in old Quaternary, generated  reverse movements  that controlled  the  rising of 
the central and northern Atlas and the Tellian Atlas. 

Evolution of the Atlasic and Tellian domains was controlled by the Atlantic opening. Thus, 
at Late Liassic, the beginning of oceanic accretion in the central Atlantic induced drifting of 
Africa towards the East compared to North America and Europe [2,4,3] (Fig. 13). 

During  the  Aptian  and  Albian,  the  opening  of  the  Tunisian  rift  is  related  to  the  anti‐
clockwise rotation of Africa compared to Europe and the opening of the South Atlantic [2,4]. 

During  the Cenozoic,  the  first  effect  of  the Africa‐Europe  collision  is marked  by  a  clear 
folding phase  in Algeria and Morocco at  the Middle  to Late Eocene  [161,157].  In Tunisia, 
synsedimentary reverse faults are highlighted in the central and southern Atlas [37,120,142] 
as well as folds sealed by the Oligocene deposits [84,69,144], or by the end Eocene [137] in 
the northern Atlas (Fig. 13). 

An  Oligocene‐Aquitanian  extensional  phase  was  highlighted  in  Tunisia 
[63,37,127,147,45,120,  162,24]. This phase was  followed  by upper Miocene major  collision 
between  Europe  and  Africa,  resulting  in  the  Tunisian  Atlas  and  the  installation  of  the 
overthrust  folds  poured  to  the  South‐East  following  a  NW‐SE  contractional  event 
[31,32,139,47]. The folding was largely amplified at Late Pliocene‐Quaternary following the 
persistence of the NNW‐SSE to N‐S contractional regime [163,150,164,37,165‐167,154]. 

These transcurrent movements have been evolved during various tectonic phases according 
to  the geodynamic context. They controlled sedimentation  in extensional context and  they 
moved  either  in  reverse  or  in  strike  slip of  contractional  event. Thus,  these  faults, which 
have at the beginning, the rather strong dips, tend to lean towards the West and the North‐
West following the NW‐SE contractions. This is seen clearly for the most northern faults due 
to their proximity to the zone of contact between the African and Eurasian plates. 

The NE‐SW, NW‐SE,  E‐W  and N‐S  trending  faults  that  have  affected  the North‐African 
margin have evolved during the tectonic periods and controlled deposition in relation with 
(i) sinistral displacement of Africa compared to Europe during the Late Jurassic‐Early Creta‐
ceous,  following  the opening of  the  southern  and  central Atlantic  [160,2,4];  (ii) dextral  to 
convergent  displacement  of  Africa  compared  to  Europe  during  Campanian‐Lutetian 
[16,168,160];  (iii)  collision  of  Africa  against  Europe  since  the  Middle  Miocene 
[32,137,168,169,54,47]. 

All the authors agree on the fact that faulting recognized in outcrop has related the effect of 
master deep lineaments. Movement of master faults are fossilized in sedimentary series by 
thickness  and  facies  changes  associated with  complex  structures  and  accentuated  by  salt 
tectonics along various orientations.  
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1. Introduction 

Many  destructive  earthquakes  occurred  in Northwestern  Anatolia  during  historical  and 
instrumental  periods  and  as  a  result  of  these  earthquakes  civilities  were  damaged. 
Approximately 30 km southwest of Çanakkale the ancient city of Troy is located, containing 
remains belonging to the period between B.C. 3000 and A.D. 400 (Figure 1).   

According  to  the  intermittent  archeological  excavations,  carried  out  from  1871  up  to  the 
present,  there  exist  nine different  layers  of  settlements  in Troy.   Although  there  is  some 
archeological evidence which  indicates  that  some of  these  layers, especially Troy  III  (B.C. 
2200‐2050) and Troy VI (B.C. 1800‐1275) have been damaged by one or more earthquakes, no 
multidisciplinary geoscientific research has been carried out so far on the active faults which 
could have caused these earthquakes. 

Troy which once controlled  the commercial crossing point between Asia and Europe over 
Dardanos (the Dardanelles) used to be one of the most important trade centers of that era. 
Because  of  this  fact Troy,  besides  being  one  of  the hundreds  of  ancient  cities  situated  in 
Anatolia, was a city that played an important role in the development of Western Anatolian 
and Aegean cultures. As a  result of Troy’s dominant position, several European countries 
believe that their roots lie in Troy and Trojans. When the architecture of Troy, represented 
by 9 layers of settlements spanning the period between B.C. 3000 and A.D. 400, is examined, 
it is observed that passages between civilizations are not gradual; instead, there are radical 
changes in building  styles and materials. This observation can lead to the assumption that 
the  events  causing  passages  between  civilizations  are  natural  phenomena  such  as  earth‐
quakes rather than wars, fires or epidemics. On the other hand, Professor Manfred Korfman, 
who meticulously presided over Troy excavations between 1968 and 2005, talks  
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Figure 1. A. The major active tectonic structures of Eastern Mediterranean Region (Modified from 
Şengör et al., 1985), B. The locational relationship of Troy with the northern and southern branches of 
NAFS and the major active faults in the region (Modified from Şaroğlu et al., 1992).    

about archaeological findings indicating that especially Troy VI Layer (B.C. 1800‐1275) was 
damaged by one or more earthquakes.  In  the  light of  this  information,  some deformation 
structures  thought  to be of  seismic origin have been observed,  especially on  the walls of 
Troy VI Layer. These deformation structures can be classified as systematic cracks, rotations 
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and blocks  tilting  (Figure 2).  In  this article,  the results of  the research related  to  the earth‐
quakes that caused the deformation structures observed in the remains of ancient Troy city 
are presented. 

 
Figure 2. Deformation structures of seismic origin within Troy VI Layer a) clockwise rotation b) Tilting 
c) systematic cracks in the walls of Troy VI Layer that Prof. Manfred Korfman showed the project team 

2. Regional geology and tectonic framework  

In  the  study  area,  rock units having  ages  from Lower Cretaceous  to present‐day outcrop 
(Figure 3). The basement of  the study area  is constituted by Lower Cretaceous aged Deni‐
zgören ophiolites  (Okay, 1987). Denizgören ophiolites are unconformably overlain by Ça‐
nakkale  formation  (Şentürk and Karaköse, 1987). Çanakkale  formation, which outcrops at 
relatively high plateaus over a  large part of the study area,  is composed of a succession of 
pebblestones,  sandstones,  sandy  limestones  and  limestones deposited  in  lagoonal,  coastal 
and  offshore  environments.  The  age  of  the  unit  is Upper Miocene‐Pliocene  according  to 
ostracoda and pelecyopoda  fossils  contained  in  it  (Şentürk and Karaköse, 1987). All units 
outcropping in the study area are unconformably covered by Quaternary deposits. Quater‐
nary deposits are represented by paleoterrace deposits of Dümrek river, flood plain deposits 
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of Dümrek and Karamenderes rivers and alluvial fan deposits developed at the front of the 
Troy Fault. 

The study area is located in the peninsula in the NW corner of Anatolia. This area, known as 
Biga Peninsula,  is  being deformed under  the  effect  of  the  roughly N‐S  oriented Western 
Anatolian Extension System and  the western extensions of  the North Anatolian Fault Sys‐
tem (NAFS). The study area, situated at the NW part of Biga Peninsula, is mostly under the 
influence of NAFS. NAFS, which  is one of the most  important active tectonic structures of 
the  eastern Mediterranean  Region,  is  divided  into  two  branches  as  the  north  and  south 
branches, starting from the east of Adapazar. The northern branch that reaches the Sea of 
Marmara  from Hersek delta, after traversing the Marmara Sea in approximately E‐W direc‐
tion  is  connected  to  the  Ganos‐Saroz  Fault  (GSF)  on which  Şarköy‐Mürefte  Earthquake 
(Mw=7.2) of 1912 occurred. GSF  is oriented N700E and cutting through Gallipoli Peninsula 
in this orientation from Saroz Gulf, reaches North Aegean Sea. The fault segments constitut‐
ing the south branch of NAFS, by traversing Biga Peninsula in NE‐SW direction reach North 
Aegean  Sea. The most  important ones of  these NE‐SW oriented  faults  are,  from north  to 
south, Edincik  fault, Biga  fault, Sarköy‐İnova  fault, Yenice‐Gönen  fault, Evciler  fault, Pa‐
zarköy fault and Edremit fault. 

The ancient city of Troy is situated within a right lateral deformation zone bordered by the 
northern and southern branches of the North Anatolian Fault System (NAFS). The northern 
border of this deformation zone is formed by Gaziköy‐Saroz Fault. And the southern border 
of  the deformation zone  is  represented by  the  south branch of NAFS  composed of  faults 
which are parallel or subparallel to each other and extend between Kapdağ Peninsula and 
Edremit Bay (Figure 1b). Troy Fault System, which is represented by E‐W oriented normal 
faults, NE‐SW oriented right lateral and NW‐ SE oriented left lateral strike slip faults, exists 
in the area within this deformation zone. When taken into account its geologic fault length 
and morphotectonic characteristics, 12‐km long Troy Fault is the most important one of the 
E‐W oriented faults within the Troy Fault System (Tutkun and Pavlides, 2005). And the most 
important of  the NE‐SW oriented  right  lateral  faults  is Kumkale Fault which possesses  a 
total length of 15 km including its continuation in the sea. 

Destructive earthquakes occurred on the active faults in Biga Peninsula (Troy is also located 
here) and in its vicinity, during historical and instrumental eras (Figure 4 and 5). 

3. Material and method  

This  study  is  a  multidisciplinary  research  in  which  geomorphological,  geological  and 
geophysical methods were applied in a specific order. 

Within  the  framework of  the geomorphological  studies,  a  1/25  000  scale digital  elevation 
model of the study area was constructed and on this model, geomorphological features such 
as  stream/valley  drainage  areas, mountain  front  sinuosity  ratio  and  ratio  of  valley  floor 
width to valley height were investigated. 
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Figure 3. Geological map of Troy and its vicinity. 

 
Figure 4. Western segments of NAFS in the study area and in its near vicinity (modified after Şaroğlu et 
al., 1992) and the historical earthquakes that occurred on these faults between A.D. 32 and A.D. 1900 
(modified after Ambraseys and Finkel, 1991) 
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Figure 5. Extensions of North Anatolian Fault System (NAFS) in Biga Peninsula, instrumental period 
earthquakes related to these faults and focal mechanism analyses (Focal mechanism analyses were 
taken from 1: Kyak, 1986; 2: Cantez and Tokgöz, 1971; 3: McKenzie, 1972; 4: Kalafat, 1978; 5: Kalafat, 
1988; 6: Jackson and McKenzie, 1984; 7: McKenzie, 1978; 8: Taymaz, 2001; 9: Aksoy et al., 2010)   

Within the framework of the geological studies, a 1/25 000 scale geologic map of the region 
was prepared. Afterwards, structural observations were made on the faults within the Troy 
Fault System. The data obtained from these observations were evaluated in the kinematical 
analysis program developed by Carey (1979) and the stress regimes effective in the region at 
the present time were determined. In active tectonic researches, shallow (0‐15meter) drilling 
works can be conducted in order to determine and document basin asymmetry originating 
from active faults. With the help of shallow core drillings, lateral and vertical variations of 
the Quaternary deposits  in the basin can be determined. In this study, a total of 5 shallow 
drillholes with depths varying between 3 and 9 meters were opened in the area north of the 
Troy  fault  and where Quaternary deposits outcrop. The  core  samples  compiled  from  the 
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drillings were  logged  and  interpreted.  In  this  study,  along  the  Troy  fault,  using  Direct 
Current  Resistivity method measurements were made  along  8  profiles with  an  average 
length of 200 meters and perpendicular to the fault. And applying two‐dimensional inverse 
solution, geoelectric cross‐ sections  for  the shallow depths  (0‐15 meters) of  the earth were 
obtained. And  lastly,  in  the study paleoseismological  trench works were conducted  in  the 
areas  determined  according  to  geological  observations  and  geophysical  data. Within  the 
scope of this work, a total of 4 trench works were carried out, 3 trenches on Troy fault and 1 
on Kumkale  fault. All of  the  trenches were excavated perpendicular  to  the  fault, with an 
average  length of 10‐15 meters, 3‐4m wide and 4‐6m deep. A total of 20 carbon‐containing 
soil samples were compiled from the trenches for C‐14 dating. These samples were analyzed 
at Beta Analytical Laboratory in the United States of America. 

4. Findings  

4.1. Morphotectonic analysis of Troy Fault 

The  geomorphology  of  a  region  can  be  described  based  on  specific measurements  of  its 
morphological characteristics. This method, defined as morphometry, is realized by digitally 
deriving  information about geomorphological elements  from  the  elevation values  (DEM  ‐ 
Digital  Elevation  Model)  belonging  to  the  region  and  analyzing  them.  These  values, 
obtained with  the help of morphometry, can provide consistent and  fast  information both 
on  the  evolution  of  the  drainage  in  the  study  area  and  on  the  degree,  distribution  and 
character of the structural/lithological control on this evolution (Keller and Pinter, 1996). 

For this purpose, through the digitization of the 1/25 000 scale sheets of Ayvalk I 16 a2 and 
Ayvalk  I 16 b1 belonging  to  the study area,  the digital elevation model of  the region was 
created (Figure 6). The geomorphological characteristics of the region were investigated on 
this model. The geologic map of the region was draped over the digital elevation model as a 
separate layer and a relief geologic map was obtained (Figure 3). 

The purpose of the morphotectonic analysis is to digitally reveal the degree of influence of 
the erosional and  tectonic processes effective  in  the morphological shaping of a region.  In 
this  study,  such  geomorphological  indices  as mountain  front  sinuosity  ratio  (Smf  index), 
stream/valley drainage areas and profiles, and valley floor width to valley height ratio (Vf 
index) were calculated.  

Mountain front sinuosity ratio (Smf) is an index that reflects the balance between erosional forces 
that tend to cut embayments into a mountain front and the tectonic forces that tend to produce a 
straight mountain front. Mountain fronts uplifted by active tectonism are straight and have low 
Smf values. And mountain fronts that move slowly or have lost their activity display irregular 
forms and high values because they are destroyed by erosional forces (for further information, 
see Keller and Pinter, 1996).  If Smf values are between 1 and 2,  the  fault  in question has high 
activity. If this value is greater than 2, the activity of the fault should be considered as doubtful. 
However, one must bear in mind that Smf index can also be affected by the strength properties of 
the rocks forming the mounting front involved in faulting and by erosional activities. 
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Figure 5. Extensions of North Anatolian Fault System (NAFS) in Biga Peninsula, instrumental period 
earthquakes related to these faults and focal mechanism analyses (Focal mechanism analyses were 
taken from 1: Kyak, 1986; 2: Cantez and Tokgöz, 1971; 3: McKenzie, 1972; 4: Kalafat, 1978; 5: Kalafat, 
1988; 6: Jackson and McKenzie, 1984; 7: McKenzie, 1978; 8: Taymaz, 2001; 9: Aksoy et al., 2010)   
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drillings were  logged  and  interpreted.  In  this  study,  along  the  Troy  fault,  using  Direct 
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In the evaluation made by taking into account mountain front sinuosity ratios, Troy Fault is 
subdivided into three geometric segments (Figure 6). These are, from east to west, Dümrek, 
Halileli and Tevfikiye segments,  respectively. According  to  their mountain  front sinuosity 
ratios, Tevfikiye  and Halileli  segments  in  the west  have  similar properties  and  are more 
active  (Smf=1.15  and  1.48,  respectively), while Dümrek  segment  in  the  east has  relatively 
lower activity (Smf=2.52).  

Morphological cross‐sections were prepared in five areas along Troy fault (Figure 7). While 
there  is disharmony between Dümrek  and Halileli  segments with  regard  to normal  fault 
scarp elevation, an agreement is observed between Halileli and Tevfikiye segments. Normal 
fault  scarp values  also  indicate  that Halileli  and Tevfikiye geometric  segments  should be 
evaluated together. 

 
 
 
 
 
 
 

 
 
 
 
 

Figure 6. Digital elevation model of the study area and on this model, the segments of Troy fault ac‐
cording to mountain front sinuosity ratio. 
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Figure 7. Locations of cross‐sections along Troy fault 

When the ratio of valley floor width to valley height (Vf) is calculated, the parameters in the 
formula are calculated at a certain distance from the mountain front for each valley. Higher 
Vf values show lower uplift speed and lower Vf values indicates actively uplifted areas. 

Vf  values  showed  that  Tevfikiye  and Halileli  segments  show  similar  properties  and  are 
more  active; on  the other hand, Dümrek  segment has higher Vf values  and hence  is  less 
active. 

As  a  result of  the morphotectonic  analysis  studies,  since Tevfikiye  and Halileli  segments 
display similar morphotectonic characteristics, they were evaluated together and named the 
Troy  segment.  Since  Troy  segment  is  more  active  compared  to  Dümrek  segment,  the 
shallow  geophysical  and paleoseismological  investigations  related  to  the Troy  fault were 
mostly conducted on this segment. 



 
Tectonics – Recent Advances 

 

178 

In the evaluation made by taking into account mountain front sinuosity ratios, Troy Fault is 
subdivided into three geometric segments (Figure 6). These are, from east to west, Dümrek, 
Halileli and Tevfikiye segments,  respectively. According  to  their mountain  front sinuosity 
ratios, Tevfikiye  and Halileli  segments  in  the west  have  similar properties  and  are more 
active  (Smf=1.15  and  1.48,  respectively), while Dümrek  segment  in  the  east has  relatively 
lower activity (Smf=2.52).  

Morphological cross‐sections were prepared in five areas along Troy fault (Figure 7). While 
there  is disharmony between Dümrek  and Halileli  segments with  regard  to normal  fault 
scarp elevation, an agreement is observed between Halileli and Tevfikiye segments. Normal 
fault  scarp values  also  indicate  that Halileli  and Tevfikiye geometric  segments  should be 
evaluated together. 

 
 
 
 
 
 
 

 
 
 
 
 

Figure 6. Digital elevation model of the study area and on this model, the segments of Troy fault ac‐
cording to mountain front sinuosity ratio. 

 
An Assessment of the Earthquakes of Ancient Troy, NW Anatolia, Turkey 

 

179 

 
Figure 7. Locations of cross‐sections along Troy fault 

When the ratio of valley floor width to valley height (Vf) is calculated, the parameters in the 
formula are calculated at a certain distance from the mountain front for each valley. Higher 
Vf values show lower uplift speed and lower Vf values indicates actively uplifted areas. 

Vf  values  showed  that  Tevfikiye  and Halileli  segments  show  similar  properties  and  are 
more  active; on  the other hand, Dümrek  segment has higher Vf values  and hence  is  less 
active. 

As  a  result of  the morphotectonic  analysis  studies,  since Tevfikiye  and Halileli  segments 
display similar morphotectonic characteristics, they were evaluated together and named the 
Troy  segment.  Since  Troy  segment  is  more  active  compared  to  Dümrek  segment,  the 
shallow  geophysical  and paleoseismological  investigations  related  to  the Troy  fault were 
mostly conducted on this segment. 
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On  the  other  hand,  the  expected  maximum  earthquake  magnitude  for  Troy  fault  was 
calculated using the empirical equations proposed by Pavlides and Caputo (2004). The total 
length  of  the  Troy  fault  is  about  11‐12km,  hence,  the  expected  maximum  earthquake 
magnitude for the Troy fault was computed from the formula 

Ms= 0.9‐log (SRL) + 5.48 (Pavlides and Caputo, 2004) 

as Ms= 6.2‐6.5  

4.2. Kinematic analysis studies along the Troy fault 

Troy  fault system,  located within  the right  lateral deformation zone between  the northern 
and  southern  branches  of NAFS,  is  represented  by  approximately  E‐W  oriented  normal 
faults, NE‐SW oriented right lateral and NW‐ SE oriented left lateral strike slip faults. When 
taken  into  account  its  geologic  fault  length  and morphotectonic  characteristics,  the  Troy 
fault is the most important one of the approximately E‐W oriented normal faults within the 
Troy Fault System. 

Troy fault was defined for the first time by Tutkun and Pavlides (2005). It is a normal fault 
which is 11‐12 km long, approximately E‐W oriented, dipping 600 to the north (see Figure 3). 
Troy  fault has highly pronounced normal  fault morphology and  is composed of  two  seg‐
ments: Troy  and Dümrek  segments  (See  Figure  6).The Troy  fault  cuts Lower Cretaceous 
aged Denizgören ophiolites in the NE parts of the study area. To the east of Dümrek village, 
the fault makes a bend towards the west and continues in E‐W direction, and it brings Neo‐
gene aged Çanakkale Formation and Quaternary deposits face to face  in this area (Kürçer et 
al., 2006). 

The fault enters the alluviums of Karamenderes Stream starting from the area where ancient 
Troy  settlement  is  located,  but  its  continuation  from  here  towards  the west  is  not  clear. 
However, when  its direction  is  followed,  it can be seen  that  the  fault  trace again becomes 
evident between Ballburun and Kesiktepe (See Figure 3). That’s why, the sector of the Troy 
fault  between  ancient Troy  settlement  and Ballburun was  interpreted  as probable  active 
fault. In the drilling works we conducted in the Quaternary sediments in the hanging wall 
of the Troy fault, the top of the Çanakkale Formation was cut at 7‐8 meter depth in the drill‐
ings B‐4  and B‐5  (See  Figure  3)  just  north  of  the Troy  fault.  In  the morphological  cross‐
section (See Profile B in Figure 7) taken from an area between B‐4 and B‐5 drill locations, a 
normal dip slip of about 50 meter was measured. When the top of Çanakkale formation  is 
taken as reference plane, cumulative dip slip in the Troy fault is around 60 meters including 
7‐8 meters obtained from the drillings.    

In  the  study  area,  apart  from  the  Troy  fault,  strike  slip  reverse  and  normal  faults  are 
observed,  as  well.  In  this  context,  within  the  Troy  fault  system,  from  4  sites  (for  site 
locations, see Figure 3, Table 1) where outcrop conditions permit, a total of 67 fault planes 
were  measured  and  calculated  using  numerical  analysis  method  (Table  2).  Site  1  was 
measured  in  Neogene  aged  Çanakkale  formation.  Thanks  to  this  site,  the  kinematic 
condition of the final tectonic regime in the Troy region was determined. 
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Site  Longitude (N) Latitude (E) Age Lithology 
1  35 s 0435107 4423466 Neogene Sandstone 
2  35 s 0446204 4426875 Lower Cretaceous Serpantinite 
3  35 s 0446695 4427003 Lower Cretaceous Serpantinite 
4  35 s 0445035 4426292 Lower Cretaceous Serpantinite 

Table 1. Coordinates of the sites where fault planes or fault assemblages outcropping in the vicinity of 
Troy were measured; lithology and age of the measured geological units. 

 

 
Site 

 
N 

σ1 
Az / dip

σ2 
Az / dip

σ 3 
Az /dip R M.D. 

 
S. D. 

1  11  80 / 26 256 / 64 349 / 1 0.29 9.4 13.1 
2  27  127 / 59 287 / 29 22 / 9 0.25 7.7 12.0 
3  11  279 / 18 100 / 72 9 / 0 0.43 10.4 9.4 
4  18  85 / 11 213 / 73 352 / 13 0.69 8.9 11.0 
    S1= 285  22° / 4°    S3 = 15  21° / 6°   Rm= 0.37

Table 2. The conditions of the principal stress axes [(σ1), (σ2), (σ3)] computed as a result of the evalua‐
tion of fault assemblages measured in the vicinity of Troy using Carey (1979) numerical analysis meth‐
od; R ratio, number of measurements (N), fault measurement sites, mean (M.D.) and standard deviation 
(S.D.) values 

The results of the faults (measured in the vicinity of Troy), obtained employing the method 
developed by Carey (1979) for kinematical analysis of fault assemblages are as follows: Alt‐
hough the sites where fault assemblages were measured (Figure 8) are composed of geologi‐
cal units of various ages, one site (Site 1) was measured in Neogene aged units. Accordingly, 
the tectonic regime effective at the present time implies transtensional strike slip faulting. In 
harmony with this strike slip faulting (compression) normal faulting (tension) regime devel‐
oped, which represent the Troy fault as well. 

 
Figure 8. Presentation of the kinematical analyses carried out at locations belonging to faultings given 
in Table 2 on equal angle lower hemisphere (Wulf) (the distribution of the angle of deviation between 
the predicted slip vector (τ) and computed slip vector (s) is given in histograms). 
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Site  Longitude (N) Latitude (E) Age Lithology 
1  35 s 0435107 4423466 Neogene Sandstone 
2  35 s 0446204 4426875 Lower Cretaceous Serpantinite 
3  35 s 0446695 4427003 Lower Cretaceous Serpantinite 
4  35 s 0445035 4426292 Lower Cretaceous Serpantinite 

Table 1. Coordinates of the sites where fault planes or fault assemblages outcropping in the vicinity of 
Troy were measured; lithology and age of the measured geological units. 

 

 
Site 

 
N 

σ1 
Az / dip

σ2 
Az / dip

σ 3 
Az /dip R M.D. 

 
S. D. 

1  11  80 / 26 256 / 64 349 / 1 0.29 9.4 13.1 
2  27  127 / 59 287 / 29 22 / 9 0.25 7.7 12.0 
3  11  279 / 18 100 / 72 9 / 0 0.43 10.4 9.4 
4  18  85 / 11 213 / 73 352 / 13 0.69 8.9 11.0 
    S1= 285  22° / 4°    S3 = 15  21° / 6°   Rm= 0.37

Table 2. The conditions of the principal stress axes [(σ1), (σ2), (σ3)] computed as a result of the evalua‐
tion of fault assemblages measured in the vicinity of Troy using Carey (1979) numerical analysis meth‐
od; R ratio, number of measurements (N), fault measurement sites, mean (M.D.) and standard deviation 
(S.D.) values 

The results of the faults (measured in the vicinity of Troy), obtained employing the method 
developed by Carey (1979) for kinematical analysis of fault assemblages are as follows: Alt‐
hough the sites where fault assemblages were measured (Figure 8) are composed of geologi‐
cal units of various ages, one site (Site 1) was measured in Neogene aged units. Accordingly, 
the tectonic regime effective at the present time implies transtensional strike slip faulting. In 
harmony with this strike slip faulting (compression) normal faulting (tension) regime devel‐
oped, which represent the Troy fault as well. 

 
Figure 8. Presentation of the kinematical analyses carried out at locations belonging to faultings given 
in Table 2 on equal angle lower hemisphere (Wulf) (the distribution of the angle of deviation between 
the predicted slip vector (τ) and computed slip vector (s) is given in histograms). 
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For the purpose of correlating the results of the kinematical analyses of the fault assemblag‐
es with  the  focal mechanism  inverse solutions of  the recent earthquakes,  focal mechanism 
inverse solution of the earthquake (Figure 3, Table 3) with a magnitude of 3.1 that occurred 
on 03.02.2008 was carried out (Figure 9). Focal mechanism inverse solution presents a fault‐
ing with strike slip normal component, developed under transtensional stress regime that is 
characterized by WNW‐ESE oriented compression  (P) and NNE‐SSW oriented  tension  (T). 
This data is compatible with the stress conditions obtained from the kinematical analyses of 
the fault assemblages (Figure 10). 

 
 

 
Figure 9. Focal mechanism inverse solution of the earthquake that occurred on 03.02.2008 (Özden et al., 
2008) 

 
Explanations Values

Date  03.02.2008 
Time  15 09 

Latitude  39.94 N 
Longitude  26.22 E 

Magnitude (Mw)  3.1 
Depth (km)  12 
Plane 1  55°/88°/‐165° 
Plane 2  325°/75°/‐3° 
P axis  302°/10° 
T axis  210°/10° 
Source  BOUN‐KOERI 

Focal solution and reference  Özden et al., 2008 

Table 3. Numerical values of the earthquake that occurred on 03.02.2008 (Özden et al., 2008) 
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Figure 10. Comparative presentation of the regional stress conditions obtained from the kinematical 
analyses of the fault assemblages outcropping in the vicinity of Troy and the earthquake (black arrows 
represent effective regimes and blue ones represent non‐effective regimes) 

As a result; the Troy Fault System and stress regimes effective at the present time in the Troy 
region show  that a NNW‐SSE  trending comppression and a NNE‐SSW oriented  tension  is 
effective  in  this region and as a result of  it, strike slip and normal  faults developed under 
transtensional tectonic regime. 

4.3. Shallow geophysical surveys along the Troy fault 

Structural geology studies conducted along Troy  fault aroused  the suspicion  that  the  fault 
scarp might have been degraded in the course of time. In order to determine the fault trace 
within  Quaternary  sediments,  shallow  geophysical  researches  employing  direct  current 
resistivity method were carried out. Within this context, shallow depths (0‐20m) were inves‐
tigated along a total of 8 profiles determined perpendicular to the fault trace along the Troy 
fault (for profile locations, see Figure 3). Two‐dimensional inverse solutions of the obtained 
profiles were made and geoelectric cross‐sections were constructed  (Figure 11). According 
to  the  geoelectric  cross‐sections  obtained  by means  of  shallow  geophysical  studies,  some 
discontinuities were encountered (Figure 11). 

According to the Direct Current Resistivity studies conducted on the profiles perpendicular 
to the fault trace along Troy fault, it passes 30‐100 meters north of morphologic escarpment 
bordering the Troy rise. This condition can be explained by the degradation of the Troy fault 
scarp in the course of time. 
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Figure 11. Geoelectric cross‐sections measured by Direct Current Resistivity method along Troy fault 
and obtained employing two‐dimensional inverse solutions. A: Profile 1a‐b, B: Profile 1c‐d, C: Profile 2, 
D: Profile 3, E: Profile 4, F: Profile 5, G: Profile 7, I: Profile 8 (for profile locations, see Figure 3). 
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4.4. Shallow drilling works on the hanging wall of the Troy fault 

In active tectonic research, in order to determine and corroborate basin asymmetry, shallow 
(0‐15 m.) drilling works can be carried out. Lateral and vertical variations of the Quaternary 
sediments within  the  basin  can  be determined with  the help  of  shallow drillings.  In  this 
study, a total of 5 shallow drillholes having depths of 3‐9m were opened in the area where 
Quaternary sediments outcrop, north of the Troy fault (for drill locations, see Figure 3). 

The phases of the shallow drilling works are presented  in Figure 12. In the drilling works, 
“Percussion drilling  set  for  soils with gasoline powered percussion hammer‐Cobra MK1” 
core drill machines were used.  In  the  first phase, Quaternary sediments were drilled with 
the  core  drill machine  (Figure  12A).  Then  with  the  help  of  a  simple  lever  of  the  drill 
machine,  the  drill  set was  hoisted  (Figure  12B). After  labeling  of  the  hoisted  drill  cores 
(Figure 12C),  the drill  cores were  split  into  two along  their  long axes  (Figure 12D). After 
these split cores were photographed (Figure 12E) and defined, the drill work was completed 
(Figure  12F). The well  logs of  the drillholes  are given  in Figure  13. According  these well 
logs, Quaternary sediments become thicker towards the Troy fault. 

When the information obtained from the shallow drillings were transferred onto the three‐
dimensional geologic cross‐section of the region, it was observed that the plane constituting 
the  boundary  between Quaternary  deposits  and Neogene  aged  units  are  tilted  towards 
south  (towards  the  Troy  fault)  and  consequently  Quaternary  sediments  became  thicker 
(Figure 14). In other words, the area north of the Troy fault is tilted back. This corroborates 
basin asymmetry and points to Quaternary activity of the Troy fault as well. 

4.5. Paleoseismological trench works on Troy fault system  

The  tectonic regime  type effective  in Troy region at  the present  time  is strike slip  faulting 
with normal component (transtensional) developed under WNW‐ESE oriented compression 
regime. The geological and geophysical investigations we conducted in Troy region showed 
that a NNE‐SSW oriented tensional regime depended on this compression was effective  in 
this region. The products of the transtensional tectonic regime effective in the region are E‐
W  oriented  normal  faults, NE‐SW  oriented  right  lateral  and NW‐SE  oriented  left  lateral 
strike slip conjugate faults. In this study, paleoseismological trench studies were conducted 
on the Troy normal fault, which is prominent by its geological fault length and morphotec‐
tonic properties, and on the right lateral strike slip Kumkale fault.    

Within the scope of this work, a total of 4 trench works were carried out,  3 trenches along 
the Troy  fault and 1 along Kumkale  fault  (for  trench  locations, see Figure 3). The  trenches 
were excavated 15 meters long, 4 meters wide and 4 meters deep.  

The existence of a fault, E‐W oriented and dipping to the north,  just north of the Troy rise 
was  stated by various  researchers  (for  example; Kayan,  2000; Tutkun  and Pavlides,  2005; 
Kürçer et al., 2006). The  fault named  the Troy Fault  (Tutkun and Pavlides, 2005) brings  in 
contact the Neogene Çanakkale formation and Quaternary deposits outcropping in Dümrek 
plain  (see Figure 3). There  is an elevation difference of 50 meters on average between  the  
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Figure 11. Geoelectric cross‐sections measured by Direct Current Resistivity method along Troy fault 
and obtained employing two‐dimensional inverse solutions. A: Profile 1a‐b, B: Profile 1c‐d, C: Profile 2, 
D: Profile 3, E: Profile 4, F: Profile 5, G: Profile 7, I: Profile 8 (for profile locations, see Figure 3). 
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Figure 12. Phases of shallow drill works A: Drilling, B: Hoisting of drill set, C: Numeration, D: Splitting 
of drill cores, E: Photographing, F: Logging    
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Figure 13. Well logs of shallow drillings conducted on the hanging wall of Troy fault 

 
Figure 14. Three‐dimensional schematic geologic cross‐section of the Troy region constructed making 
use of surface geology and drilling data 

floor of  the plain and  the Troy rise.  In  the shallow drilling works conducted by us,  it was 
determined that Quaternary‐Neogene boundary in sectors near the fault was at 8 meters. In 
the  light of  this  information  the cumulative dip slip on  the Troy  fault  is  thought  to be ap‐
proximately 60 meters. 

When all the information about Troy fault, known and obtained by this study, is evaluated 
altogether,  it  is assumed  that Troy  fault was  initially an E‐W oriented normal  fault devel‐
oped within Western Anatolia Stress System (WASS). It gained some right lateral strike slip 
character owing to the western extensions of NAFS that affected the region as of Late Plio‐
cene. The Troy  fault  that bears  the  traces of both WASS and NAFS has become one of  the 
most significant morphologic elements in the region at the present time. 

On the Troy fault, paleoseismological trench studies were conducted in three locations. These 
locations are: Tevfikiye (Figure 3, T1), Ballburun (Figure 3, T2) and Kesiktepe (Figure 3, T3). 

Tevfikiye Trench (T1) 

Tevfikiye  trench  is  located  in an area east of  the village  road  that  connects Tevfikiye and 
Yenikumkale  villages,  very  near  to  the  drillhole  B‐5  and  on  the  geophysical  profile  line 
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Figure 12. Phases of shallow drill works A: Drilling, B: Hoisting of drill set, C: Numeration, D: Splitting 
of drill cores, E: Photographing, F: Logging    
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Figure 14. Three‐dimensional schematic geologic cross‐section of the Troy region constructed making 
use of surface geology and drilling data 
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character owing to the western extensions of NAFS that affected the region as of Late Plio‐
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On the Troy fault, paleoseismological trench studies were conducted in three locations. These 
locations are: Tevfikiye (Figure 3, T1), Ballburun (Figure 3, T2) and Kesiktepe (Figure 3, T3). 

Tevfikiye Trench (T1) 

Tevfikiye  trench  is  located  in an area east of  the village  road  that  connects Tevfikiye and 
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number 2 (P‐2) (see Figure 3, T‐1). In this area, an excavation work was conducted that is 5‐
5.5 meters deep, 8 meters wide, 48 meters long and multibenched (Figure 15). 

Tevfikiye trench was planned in S15E‐N15W direction starting from Neogene aged deposits 
as  to  include  the discontinuity  indications  on  the  geophysical  profile  line  number  2  (see 
Figure  11‐C).  In  figure  16,  the  composite  trench  cross‐section  belonging  to  the  Tevfikiye 
trench location is presented. The composite trench cross‐section was constructed making use 
of the excavation site belonging to Tevfikiye trench, the drilling information of drillhole B‐5 
and the observation of the small Tevfikiye trench excavated in this region. 

As it can be seen from the trench section, Tevfikiye trench was excavated, at first, 48 meters 
long towards the north starting from the Neogene deposits. In the excavated 48‐ meter sec‐
tion,  it was observed  that Quaternary deposits unconformably overlie Neogene units with 
an erosional contact. The contact between Quaternary and Neogene can be distinctly traced 
over the 48‐meter section. No trace of deformation that can be attributed to active tectonism 
was encountered in this section. However, numerous normal faults having dips not exceed‐
ing  several centimeters and  some paleoliquefaction  structures  in  the  type of  fire  structure 
were observed within  the Neogene  aged deposits  at  the basement, between  14th  and  15th 
meters of the trench (Figure 17).     

It was  impossible  to  continue at  the  targeted depth  towards north after 48th meter due  to 
conditions of groundwater level. Thereupon, an additional trench with an average depth of 
6 meters was excavated between 55th and 58th meters. No trace of deformation within Qua‐
ternary deposits at the upper parts of this trench was encountered, either. The Quaternary‐
Neogene contact was encountered at the depth of ‐6 meters (see Figure 16).  

B‐5 drillhole is located at the 74th meter of Tevfikiye excavation area (see Figure 16). In B‐5 
hole, Quaternary‐ Neogene contact was encountered at  the depth of  ‐8.10 meters  (see Fig‐
ures 13 and 16). When additional trench information and B‐5 drilling data were transferred 
onto the trench cross‐section belonging to Tevfikiye excavation area, it was seen that, at the 
66th meter of the trench, Quaternary‐Neogene contact is at different depths. This point corre‐
sponds  to  the discontinuity  sign  encountered  at  the  96th meter  of  the  geophysical profile 
number 2  (see Figure 11‐C). Geological observations  in  the Tevfikiye excavation area and 
shallow geophysical data point to the presence of a fault the south block of which was up‐
thrown at  the 66th meter of  the excavation area. As can be seen from the composite trench 
cross‐section prepared according to geological information, if a comparison is made taking 
Quaternary‐Neogene  contact as a basis,  it  is  seen  that  the  south block  is uplifted about 2 
meters  compared  to  the  north  block. When  evaluated under  the  regional  tectonic  frame‐
work, this fault is thought to be a normal fault dipping to the north (the Troy fault). No data, 
related to the continuation of the fault in the Quaternary deposits, was obtained from Tevf‐
ikiye  trench.  The  age  B.C.1190‐1140 was  obtained  from  the  sample  numbered  TEV‐E‐04 
compiled from Tevfikiye trench. TEV‐E‐04 sample was taken from the greenish yellow col‐
ored silty clay number 2. No trace of deformation was encountered within the unit number 
2 in the Tevfikiye excavation area. This indicates that no earthquake occurred resulting from 
the Troy fault during the period from the deposition of the unit number 2 up to the present 
(B.C. 1190‐Present‐day), at least in Tevfikiye trench area. 
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Figure 15. Look at Tevfikiye Trench from the North 

 
 

 
 

Figure 16. Composite section of the East Wall of Tevfikiye Trench (T1) 
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of the excavation site belonging to Tevfikiye trench, the drilling information of drillhole B‐5 
and the observation of the small Tevfikiye trench excavated in this region. 
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tion,  it was observed  that Quaternary deposits unconformably overlie Neogene units with 
an erosional contact. The contact between Quaternary and Neogene can be distinctly traced 
over the 48‐meter section. No trace of deformation that can be attributed to active tectonism 
was encountered in this section. However, numerous normal faults having dips not exceed‐
ing  several centimeters and  some paleoliquefaction  structures  in  the  type of  fire  structure 
were observed within  the Neogene  aged deposits  at  the basement, between  14th  and  15th 
meters of the trench (Figure 17).     

It was  impossible  to  continue at  the  targeted depth  towards north after 48th meter due  to 
conditions of groundwater level. Thereupon, an additional trench with an average depth of 
6 meters was excavated between 55th and 58th meters. No trace of deformation within Qua‐
ternary deposits at the upper parts of this trench was encountered, either. The Quaternary‐
Neogene contact was encountered at the depth of ‐6 meters (see Figure 16).  

B‐5 drillhole is located at the 74th meter of Tevfikiye excavation area (see Figure 16). In B‐5 
hole, Quaternary‐ Neogene contact was encountered at  the depth of  ‐8.10 meters  (see Fig‐
ures 13 and 16). When additional trench information and B‐5 drilling data were transferred 
onto the trench cross‐section belonging to Tevfikiye excavation area, it was seen that, at the 
66th meter of the trench, Quaternary‐Neogene contact is at different depths. This point corre‐
sponds  to  the discontinuity  sign  encountered  at  the  96th meter  of  the  geophysical profile 
number 2  (see Figure 11‐C). Geological observations  in  the Tevfikiye excavation area and 
shallow geophysical data point to the presence of a fault the south block of which was up‐
thrown at  the 66th meter of  the excavation area. As can be seen from the composite trench 
cross‐section prepared according to geological information, if a comparison is made taking 
Quaternary‐Neogene  contact as a basis,  it  is  seen  that  the  south block  is uplifted about  2 
meters  compared  to  the  north  block. When  evaluated under  the  regional  tectonic  frame‐
work, this fault is thought to be a normal fault dipping to the north (the Troy fault). No data, 
related to the continuation of the fault in the Quaternary deposits, was obtained from Tevf‐
ikiye  trench.  The  age  B.C.1190‐1140 was  obtained  from  the  sample  numbered  TEV‐E‐04 
compiled from Tevfikiye trench. TEV‐E‐04 sample was taken from the greenish yellow col‐
ored silty clay number 2. No trace of deformation was encountered within the unit number 
2 in the Tevfikiye excavation area. This indicates that no earthquake occurred resulting from 
the Troy fault during the period from the deposition of the unit number 2 up to the present 
(B.C. 1190‐Present‐day), at least in Tevfikiye trench area. 
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Figure 17. Small scale normal faults and paleoliquefaction structures observed between 14th and 15th 
meters of Tevfikiye Trench (Look from West to East) 

Ballburun Trench (T‐2) 

Ballburun  Trench  is  located  between  the  electric  resistivity  profiles  P‐7  and  P‐8  at  the 
Ballburun location west of Tevfikiye (see Figure 3, T‐2). The trench was excavated 22 me‐
ters  long, 3 meters wide and 4 meters deep on average. Ballburun  trench was planned, 
starting from Neogene sediments, in S10W‐N10E direction as to involve the discontinuity 
signs on  the geophysical profile  line number 8  (see Figure 11‐I).  In Figure 18,  the  trench 
cross section and the photograph belonging to the west wall of Ballburun Trench are pre‐
sented. As can be understood from the trench section, no sign of faulting was observed in 
Ballburun trench. However, some paleoliquefaction structures that can be secondary proof 
of an earthquake were observed within the mud which is black colored and rich in organic 
matter, at a depth of ‐2 meters from the surface, between 12th and 14th meters of the trench 
(Figure 18B). 

Three samples were collected and dated from Ballburun trench. Two of these samples were 
collected  from Unit 1 and  the  third one was  taken  from Unit 3  in which paleoliquefaction 
structures were observed. Since the age of the sample taken from Unit 3 is greater than the 
other  two samples,  it was considered as an allochthonous sample and was not counted  in 
the interpretation. The ages of the remaining two samples support each other. As there is no 
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usable age information from Unit 3, in which paleoliquefaction structures were observed, it 
can be said  that  the age of  the earthquake,  that might have caused  these paleoliquefaction 
structures,  is younger  than  the ages obtained  from  the samples BAL‐5‐13C and BAL‐5‐4C. 
Since the youngest age obtained from Unit 1 in the Ballburun Trench is B.C. 760, the age of 
the earthquake that might have caused these paleoliquefaction structures is the time interval 
B.C. 760‐Present‐day. 

Kesiktepe Trench (T‐3)     

The Troy fault enters the alluvium deposits of Karamenderes brook starting from the west 
of  Tevfikiye  village  and  loses  its  morphologic  trace.  It  becomes  again  morphologically 
distinct in the sector between Ballburun and the Aegean Sea (see Figure 3). In the highland 
that  is  located west of Ballburun and composed of Neogene aged Çanakkale  formation  is 
known as “Kesik Tepe”  (Truncated Hill) and  this area  is  characterized by  its “V”  shaped 
morphology. It is thought that this morphologic anomaly was initially shaped by Troy fault 
and  later modified by human activity. For  the purpose of checking  the anomaly, electrical 
resistivity measurements were  carried  out  along  P‐5  profile  from Kesiktepe  location  and 
geoelectric  cross‐section was obtained  (see Figure 11‐F).  In  the geoelectric  cross‐section,  a 
discontinuity was determined in the region where Kesik Tepe is located and for the purpose 
of  testing  this  discontinuity, Kesiktepe  Trench was  excavated, which  is  6 meters  long,  2 
meters wide  and  4.5 meters  deep  on  average  (Figure  3,  T‐3).The  trench  cross  section  of 
Kesiktepe trench is presented in Figure 19. 

No sign of faulting was encountered in Kesiktepe trench. However, Kayan (2000) mentions 
that Neogene deposits were cut at different depths in two drillholes very near to each other, 
drilled in the south and north of Kesiktepe. According to the researcher, while the Neogene 
deposits were cut at  ‐2 meter  in  the south,  they were cut at  ‐8meter  just  in  the north. This 
indicates that the north block was relatively downthrown. As to support this, some signs of 
discontinuity were encountered at  the 96th meter on  the geophysical profile number 5  (see 
Figure 11‐F). On the other hand, it is known that, during Troy era, in Kumkale plain some 
drainage  canals were excavated  in order  to dry  the  swamp  that  caused malaria  (personal 
communication with Dr. Rüstem Aslan. 2005; Figure 20). And one of these drainage canals is 
situated  just on the Troy fault trace in Kesiktepe location. By means of the discontinuity in 
the geoelectric cross‐section, archeological information and geomorphological approach, it is 
thought that the Troy fault reaches the Aegean Sea over Kesiktepe. However, since the ca‐
nal, excavated as drying canal, was filled with recent sediments during the period from its 
last activity  to  the present  time, no  trace of active  faulting was encountered at  the  first 4 
meters from the surface (from B.C. 1500 up to the present). 

Kumkale Trench (T‐4) 

In  the Troy region,  there are also NE‐SW oriented, right  lateral strike slip  faults  that were 
developed within NAFS. The best examples for these faults are Kumkale and Yenimahalle 
faults (see figure 3). Kumkale fault is a N250E oriented, dipping 750 to NW right lateral strike 
slip  fault  that  borders  from  the  north  the  ridge  on which Kumkale  village  is  situated. 
Yaltrak et al.  (2000),  in  their shallow sea seismic studies conducted  in Dardanelles and  its  
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Figure 17. Small scale normal faults and paleoliquefaction structures observed between 14th and 15th 
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signs on  the geophysical profile  line number 8  (see Figure 11‐I).  In Figure 18,  the  trench 
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drainage  canals were excavated  in order  to dry  the  swamp  that  caused malaria  (personal 
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the geoelectric cross‐section, archeological information and geomorphological approach, it is 
thought that the Troy fault reaches the Aegean Sea over Kesiktepe. However, since the ca‐
nal, excavated as drying canal, was filled with recent sediments during the period from its 
last activity  to  the present  time, no  trace of active  faulting was encountered at  the  first 4 
meters from the surface (from B.C. 1500 up to the present). 

Kumkale Trench (T‐4) 

In  the Troy region,  there are also NE‐SW oriented, right  lateral strike slip  faults  that were 
developed within NAFS. The best examples for these faults are Kumkale and Yenimahalle 
faults (see figure 3). Kumkale fault is a N250E oriented, dipping 750 to NW right lateral strike 
slip  fault  that  borders  from  the  north  the  ridge  on which Kumkale  village  is  situated. 
Yaltrak et al.  (2000),  in  their shallow sea seismic studies conducted  in Dardanelles and  its  
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Figure 18. A: West wall cross‐section of Ballburun trench (T‐2) B: Paleoliquefaction structures 
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Figure 19. A: West wall cross section of Kesiktepe Trench (T‐3), B: Photograph of West Wall of Kesik‐
tepe Trench                         
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Figure 18. A: West wall cross‐section of Ballburun trench (T‐2) B: Paleoliquefaction structures 
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Figure 19. A: West wall cross section of Kesiktepe Trench (T‐3), B: Photograph of West Wall of Kesik‐
tepe Trench                         
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Figure 20. Relief geomorphological map of Troy region (Forchammer, 1850) Red lines show drainage 
canals opened in order to dry the swamp 

vicinity, documented NW‐dipping faults as the continuation of Kumkale fault. These faults 
are the continuation of Kumkale fault in the sea. The total length of Kumkale fault is 15 km 
including its continuation in the sea. Kumkale fault is thought to be one of the primary syn‐
thetic strike slip faults developed within NAFS. 

Kumkale fault brings Neogene units and Quaternary deposits face to face (Figure 21). This 
relationship  could  be  observed  in  the  open  outcrop  in  Figure  21  B.  Afterwards;  this 
observation point was  leveled with the help of a working machine and transformed  into a 
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trench  (see  Figure  3,  T‐5).  In  Figure  22,  the  photomosaic  and  trench  cross  section  are 
presented. 

Four samples were taken from T‐5 Trench and ages could be obtained from three of them.  

Through  the  evaluation  of  trench  microstratigraphy  and  C‐14  age  data  together,  two 
earthquakes were defined in T‐5 Trench. The first of them is associated with the faulting that 
cuts Unit C and is covered by Unit B. Consequently, the event horizon for this fault (Event II) 
is between Units C and B. The age obtained from Unit C is between B.C. 40 and A.D. 130, and 
the age obtained  from Unit B  is between A.D. 780  and 1000  (see Figure 24). According  to 
these  age data,  the  first  earthquake occurred between A.D.  130  and  780. The  second  fault 
(Event I) is associated with the faulting that cuts Unit B and is covered by Unit A. The event 
horizon for this earthquake is between Units B and A. The age obtained from Unit B is A.D. 
780‐1000. And the age obtained from Unit A is between A.D. 1300 and 1430 (see Figure 22). 
According to these age data, the second fault (Event I) occurred between A.D. 1000 and 1300. 

 
Figure 21. A: Panoramic sight of Kumkale fault, B: Sight of Kumkale fault in the outcrop 
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Figure 22. Photomosaic (A) and cross‐section (B) of the south wall of Kumkale Trench (T‐5) 

5. Results and discussion   

As a result of this study; 

According to the morphotectonic studies conducted on the Troy fault, the Troy fault  is di‐
vided  into three segments, from west to east, as Tevfikiye, Halileli and Dümrek segments. 
Since their mountain front sinuosity ratio (Smf) and valley floor width to valley height ratio 
(Vf)  are  similar,  Tevfikiye  and Halileli  segments were  evaluated  together  and  given  the 
name “the Troy segment”.  

The mountain front sinuosity ratio of the Troy segment was computed as Smf= 1.28 and that 
of Dümrek segment was computed as Smf=2.52. Taking into account these values, the Troy 
segment was determined  to be more active and  therefore, subsequent geological and geo‐
physical studies were concentrated on the Troy segment. 

In  the calculations carried out using  the empirical equations suggested  in  the studies  that 
investigate the relation between the geological fault length and the greatest earthquake (for 
example,  Pavlides  and Caputo,  2004),  the  greatest  earthquake magnitude  that  can  result 
from 11‐12 km long Troy fault was computed as M= 6.2‐6.5. 

Both  the  results  of  the  kinematic  analysis  studies  of  the  fault  assemblages  and  the  focal 
mechanism inverse solution of the earthquake having the magnitude of 3.1 that occurred on 
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the  Troy  fault  on  03.02.2008,  indicate  a  strike  slip  with  normal  component  faulting 
developed  under  transtensional  stress  regime  characterized  by  WNW‐ESE  oriented 
compression (P) and NNE‐SSW oriented tension (T) in the Troy region at the present time. 
The fault systems in the Troy region and the stress regimes which are effective at the present 
time show that strike‐slip faults and concordant normal faulting in active in the Troy region.  

According  to  the  Direct  Current  Resistivity  profile  studies  conducted  on  profile  lines 
perpendicular to the fault trace along the Troy fault,  it was understood that the Troy fault 
passes 30‐100 meters north of  the morphological  escarpment which borders  the Troy  rise 
from  the north. This  situation  can be  explained by means of  the degradation of  the Troy 
fault scarp  in the course of time. According to the geoelectric cross‐sections obtained from 
the  shallow geophysical  studies,  some discontinuity  signs were  encountered. However,  it 
was observed that these discontinuities do not reach the surface but come to an end at the 
depth of about ‐10 meters from the surface. 

In  the Quaternary deposition area north of  the Troy  fault,  in order  to examine  the  lateral 
thickness variation of  the Quaternary deposits  towards  the  fault, 5 shallow drilling works 
with depths varying between 3 and 9 meters were conducted at 5 points along a direction 
perpendicular  to  the Troy  fault. When  the  information obtained  from  these drilling works 
were transformed onto the three dimensional schematic geological cross‐section, it was seen 
that  the plane which  constitutes  the  boundary  between  the Quaternary deposits  and  the 
Neogene aged units gets thicker towards the south (towards the Troy fault). In other words, 
this boundary is tilted towards the Troy fault. This corroborates the asymmetry of the basin 
and at  the  same  time points  to  the Quaternary activity of  the Troy  fault. From  the paleo‐
seismological trench studies it was understood that no earthquake resulting from the Troy 
fault occurred  in  the  last 3000 years  from B.C. 1190 up  to  the present,  in Tevfikiye  trench. 
Since  the  thickness of  the sediments accumulated on  the  fault during  the period  from  the 
last earthquake which resulted  from  the Troy  fault up  to  the present was greater  than  the 
depth that can be reached  in paleoseismological trench works,  it was not possible to reach 
traces of faulting in the trench excavations. 

In Ballburun  trench,  some  paleoliquefaction  structures, developed during  the  time  from 
B.C. 760 up to the present as a result of an earthquake that was originated from the nearby 
faults, were observed. 

Two earthquakes were dated  in the paleoseismological studies conducted on the Kumkale 
fault.  The  first  of  these  faults  occurred  between  A.D.  130  and  780  and  the  second  one 
occurred between A.D. 1000 and 1300. 

The paleoliquefaction structures observed in Ballburun trench might have resulted from the 
Kumkale fault.  

In this study, it was understood that the earthquakes which destroyed Troy III and Troy VI 
layers had not developed depending on the Troy fault system. Although their source is not 
clearly  known,  these  earthquakes might  have  originated  from  the  active  faults  in  Biga 
Peninsula  or  from Gaziköy‐Saroz  fault which  represents  the  north  branch  of NAFS.  The 
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Figure 22. Photomosaic (A) and cross‐section (B) of the south wall of Kumkale Trench (T‐5) 
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passes  30‐100 meters north of  the morphological  escarpment which borders  the Troy  rise 
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and at  the  same  time points  to  the Quaternary activity of  the Troy  fault. From  the paleo‐
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The paleoliquefaction structures observed in Ballburun trench might have resulted from the 
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In this study, it was understood that the earthquakes which destroyed Troy III and Troy VI 
layers had not developed depending on the Troy fault system. Although their source is not 
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Peninsula  or  from Gaziköy‐Saroz  fault which  represents  the  north  branch  of NAFS.  The 
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isoseist  maps  of  the  large  earthquakes  that  caused  surface  faulting  on  Gaziköy‐Saroz, 
Yenice‐Gönen and Biga faults in this region, in the last century are presented in Figure 23.  

 
Figure 23. Isoseist maps of Mürefte‐Şarköy (1912, Yenice‐Gönen (1953), and Biga earthquakes (1983) 
(Kalafat et al., 2007) 

As can be clearly seen in Figure 24, the region where Troy is located was affected at an in‐
tensity of VIII‐IX by all three earthquakes. When such properties as local soil conditions and 
building style are taken into account, it is possible to state that historical earthquakes result‐
ed from these faults affected Troy region. Rockwell et al., (2001) conducted paleoseismologi‐
cal studies on Gaziköy‐Saroz segment of NAF in the vicinity of Kavakköy and documented 
5 earthquakes  from  the present‐day backwards. Kürçer et al.,  (2008),  in  their paleoseismo‐
logical  studies  carried out on Yenice‐Gönen  fault, documented  two earthquakes  that  they 
dated to A.D. 620 and A.D. 1440. In the light of all this information, it is the possible that the 
earthquakes that affected the Troy region might have resulted from the other active faults in 
the region. 
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isoseist  maps  of  the  large  earthquakes  that  caused  surface  faulting  on  Gaziköy‐Saroz, 
Yenice‐Gönen and Biga faults in this region, in the last century are presented in Figure 23.  

 
Figure 23. Isoseist maps of Mürefte‐Şarköy (1912, Yenice‐Gönen (1953), and Biga earthquakes (1983) 
(Kalafat et al., 2007) 

As can be clearly seen in Figure 24, the region where Troy is located was affected at an in‐
tensity of VIII‐IX by all three earthquakes. When such properties as local soil conditions and 
building style are taken into account, it is possible to state that historical earthquakes result‐
ed from these faults affected Troy region. Rockwell et al., (2001) conducted paleoseismologi‐
cal studies on Gaziköy‐Saroz segment of NAF in the vicinity of Kavakköy and documented 
5 earthquakes  from  the present‐day backwards. Kürçer et al.,  (2008),  in  their paleoseismo‐
logical  studies  carried out on Yenice‐Gönen  fault, documented  two earthquakes  that  they 
dated to A.D. 620 and A.D. 1440. In the light of all this information, it is the possible that the 
earthquakes that affected the Troy region might have resulted from the other active faults in 
the region. 
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1. Introduction 

In order to make earthquake risk analysis in reliable manner in the regions carrying seismic 
risks,  earthquake  behavior  of  the  active  faults present  in  that  region must  be well deter‐
mined. An active  fault can be defined as a  fault  that produced earthquakes  in Quaternary 
time  associated with  surface  rupturing  or  deformation  and  has  the  potential  to  produce 
earthquakes  in  the  future. The most  important method which  is  accepted and  commonly 
used at the present time to reveal earthquake behavior of active faults  is paleoseismology. 
Paleoseismology is a method that tries to obtain information on the location, nature and date 
of historical earthquakes making use of geological and geomorphological data  (McCalpin 
and Nelson, 2009).  

Paleoseismic  trenching  is  one  of  the methods  that  is  frequently  applied  and  provides 
noteworthy data  in  paleoseismology  (Pantosti  and Yeats,  1993; Demirtaş,  1997).  In  this 
method,  geological  evaluations  are made  according  to  the principles  of  sedimentology, 
stratigraphy and  structural geology within  trenches excavated perpendicular or parallel 
to  the  active  fault  trace depending  on  the  faulting  type. Appropriate  samples  collected 
from sediments are enable  to date  the historical earthquakes by suitable radiometric da‐
ting techniques. 

Excavation  types  and  dimensions  of  paleoseismological  trenches  can  show  variations 
according to  the properties of the studied fault (faulting type, annual slip rate, earthquake 
recurrence  interval, amount of displacement occurred  in each earthquake,  the elapse  time 
from the last known historical earthquake until today, etc.), and the physical parameters of 
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1. Introduction 

In order to make earthquake risk analysis in reliable manner in the regions carrying seismic 
risks,  earthquake  behavior  of  the  active  faults present  in  that  region must  be well deter‐
mined. An active  fault can be defined as a  fault  that produced earthquakes  in Quaternary 
time  associated with  surface  rupturing  or  deformation  and  has  the  potential  to  produce 
earthquakes  in  the  future. The most  important method which  is  accepted and  commonly 
used at the present time to reveal earthquake behavior of active faults  is paleoseismology. 
Paleoseismology is a method that tries to obtain information on the location, nature and date 
of historical earthquakes making use of geological and geomorphological data  (McCalpin 
and Nelson, 2009).  

Paleoseismic  trenching  is  one  of  the methods  that  is  frequently  applied  and  provides 
noteworthy data  in  paleoseismology  (Pantosti  and Yeats,  1993; Demirtaş,  1997).  In  this 
method,  geological  evaluations  are made  according  to  the principles  of  sedimentology, 
stratigraphy and  structural geology within  trenches excavated perpendicular or parallel 
to  the  active  fault  trace depending  on  the  faulting  type. Appropriate  samples  collected 
from sediments are enable  to date  the historical earthquakes by suitable radiometric da‐
ting techniques. 

Excavation  types  and  dimensions  of  paleoseismological  trenches  can  show  variations 
according to  the properties of the studied fault (faulting type, annual slip rate, earthquake 
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the  trench  site  (groundwater  condition,  stability  of  trench  sediments,  etc.).  The 
paleoseismological excavations which are  conducted  in  faults having  relatively  lower  slip 
rate ( 1 mm / year) and in which dip slip is dominant, are made deeper and wider. In areas 
where  the  groundwater  level  is  shallow  or  the  trench walls  are  not  stable,  trenches  are 
excavated benched and/or sloped for the sake of safety.  

After the trench walls are cleaned, gridding  is performed taking  into consideration detailed 
geological features within the trench. In gridding, a grid interval of 1 m2 is generally accepted 
as standard (McCalpin, 2009). After gridding the opposite walls in same scale the stratigraph‐
ic  levels  and  displacement  figures  on  the walls  are  visually  recorded  and  photographed. 
Logging can be conducted based on two principles: subjective and objective (Hatheway and 
Leighton, 1979).    In subjective  logging,  the  logger reflects his personal point of view  in  the 
trench log. As for the objective logging, in that, all sorts of details observed on trench walls 
are  tried  to be  reflected  in  the  trench  log rather  than  the personal point of view. Although 
objective logging is possible in theory, in practice its application is difficult and most of the 
time not fit for purpose. For this reason, the  logger must transfer paleoseismological details 
on  the  trench walls with an objective point of view adding  some  subjective  interpretation. 
Three methods  are  used  in  trench  logging.  These  are: manual  trench  logging,  electronic 
trench  logging and photomosaic  trench  logging  (McCalpin, 2009). These methods have nu‐
merous  advantages  and  disadvantages  compared  to  each  other  (for  further  detail,  see 
McCalpin, 2009). 

Trench logs are, after all, two dimensional figures that reflect the personal interpretation of 
the logger about that trench. In recent years, photomosaic trench logging technique started 
to be frequently applied in paleoseismology. Photomosaic trench logging technique is a fast 
and  inexpensive method which minimizes  the possible errors may be rised  from drawing. 
However,  this method remains  inefficient  in deep and benched  trench excavations since  it 
causes some image losts on photographs during stitching them together. 

In  this article, a new photographic method  is suggested  to be used  for paleoseismological 
trench works  and  this method  is  named  ‘Paleoseismological  Three  Dimensional  Virtual 
Photography Method’. This method has been applied for the first time in the paleoseismo‐
logical study conducted on the Tuz Gölü Fault Zone (Central Anatolia, Turkey).    

2. Tuz Gölü Fault Zone – Akhisar‐Klç segment    

The Tuz Gölü Fault Zone (TGFZ) is one of the most important intracontinental active fault 
zones  of  the Central Anatolian Region  (Şaroğlu  et  al.,  1992; Dirik  and Göncüoğlu,  1996; 
Çemen et al., 1999; Koçyiğit, 2000) (Figure 1). When taken  into account  its morphotectonic 
features and the distribution of the epicenters of the earthquakes with magnitudes reaching 
up  to  5,  it  can be  said  that TGFZ  is  still  active  (Dirik  and Erol,  2000). TGFZ  is  a NW‐SE 
trending,  approximately  200  km  long,  oblique‐slip  normal  fault  zone with  a  right  lateral 
strike‐slip component. It extends from Tuz Gölü to the northwest and Kemerhisar (Niğde) 
to  the  southeast. This  fault  zone  is  at  the  same  time  a  transition  zone  that  separates  the 
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region of normal  component  strike  slip neotectonic  regime  to  the  east  from  the  region of 
extensional neotectonic regime to the west (Koçyiğit and Özacar, 2003). 

TGFZ is composed of fault segments parallel or subparallel to each other and with lengths 
varying between  4  and  33 km. Because of  its geological  fault  length  and morphotectonic 
features,  the Akhisar‐Klç Segment  (AKS) constitutes one of  the most  important  fault seg‐
ments of TGFZ.  AKS is a 25 km long, N250 ‐ 300W trending fault. It is located in the middle 
section of TGFZ and it extends between Akhisar Village and Hasandağ (Figure 2). 

In Figure 3, a geologic map illustrates the region along the Akhisar‐Klç Segment. According to 
this map,  the Akhisar‐Klç  Segment  cuts  Lower  Pliocene  aged Kzlkaya  ignimbrites  in  the 
vicinity of Akhisar village  to  the northwest. Between Akhisar and Yuva villages,  it  forms  the 
boundary  between  Oligocene  aged  Yasspur  formation  and  Quaternary  aged  alluvial  fan 
deposits  and  in  places  it  cuts  these  alluvial  fan  deposits.  The  Akhisar‐Klç  Segment  cuts 
Hasandağ  volcanites  starting  from  the  northwest  of  Yuva  village.  The  fault  segment which 
borders from the northeast the NW‐SE trending area of depression with an ellipsoidal geometry, 
at  the  same  time  cuts  Late  Pleistocene‐Holocene  deposits  in  places.  It  again  cuts Hasandağ 
volcanites in the section starting from the southeast of Helvadere to Klç Ridge and comes to an 
end  at  Klç  Ridge  locality.  The  Akhisar‐Klç  Segment  is  characterized  by  the  alluvial  fans 
arranged parallel to each other and the linear fault scarps between Akhisar and Yuva villages. A 
number of cold and brackish water springs are present along the fault trace in this area.  

 
Figure 1. Main neotectonic elements of Eastern Mediterranean Region and Location of Tuz Gölü Fault 
Zone (Modified from Okay et al., 2000). Black arrovs and corresponding number show GPS‐derived 
plate velocities (mm‐year) relative to Eurasia (Reilinger at al., 2006).  
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number of cold and brackish water springs are present along the fault trace in this area.  
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Figure 2. Segments of Tuz Gölü Fault Zone and setting of Akhisar‐Klç Segment and Bağlarkayas‐2010 
Trench on the Digital Elevation Model of the region (Shuttle Radar Topography Mission‐SRTM data 
were used for the Digital Elevation Model) 

3. Bağlarkayas‐2010 trench 

Bağlarkayas‐2010 Trench excavation is the first paleoseismological study carried out on the 
Tuz Gölü Fault Zone. The Trench is located in the middle part of the Akhisar‐Klç Segment 
(See Figure 3, GPS Coordinates: 34.1785050 E – 38.2355610 N). The trench site is situated with‐
in the fault‐controlled Quaternary area of depression to the southeast of Yuva village. In this 
depression area, Hasandağ volcanites were cut by  the  fault and obliquely displaced. Since 
the normal component of the fault was dominant, the hanging wall was tilted towards the 
fault  and  owing  to  this  back‐tilting  a  topographical  saddle  came  into  existence. 
Bağlarkayas‐2010 Trench was excavated on this topographical saddle (Figure 4). 
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Figure 3. Geological map of Akhisar‐Klç Segment and its vicinity (Modified from Dönmez et al., 2005). 
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Figure 4. Panoramic view of Bağlarkayas‐2010 Trench area (view from NE to SE) 

In the selection of trench site, the fault plane outcrops existing in the near north and south of 
the trench area were made use of (See, points 1 and 2 in Figure 3 and Figure 5). In addition 
to this, 8 vertical electric soundings with intervals of 250 meters, along a line perpendicular 
to  the  fault  trace were carried out  in  the area which was considered  for  the  trench site.  In 
these vertical electric  soundings, data were gathered  from a depth of approximately 2000 
meters.  A  geoelectric  cross  section  was  generated  making  use  of  these  data.  On  the 
generated  geoelectric  cross  section,  a  fault  that  reached  up  to  the  surface was  detected 
(Figure 6). The site of the trench was selected by integrating the fault data determined from 
the geoelectric cross section and structural observations with the geomorphology. The 1/500 
scale microtopographical map of the Bağlarkayas‐2010 Trench area is presented in Figure 7. 

Paleoseismological Three Dimensional Virtual Photography Method;  
A Case Study: Bağlarkayas-2010 Trench, Tuz Gölü Fault Zone, Central Anatolia, Turkey 

 

207 

 
Figure 5. Fault planes belonging to Akhisar‐Klç Segment that cuts Hasandağ volcanites A. SE of Yuva 
Village, B. NE of Koçpnar Village (see Figure 3 for Locations)    
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Figure 6. A. Apparent iso‐resistivity cross section, B. Geoelectric cross section, generated from Vertical 
Electric Soundings (see Figure 3 for Profile Location) 
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Figure 7. Microtopographic map of the Bağlarkayas 2010 Trench site 

The Bağlarkayas‐2010 Trench was excavated perpendicular to the fault. It has a length of 94 
meters, a width of 5 meters and an average depth of 5 meters (maximum depth: 8.5 meters). 
While the northern 40‐meter section of the trench   was excavated as a single slot trench, the 
southern part of it was excavated as multi‐bench trench (Figure 8). A gridding of 1 m2 was 
applied in the trench. Manual trench logging method was applied for the entire trench, at a 
scale of 1/20. In Figure 9, the stages of the trench work are presented. 
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Figure 8. Aerial panoramic view of Bağlarkayas‐2010 Trench, Photograph was taken from an altitude 
of 25 meters at inclined angle, from the fire tower (view from SW to NE) 
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Figure 9. The stages of the trench work A. Excavation and cleaning, B. Gridding, C. Manual logging D. 
Photographing 

In Figures 10 and 11, wall  logs belonging  to Bağlarbaş‐2010 Trench are presented. Seven 
different microstratigraphic  levels were  identified within Bağlarbaş‐2010 Trench. The  first 
two  of  these  levels  that  are  relatively  older were  interpreted  as  ash  and  block  flows  of 
Hasandağ volcanism. And the relatively younger units are deposits associated with plinian 
activity  and  fluvial  processes.  Three  deformation  zones were  defined within  the  trench. 
These zones are main fault zone, synthetic faulting zone and antithetic faulting region. The 
photomosaic of the main fault zone on the NW wall of the trench is seen in Figure 12. 
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Figure 8. Aerial panoramic view of Bağlarkayas‐2010 Trench, Photograph was taken from an altitude 
of 25 meters at inclined angle, from the fire tower (view from SW to NE) 
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Figure 9. The stages of the trench work A. Excavation and cleaning, B. Gridding, C. Manual logging D. 
Photographing 
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different microstratigraphic  levels were  identified within Bağlarbaş‐2010 Trench. The  first 
two  of  these  levels  that  are  relatively  older were  interpreted  as  ash  and  block  flows  of 
Hasandağ volcanism. And the relatively younger units are deposits associated with plinian 
activity  and  fluvial  processes.  Three  deformation  zones were  defined within  the  trench. 
These zones are main fault zone, synthetic faulting zone and antithetic faulting region. The 
photomosaic of the main fault zone on the NW wall of the trench is seen in Figure 12. 
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Figure 10. NW Wall Log of Bağlarkayas‐2010 Trench (close shot of general log and main fault zone) 
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Figure 11. SE Wall Log of Bağlarkayas‐2010 Trench (close shot of general log and main fault zone) 
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Figure 12. The photomosaic of the main fault zone on the NW wall of the trench; A : Uninterpreted B : 
Interpreted 
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Since  carbon‐rich material  is  limited within  Bağlarkayas‐2010  Trench,  an  supplementary 
trench was excavated approximately 100 meters SW of  the  trench  (see Figure 4 and 7).  In 
this trench, at a depth of 2 meters from the surface, some bones were encountered within a 
level  that  can  be  correlated  with  the  unit  5  of  Bağlarkayas‐2010  Trench  (Figure  13). 
According to the determination of Anthropologist Dr. Gerçek Saraç, these bones belong to a 
human. 

 
 
 

 
 
 

Figure 13. Human bones detected within the supplementary trench 

18 samples from Bağlarkayas‐2010 Trench and 3 samples (2 of which were bones) from the 
Supplementary Trench were collected. The radiometric age determination (14 C ‐AMS) of the 
total 21 samples was carried out at BETA Analytical Lab (Table 1).  The 14C ages determined 
by BETA Analytical Laboratory were afterwards evaluated making use of Oxcal v3.10 cali‐
bration program developed by Ramsey (2001) (Figure 14). 
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Table 1. Results of 14C Age Determination for the samples collected from Bağlarkayas‐2010 Trench and 
Bağlarkayas Observation Trench 
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Figure 14. Radiocarbon ages calibrated making use of Oxcal v3.10 calibration program (Ramsey, 2001) 
of the samples collected from Bağlarkayas‐2010 Trench and Bağlarkayas Observation Trench  

As a result of the evaluation carried out making use of paleoseismological criteria such as 
trench microstratigraphy, geometry of  fault  colluvial wedge, upward  termination of  fault 
strands, and 14C age data, two paleoseismic events were described within the Bağlarkayas‐
2010 Trench, which  occurred during  the  last  10  500  years. The  first  of  these  earthquakes 
(penultimate event) occurred after the deposition of unit number 2 and as a result of it the 
colluvial wedge  number  3 was developed  (see  Figures  10,  11  and  12). The  youngest  age 
obtained from the unit number 2 is 12 420  60 B.P. years. And the base age obtained from 
the unit number 4 that covers the colluvial wedge number 3 is 9650  50 B.P. years. In addi‐
tion to these, the ages obtained from the colluvial wedge number 3 are 12 270  60 B.P. and 
10 410  50 B.P. years, respectively. Colluvial wedges can be directly used  in paleoseismo‐
logical studies as event horizons in dating of earthquakes. In the light of these data, the age 
of  the  first  earthquake  (penultimate  event)  defined  in  the  Bağlarkayas‐2010  Trench was 
determined between the years 10 410  50 B.P. and B.P. 9650 410  50 B.P. 

The second earthquake (Event 1) defined in the trench occurred after the deposition of the 
unit number 5. Faulting  traces belonging  to  this earthquake can be  traced within  the unit 
number  5,  but  the  faults  do  not  cut  the  unit  number  6  (see  Figures  10,  11  and  12).  The 
youngest age obtained from the unit number 5 of the trench is 6790  40 B.P. years. In addi‐
tion,  the human  bones discovered within  the  observation  trench were  collected  from  the 
unit number 5. The ages obtained from these bones were determined as 5590  40 B.P. and 
5560  40 B.P. years, respectively. And the base age determined from the unit number 6  is 
1370  40 B.P. years. According to these age data the last earthquake took place between the 
years 5560  40 B.P. and B.P. 1370  40 B.P. 

The amount of displacement occurred during the last earthquake (Event 1) was measured as 
25 cm by taking the top of the unit 4 as reference plane (see Figure 12). Along the fault, the 
amount of displacement in the older units is 50 cm. This shows that these two earthquakes 
are  of  similar  magnitude  and  an  average  displacement  of  25  cm  occurred  in  each 
earthquake. This data demonstrates that the Akhisar‐Klç segment displayed characteristic 
earthquake behavior in Holocene. 
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On the other hand, it was determined that Kzlkaya Ignimbrites was displaced 268 meters 
in the vertical direction by Tuz Gölü Fault Zone in the vicinity of Akhisar village (Figure 15). 
The  age  of Kzlkaya  Ignimbrites was  determined  by  various  researchers  using  different 
methods. For example, employing K/ AR method, while Innocenti et al. (1975) obtained 5.4  
1.1  million  years,  Besang  et  al.  (1977)  5.4    1.1  million  years,  and  Schumacher  and 
Schumacher (1996) 4.3  0.2 and 4.5  0.2 million years of age for Kzlkaya Ignimbrites. On 
the other hand, Aydar et al. (2012) obtained 5.19  0.07 and 5.11  0.37 million years of age 
employing  the method  of Ar/Ar. According  to  these  age  data,  the  age  of  the  Kzlkaya 
Ignimbrites  is  approximately  5 million  years. Taking  into  account  the  radiometric  age  (5 
million  years) determined  in  previous  studies  and  the measured  total displacement  (268 
meter), the annual slip rate of Akhisar‐Klç Segment of Tuz Gölü Fault Zone was calculated 
as 0.0536 mm starting from Early Pliocene.  

Through  the  evaluation  of  the  annual  slip  rate  (0.0536  mm/  year)  of  the  Akhisar‐Klç 
Segment together with the amount of vertical displacement (25 cm), the average earthquake 
recurrence  interval of  the Akhisar‐Klç Segment has been  found as 4664 years. The age of 
the first earthquake (penultimate event) that occurred within   the Bağlarkayas‐2010 Trench 
was determined between 10 410  50 B.P. and 9650 410  50 B.P. years which can be accepted 
as 10000 years BP  in average. After 4664 years  from  this earthquake, which  is  the average 
earthquake recurrence interval, the last earthquake (Event 1) must have been occurred. The 
age of this earthquake is approximately 5336 B.P. years. Consequently, the elapse time from 
the  last  earthquake  to  the present  time  is  5336 years.  Since  this value  is greater  than  the 
average earthquake recurrence  interval that is 4664 years, the Akhisar‐Klç Segment could 
produce an earthquake at any moment. By taking into consider the annual slip rate and the 
elapse  time  from  the  last  earthquake  to  the present  time,  the  amount  of  average  vertical 
displacement accumulated on the Akhisar‐Klç Segment was calculated as 28.76 cm. 

 
Figure 15. Google earth image of Kzlkaya Ignimbrites displaced by Tuz Gölü Fault, in the vicinity of 
Akhisar Village; the amount of vertical displacement between the points A and B is 268 meters. 
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Supposing that the whole of the Akhisar‐Klç Segment, which has a length of 27 km, of Tuz 
Gölü Fault Zone was broken,  the maximum earthquake magnitude  that  this  segment  can 
produce was  calculated making  use  of  the  empirical  equations  proposed  by Wells  and 
Coppersmith (1994).   

According to these equations, the magnitude of the maximum earthquake that the Akhisar‐
Klç  segment  could  produce  (M),  the  amount  of maximum  displacement  (MD)  and  the 
amount of average displacement (AD) were computed as follows: 

M = a + b x log (SRL) 
a = 4.86 
b = 1.32 
SRL = 27 km 
M = 4.86 + 1.32 x log (27) 
and M was computed as M = 6.74 . 
log (MD) = a  b x M  
M = 6.74 
a = 5.90 
b= 0.89  
log (MD) = 0.0986 
and MD was computed as MD = 1.25 meters. 
log (AD) = a  b x M 
M = 6.74 
a = 4.45 
b = 0.63 
log (AD) =   0.2038 
and MD was computed as MD = 0.62 meters. 

The  amount  of  the  displacement measured  for  an  earthquake  in  the  Bağlarkayas‐  2010 
Trench is 25 cm. This value is smaller than the amount of average displacement computed 
employing the empirical equations proposed by Wells and Coppersmith (1994). There might 
be several reasons for this: 1) Since Akhisar‐ Klç Segment has a minor right lateral compo‐
nent, the amount of the measured normal displacement is smaller than the computed one 2)   
or the segment that has a length of 27 km was not entirely broken when the earthquake(s), 
during which a displacement of 25 cm occurred, took place. 

By means of the evaluation made taking into account the second possibility, the magnitude 
(M) of  the  earthquake  that  should  occur  in order  that  an  average displacement of  25  cm 
could take place and the length of the surface rupture (SRL) required for an earthquake with 
that  magnitude  to  take  place  were  computed  as  follows  making  use  of  the  empirical 
equations proposed by Wells and Coppersmith (1994) : 

log (AD) = a  b x M 
AD = 0.25 cm 
a = 4.45 
b = 0.63 
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M = a + b x log (SRL) 
a = 4.86 
b = 1.32 
SRL = 27 km 
M = 4.86 + 1.32 x log (27) 
and M was computed as M = 6.74 . 
log (MD) = a  b x M  
M = 6.74 
a = 5.90 
b= 0.89  
log (MD) = 0.0986 
and MD was computed as MD = 1.25 meters. 
log (AD) = a  b x M 
M = 6.74 
a = 4.45 
b = 0.63 
log (AD) =   0.2038 
and MD was computed as MD = 0.62 meters. 

The  amount  of  the  displacement measured  for  an  earthquake  in  the  Bağlarkayas‐  2010 
Trench is 25 cm. This value is smaller than the amount of average displacement computed 
employing the empirical equations proposed by Wells and Coppersmith (1994). There might 
be several reasons for this: 1) Since Akhisar‐ Klç Segment has a minor right lateral compo‐
nent, the amount of the measured normal displacement is smaller than the computed one 2)   
or the segment that has a length of 27 km was not entirely broken when the earthquake(s), 
during which a displacement of 25 cm occurred, took place. 

By means of the evaluation made taking into account the second possibility, the magnitude 
(M) of  the  earthquake  that  should  occur  in order  that  an  average displacement of  25  cm 
could take place and the length of the surface rupture (SRL) required for an earthquake with 
that  magnitude  to  take  place  were  computed  as  follows  making  use  of  the  empirical 
equations proposed by Wells and Coppersmith (1994) : 

log (AD) = a  b x M 
AD = 0.25 cm 
a = 4.45 
b = 0.63 
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0.60205991 = 4.45  0.63 M 
and M was computed as M = 6.10 
log (SRL) = a  b x M 
M = 6.10 
a =  2.01 
b = 0.50 
log (SRL) = 1.04 
and SRL was computed as SRL = 10.96 km. 

4. Paleoseismological three dimensional virtual photography method;  
Bağlarkayas‐2010 trench application 

In recent years  there have been significant developments  in  the applications related  to the 
cameras  that  provide  panoramic  viewing,  especially  depending  on  the  developments  of 
image processing programs. Such cameras started to be widely used in various fields such 
as  security,  teleconference,  publicity,  virtual  tour  and  robot  navigation  (Baştanlar  and 
Yardmc, 2005; Ergün and Şahin, 2009). Since the angle of sight of cameras is always smaller 
than that of human beings and the image of large objects cannot be pictured within a single 
photograph,  a demand  for  the  creation  of  a panorama  arose  just  at  the  beginning  of  the 
photography (Parian, 2007).  The efforts to obtain a photographic panorama were realized at 
the end of 1800s with joining together several photographs taken from different directions to 
form a  full panorama  (Baştanlar, 2005).  ‘Panorama’  is a word  that was  formed by  joining 
two Greek words  together.  ‘Pan’ means  ‘all’, and  ‘horama’ means  ‘sight’  (Baştanlar, 2005). 
The difference between traditional photograph and panoramic photograph is similar to the 
difference between looking at a city from the window of a small office and from the roof of 
it  (Kwiatek, 2005). One of  the main objectives of Photogrammetry  is, by  carrying  the  real 
image into the virtual environment, to arouse the impression of ‘really being there’ in view‐
ers and readers. In recent years, with the development of Internet and multimedia technolo‐
gies, important developments were recorded in photogammetry and the Three Dimensional 
Virtual Photography Technique started to be used in various fields. Although the method is 
frequently used  in different sectors such as architecture, tourism and museum publicity;  it 
has no application either in earth sciences or in paleoseismology. Paleoseismological Three 
Dimensional Virtual Photography Method has been applied for the first time in this study, 
in the paleoseismological studies conducted on the Tuz Gölü Fault Zone (Central Anatolia, 
Turkey).  

The  application  area of  the Earth Sciences  is  the Nature. The presentation of  the  studies, 
which are carried out in the Nature, to the readers without any loss of data and with high 
resolution  is  important. Paleoseismological  trench works are comprehensive and high cost 
works. Trench works should be completed within a specified period of time and with specif‐
ic standards. The specific physical conditions of  the  trench area  (the state of groundwater, 
instability of trench sediments, etc.) in some cases complicate the trench works may some‐
times and cause loss of life and property due to collapse and cave in. In order to eliminate 
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such drawbacks, trenches should be excavated as deep and wide as possible and the work 
should be completed in a manner as fast and qualified as possible.  

Paleoseismological Three Dimensional Virtual Photography Method makes  it possible  the 
transfer of all details within the trench to the reader without any loss of data and with high 
resolution.  In  addition,  as  the  reader  can directly  see  the  trench wall  image,  the method 
gives  the  reader  the  right  to  interpret.  In  the  section  that  follows,  the  application  of  this 
method  to a paleoseismological  trench study  (Bağlarkayas‐2010 Trench) conducted  in  the 
middle part of the Tuz Gölü Fault Zone is explained. 

Paleoseismological Three Dimensional Virtual Photography Method is mainly composed of 
four stages. These are  : 

1. Planning 
2. Photographing 
3. Stitching the photographs and forming scenes 
4. Connecting the scenes and forming virtual tour     

4.1. Planning 

In order a trench work to be photographed in three dimensions, first of all, the number and 
locations of the points at which photographs are to be taken should be planned. In planning 
the number of points, 

- Paleoseismological detail within the trench and  
- Dimensions and excavation type of the trench  

should  be  taken  into  consideration.  In  the  determination  of  the  locations  of  the  point  at 
which photographs are  to be  taken,  care  should be  taken not  to  leave any blind  spots. A 
virtual tour of the entire trench can be obtained only under these conditions.  

Bağlarkayas‐2010  Trench was  excavated  as  94 meters  long,  5 meters wide  and  5 meters 
deep on the average (Maximum depth: 8.5 meters). While the northern 40‐meter section of 
the trench     was excavated as a single slot trench, the southern part of  it was excavated as 
multi‐bench  trench  (Figure 8). A gridding of 1 m2 was applied on  the walls of  the  trench. 
Three deformation zones are present within the trench, which are main fault zone, synthetic 
faulting zone and antithetic faulting zone. 

Before starting paleoseismological three dimensional virtual photographing, a general pho‐
tograph  should be  taken which  covers  the  entire  trench  and  shows  the points where  the 
photographs are  to be  taken. This photograph can be  taken,  if possible,  from above, at an 
inclined angle. The general trench photograph is to be used as the index photograph in the 
formation of the virtual tour in the final stage. In this study, the general photograph of the 
Bağlarkayas‐2010 Trench was taken from the fire tower, at an elevation of 25 meters and at 
an inclined angle (Figure 16). 

As  a  result  of  the  evaluation made  taking  into  account  the  form  of  the  trench  and  the 
detailed paleoseismological features on the trench walls, it was decided to take photographs 
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0.60205991 = 4.45  0.63 M 
and M was computed as M = 6.10 
log (SRL) = a  b x M 
M = 6.10 
a =  2.01 
b = 0.50 
log (SRL) = 1.04 
and SRL was computed as SRL = 10.96 km. 

4. Paleoseismological three dimensional virtual photography method;  
Bağlarkayas‐2010 trench application 

In recent years  there have been significant developments  in  the applications related  to the 
cameras  that  provide  panoramic  viewing,  especially  depending  on  the  developments  of 
image processing programs. Such cameras started to be widely used in various fields such 
as  security,  teleconference,  publicity,  virtual  tour  and  robot  navigation  (Baştanlar  and 
Yardmc, 2005; Ergün and Şahin, 2009). Since the angle of sight of cameras is always smaller 
than that of human beings and the image of large objects cannot be pictured within a single 
photograph,  a demand  for  the  creation  of  a panorama  arose  just  at  the  beginning  of  the 
photography (Parian, 2007).  The efforts to obtain a photographic panorama were realized at 
the end of 1800s with joining together several photographs taken from different directions to 
form a  full panorama  (Baştanlar, 2005).  ‘Panorama’  is a word  that was  formed by  joining 
two Greek words  together.  ‘Pan’ means  ‘all’, and  ‘horama’ means  ‘sight’  (Baştanlar, 2005). 
The difference between traditional photograph and panoramic photograph is similar to the 
difference between looking at a city from the window of a small office and from the roof of 
it  (Kwiatek, 2005). One of  the main objectives of Photogrammetry  is, by  carrying  the  real 
image into the virtual environment, to arouse the impression of ‘really being there’ in view‐
ers and readers. In recent years, with the development of Internet and multimedia technolo‐
gies, important developments were recorded in photogammetry and the Three Dimensional 
Virtual Photography Technique started to be used in various fields. Although the method is 
frequently used  in different sectors such as architecture, tourism and museum publicity;  it 
has no application either in earth sciences or in paleoseismology. Paleoseismological Three 
Dimensional Virtual Photography Method has been applied for the first time in this study, 
in the paleoseismological studies conducted on the Tuz Gölü Fault Zone (Central Anatolia, 
Turkey).  

The  application  area of  the Earth Sciences  is  the Nature. The presentation of  the  studies, 
which are carried out in the Nature, to the readers without any loss of data and with high 
resolution  is  important. Paleoseismological  trench works are comprehensive and high cost 
works. Trench works should be completed within a specified period of time and with specif‐
ic standards. The specific physical conditions of  the  trench area  (the state of groundwater, 
instability of trench sediments, etc.) in some cases complicate the trench works may some‐
times and cause loss of life and property due to collapse and cave in. In order to eliminate 

Paleoseismological Three Dimensional Virtual Photography Method;  
A Case Study: Bağlarkayas-2010 Trench, Tuz Gölü Fault Zone, Central Anatolia, Turkey 

 

221 

such drawbacks, trenches should be excavated as deep and wide as possible and the work 
should be completed in a manner as fast and qualified as possible.  

Paleoseismological Three Dimensional Virtual Photography Method makes  it possible  the 
transfer of all details within the trench to the reader without any loss of data and with high 
resolution.  In  addition,  as  the  reader  can directly  see  the  trench wall  image,  the method 
gives  the  reader  the  right  to  interpret.  In  the  section  that  follows,  the  application  of  this 
method  to a paleoseismological  trench study  (Bağlarkayas‐2010 Trench) conducted  in  the 
middle part of the Tuz Gölü Fault Zone is explained. 

Paleoseismological Three Dimensional Virtual Photography Method is mainly composed of 
four stages. These are  : 

1. Planning 
2. Photographing 
3. Stitching the photographs and forming scenes 
4. Connecting the scenes and forming virtual tour     

4.1. Planning 

In order a trench work to be photographed in three dimensions, first of all, the number and 
locations of the points at which photographs are to be taken should be planned. In planning 
the number of points, 

- Paleoseismological detail within the trench and  
- Dimensions and excavation type of the trench  

should  be  taken  into  consideration.  In  the  determination  of  the  locations  of  the  point  at 
which photographs are  to be  taken,  care  should be  taken not  to  leave any blind  spots. A 
virtual tour of the entire trench can be obtained only under these conditions.  

Bağlarkayas‐2010  Trench was  excavated  as  94 meters  long,  5 meters wide  and  5 meters 
deep on the average (Maximum depth: 8.5 meters). While the northern 40‐meter section of 
the trench     was excavated as a single slot trench, the southern part of  it was excavated as 
multi‐bench  trench  (Figure 8). A gridding of 1 m2 was applied on  the walls of  the  trench. 
Three deformation zones are present within the trench, which are main fault zone, synthetic 
faulting zone and antithetic faulting zone. 

Before starting paleoseismological three dimensional virtual photographing, a general pho‐
tograph  should be  taken which  covers  the  entire  trench  and  shows  the points where  the 
photographs are  to be  taken. This photograph can be  taken,  if possible,  from above, at an 
inclined angle. The general trench photograph is to be used as the index photograph in the 
formation of the virtual tour in the final stage. In this study, the general photograph of the 
Bağlarkayas‐2010 Trench was taken from the fire tower, at an elevation of 25 meters and at 
an inclined angle (Figure 16). 

As  a  result  of  the  evaluation made  taking  into  account  the  form  of  the  trench  and  the 
detailed paleoseismological features on the trench walls, it was decided to take photographs 
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at  15  points  in  the  Bağlarkayas‐2010  Trench  (Figure  16).  The  points where  photographs 
were taken were selected near the parts of the trench walls that contained fault. In order to 
trace the continuation of the fault on one wall of the trench, on the other wall, the floor of 
the trench should also be cleared and the fault traces should be made distinct at the floor as 
well. 

 
Figure 16. The general image of the Bağlarkayas‐2010 Trench taken from the air at an inclined angle. 
Yellow circles represent the points where photographs were taken (look from SW to NE) 
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In the virtual tour to be obtained as a result of this method, the image should be as clear as 
possible.  That’s  why,  one  day  before  photographing,  the  time  and  the  angle  at  which 
sunlight  comes  to  the  trench walls  should be  controlled and  recorded. Thus,  it would be 
planned at which point, at which hour photographs be taken. Since 8 photographs are to be 
taken, an average of 15 minutes can be envisaged for taking photographs at each point.  

4.2. Photographing 

The  hardware  and  software  required  for  Paleoseismological  Three  Dimensional  Virtual 
Photography are presented in Table 2.  
 

Software  The aim of use  Hardware 
The aim of 

use 
Adope Photoshop 

CS5 
Correction of color and light  Tripod  Photographing 

PTGui Pro 9.0  Stitching 
Digital 
camera 

Photographing 

Cubic Converter 2.2.1 Stitching and creating of stages  Pano Head  Photographing 
PTLens 1.5.3  Correction of distortion  Fisheye Lens Photographing 

Panotour Pro 1.6.0  Cretating of Virtual tour  Computer  Office work 

Web Browser 
Internet Explorer, Google Chrome,  Mozilla 

Firefox 
   

Table 2. The hardware and software required for Paleoseismological Three Dimensional Virtual Pho‐
tography 

In this study, Manfrotto 055x probe tripod, Nikon D200 Model and 10.2 megapixel Digital 
photo camera, Manfrotto sph 303 panoramic head and Nikkor fish‐eye objective having 1800 
angle of sight were used.  

At  the stage of photographing, 8 photographs are  taken at each point. Six of  these photo‐
graphs are taken at the horizontal plane using an angle of 600 and thus a horizontal image of 
3600 of  that point  is obtained. Afterwards,  the  sky and  floor  image of  the  same point are 
taken as  two separate photographs and  the  image of  that point at  the vertical plane  is ob‐
tained. In this manner, a total of 8 photographs, 6 of which at horizontal plane and 2 at ver‐
tical plane, of each point are taken. 

4.3. Stitching photographs together and forming scenes 

Paleoseismological Three Dimensional Virtual Photography Method  is a method which  is 
most of the time applied employing some computer programs. However, from time to time 
it requires some manual intervention. In order that the virtual tour to be produced from the 
photographs can be as realistic as possible, some corrections are needed to be made on the 
raw photographs. 

At this stage, first of all, color and light corrections of 8 photographs taken at each point are 
made  using  Adobe  Photoshop  CS5  program.  Following  this,  employing  PTGui  Pro  9.0 
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at  15  points  in  the  Bağlarkayas‐2010  Trench  (Figure  16).  The  points where  photographs 
were taken were selected near the parts of the trench walls that contained fault. In order to 
trace the continuation of the fault on one wall of the trench, on the other wall, the floor of 
the trench should also be cleared and the fault traces should be made distinct at the floor as 
well. 

 
Figure 16. The general image of the Bağlarkayas‐2010 Trench taken from the air at an inclined angle. 
Yellow circles represent the points where photographs were taken (look from SW to NE) 

Paleoseismological Three Dimensional Virtual Photography Method;  
A Case Study: Bağlarkayas-2010 Trench, Tuz Gölü Fault Zone, Central Anatolia, Turkey 

 

223 

In the virtual tour to be obtained as a result of this method, the image should be as clear as 
possible.  That’s  why,  one  day  before  photographing,  the  time  and  the  angle  at  which 
sunlight  comes  to  the  trench walls  should be  controlled and  recorded. Thus,  it would be 
planned at which point, at which hour photographs be taken. Since 8 photographs are to be 
taken, an average of 15 minutes can be envisaged for taking photographs at each point.  

4.2. Photographing 

The  hardware  and  software  required  for  Paleoseismological  Three  Dimensional  Virtual 
Photography are presented in Table 2.  
 

Software  The aim of use  Hardware 
The aim of 

use 
Adope Photoshop 

CS5 
Correction of color and light  Tripod  Photographing 

PTGui Pro 9.0  Stitching 
Digital 
camera 

Photographing 

Cubic Converter 2.2.1 Stitching and creating of stages  Pano Head  Photographing 
PTLens 1.5.3  Correction of distortion  Fisheye Lens Photographing 

Panotour Pro 1.6.0  Cretating of Virtual tour  Computer  Office work 

Web Browser 
Internet Explorer, Google Chrome,  Mozilla 

Firefox 
   

Table 2. The hardware and software required for Paleoseismological Three Dimensional Virtual Pho‐
tography 

In this study, Manfrotto 055x probe tripod, Nikon D200 Model and 10.2 megapixel Digital 
photo camera, Manfrotto sph 303 panoramic head and Nikkor fish‐eye objective having 1800 
angle of sight were used.  

At  the stage of photographing, 8 photographs are  taken at each point. Six of  these photo‐
graphs are taken at the horizontal plane using an angle of 600 and thus a horizontal image of 
3600 of  that point  is obtained. Afterwards,  the  sky and  floor  image of  the  same point are 
taken as  two separate photographs and  the  image of  that point at  the vertical plane  is ob‐
tained. In this manner, a total of 8 photographs, 6 of which at horizontal plane and 2 at ver‐
tical plane, of each point are taken. 

4.3. Stitching photographs together and forming scenes 

Paleoseismological Three Dimensional Virtual Photography Method  is a method which  is 
most of the time applied employing some computer programs. However, from time to time 
it requires some manual intervention. In order that the virtual tour to be produced from the 
photographs can be as realistic as possible, some corrections are needed to be made on the 
raw photographs. 

At this stage, first of all, color and light corrections of 8 photographs taken at each point are 
made  using  Adobe  Photoshop  CS5  program.  Following  this,  employing  PTGui  Pro  9.0 
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program,  photographs  are  connected  by  stitching. At  the  first  stage  of  the  connection,  6 
photographs  taken  at horizontal plane  and  the  sky  image  taken  at  the  vertical plane  are 
used. During  this  process,  from  time  to  time manual  corrections may  be  required when 
common  parts  of  the  photographs  are  overlapped.  At  the  end  of  the  first  stage  of  the 
connection, all photographs, except the floor image, become stitched together. 

These 7 stitched photographs are then transferred to Cubic Converter 2.2.1 program. Cubic 
Converter 2.2.1 program creates partial photographs by dividing the  image composed of 7 
stitched photographs into 6 parts in the form of cubes. One of these partial photographs is 
the floor photograph yet to be completed. 

To complete the floor photograph, of the raw photographs taken at first, the one belonging 
to  the  floor  is opened  in  the program PT  lens 1.5.3. The  image, which  is obtained after  its 
distortion  correction  is made  in  this  program,  is  assembled with  the  partial  photograph 
belonging to the floor. This assembled photograph is again transferred to the program Cubic 
Converter 2.2.1 and thus the floor photograph becomes completed. Lastly, the image of the 
whole scene is exported in TIFF  format from the Cubic Converter 2.2.1 program. In Figure 
17, the stitched and connected scene image belonging to the point 8 (see SE second bench in 
Figure 16) of Bağlarkayas‐2010 Trench is presented.  

By repeating these processes for all of the scenes, a total of 15 files were obtained. 

  
Figure 17. The scene image obtained as a result of stitching and connecting the photographs belonging 
to the point 8 (see SE second bench in Figure 16) of Bağlarkayas‐2010 Trench.  

4.4. Connecting the scenes and forming the virtual tour  

All of  the  scenes  that are  connected and  recorded are opened  in Panotour 1.6.0 program. 
Transition  links  are  formed  for  the  transition  of  the  scenes with  each  other  to  be made. 
Afterwards, index photograph is imported into the program and transition links are added 
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to  the  index  photograph  as well.  In  this manner,  the  access  to  a  desired  scene  is made 
possible both over the virtual tour and over the index photograph. 

The completed virtual tour is recorded as MTML file. This file not only makes it possible the 
visual presentation of a trench study to the reader but also makes significant contributions 
especially at the stage of interpretation of the trench data 

You can reach the virtual tour produced employing Paleoseismological Three Dimensional 
Virtual Photography Method developed in this study over the following link:  

https://hotfile.com/dl/155062161/c15656d/webquality.rar.html 

5. Results 

In this study, a new photography method for paleoseismological studies was developed and 
named ‘Paleoseismological Three Dimensional Virtual Photography Method’. 

It was  observed  that  this method  could  be  successfully  applied  especially  in  deep  and 
benched paleoseismological trench excavations. 

The most important advantage of this method is that all the geologic detail within the trench 
can be  transferred  to  the reader without any  loss of data and with high resolution.  In  this 
manner, the reader is given the right to interpret. 

Paleoseismological Three Dimensional Virtual Photography Method is mainly composed of 
four  stages which  are  planning,  photographing,  forming  scenes  by  stitching  the  photo‐
graphs together and forming the virtual tour by connecting the scenes. 

The virtual tour obtained as a result of this method enables the reader to make a tour, feel‐
ing as if he were really there. 

The method has been applied for the first time in this study on the Akhisar‐Klç Segment of 
the Tuz Gölü Fault zone which is one of the most important active fault zones of the Central 
Anatolia Region. 

Tuz Gölü Fault Zone (TGFZ) is a NW‐SE trending, dipping towards SW, active, right lateral 
strike  slip  component  normal  fault  zone which  extends  between  north  of  Tuz Gölü  and 
Kemerhisar (Niğde) and has a length of 200 km.    

TGFZ  is composed of fault segments that have  lengths varying between 4 and 33 km. The 
Akhisar‐Klç Segment is one of the most important segments of this zone owing to its geo‐
logical fault length and morphotectonic features.   

The total amount of vertical displacement of the Akhisar‐Klç Segment is 268 meters accord‐
ing to Lower Pliocene aged Kzlkaya Ignimbrites. 

According  to  the  calculation  made  taking  into  account  the  total  amount  of  vertical 
displacement  (268 meters) and  the age of Kzlkaya  Ignimbrites  (5 million years),  the  slip 
rate of the Akhisar‐Klç Segment during the period from Lower Pliocene to the present day 
is 0.0536 mm/year. 
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program,  photographs  are  connected  by  stitching. At  the  first  stage  of  the  connection,  6 
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to  the  index  photograph  as well.  In  this manner,  the  access  to  a  desired  scene  is made 
possible both over the virtual tour and over the index photograph. 

The completed virtual tour is recorded as MTML file. This file not only makes it possible the 
visual presentation of a trench study to the reader but also makes significant contributions 
especially at the stage of interpretation of the trench data 
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can be  transferred  to  the reader without any  loss of data and with high resolution.  In  this 
manner, the reader is given the right to interpret. 
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four  stages which  are  planning,  photographing,  forming  scenes  by  stitching  the  photo‐
graphs together and forming the virtual tour by connecting the scenes. 

The virtual tour obtained as a result of this method enables the reader to make a tour, feel‐
ing as if he were really there. 

The method has been applied for the first time in this study on the Akhisar‐Klç Segment of 
the Tuz Gölü Fault zone which is one of the most important active fault zones of the Central 
Anatolia Region. 

Tuz Gölü Fault Zone (TGFZ) is a NW‐SE trending, dipping towards SW, active, right lateral 
strike  slip  component  normal  fault  zone which  extends  between  north  of  Tuz Gölü  and 
Kemerhisar (Niğde) and has a length of 200 km.    

TGFZ  is composed of fault segments that have  lengths varying between 4 and 33 km. The 
Akhisar‐Klç Segment is one of the most important segments of this zone owing to its geo‐
logical fault length and morphotectonic features.   

The total amount of vertical displacement of the Akhisar‐Klç Segment is 268 meters accord‐
ing to Lower Pliocene aged Kzlkaya Ignimbrites. 

According  to  the  calculation  made  taking  into  account  the  total  amount  of  vertical 
displacement  (268 meters) and  the age of Kzlkaya  Ignimbrites  (5 million years),  the  slip 
rate of the Akhisar‐Klç Segment during the period from Lower Pliocene to the present day 
is 0.0536 mm/year. 
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In  this  study,  a  paleoseismological  trench  study  has  been  conducted  on  the Akhisar‐Klç 
Segment of TGFZ for the first time and the trench has been named ‘Bağlarkayas‐2010 Trench’. 

According to the paleoseismological findings obtained from Bağlarkayas‐2010 Trench, two 
earthquakes that resulted in surface faulting occurred on the Akhisar‐Klç Segment during 
the  last 10 500 years. The  first of  these earthquakes occurred approximately  in  the year 10 
000 B.P. and the second one took place in the year 5336 B.P. Consequently, the elapse time 
from the last earthquake up to the present is approximately 5336 years. 

The amount of the average vertical displacement accumulated on the Akhisar‐Klç Segment 
from  the  last  earthquake  to  the  present  time  was  calculated  making  use  of  empirical 
equations (Wells and Coppersmith, 1994) as 28.76 cm. 

An average displacement of 25 cm was measured in the earthquakes that were defined and 
dated within Bağlarkayas‐2010 Trench. According to the evaluation made taking into con‐
sideration this value together with the slip rate (0.0536 mm/year), the earthquake recurrence 
interval for the Akhisar‐Klç Segment was calculated as 4664 years. 

The  fact  that  the  average  earthquake  recurrence  interval  (4664  years)  is  smaller  than  the 
elapse time from the last earthquake to the present day indicates that the Akhisar‐Klç Seg‐
ment has  completed  its average  earthquake  recurrence  interval and  could produce  earth‐
quake(s) at any moment. 

The geologic fault length of the Akhisar‐Klç Segment is 27 km. The moment magnitude of 
the maximum earthquake that this segment could produce in case the whole of it were to be 
broken was calculated as M = 6.74 making use of the empirical equations proposed by Wells 
and Coppersmith (1994). 

According  to  the  computations made  using  the  other  equations  of  the  same  study,  the 
amount of the maximum displacement which could occur in an earthquake with the magni‐
tude M = 6.74 is MD = 1.25 meters and the amount of the average displacement is AD = 0.62 
meters. 

A displacement of 25 cm was measured in both of the earthquakes defined by means of the 
paleoseismological  excavation  studies  conducted  in  the  trench. This value  is  smaller  than 
the amount of the average displacement that a pure normal fault with a length of 27 km can 
produce. The reason for this difference may be the fact that the fault has a minor strike slip 
component. Or  the whole of  the segment  that  is 27 km  long  is not broken.  In  this case,  in 
order for a displacement of 25 cm to occur, the moment magnitude of the fault is expected to 
be M = 6.10 and the required surface rupture length for an earthquake with the magnitude 
M =6.10 to occur is expected to be SRL = 10.96 km. 
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1. Introduction 

The High Atlas of Morocco, representing the southernmost element of the Perimediterrane‐
an Alpine belts,  is a  typical example of  intracontinental belt  (Mattauer et al., 1977).  It was 
formed within  the North African plate during  convergence  of  the African  and European 
plates during the Cenozoic (Dewey et al., 1989; Gomez et al., 2000). Like other intracontinen‐
tal mountain belts, the High Atlas shows a double sense of vergence and a complex evolu‐
tion of timing and sequence of thrusting.  

Many  studies have  emphasized  the  role of  the  inversion  tectonics  in  the  evolution of  the 
High Atlas  system  (Proust,  1973;  Jacobshagen  et  al.,  1988; Giese  and  Jacobshagen,  1992; 
Laville and Piquè, 1992; Beauchamp et al., 1996, 1999; Mustaphi et al., 1997; Hafid, 2000). 
Thrust and  fold structures would resulted  from  the reactivation  (inversion), caused by  the 
Cenozoic  compressional  events,  of  the  preexisting  extensional  faults  associated with  the 
Triassic‐Liassic Atlasic rifting. 

In this context several authors considered strike‐slip faulting as an important component of 
the Alpine  evolution  of  the High Atlas  belt  (Mattauer  et  al.,  1977;  Fraissinet  et  al.,  1988; 
Froitzheim et al., 1988; Laville and Piquè, 1991, 1992; Morel et al., 2000; Piquè et al., 2002). 
However, more recent studies (Frizon de Lamotte et al., 2000; Teixell et al., 2003, 2005; Arbo‐
leya et al., 2004; Ayarza et al., 2005; Missenard et al., 2006) have been aimed to the definition 
of the geodynamic model for the Alpine evolution of the High Atlas belt. As a consequence 
structural studies have been performed within a regional scale geodynamic pure compres‐
sional framework, neglecting the kinematic meaning of data. Therefore, despite the fact that 
the geometries of deformation structures are locally well known, the details of Alpine struc‐

© 2012 Ottria et al., licensee InTech. This is a paper distributed under the terms of the Creative Commons
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an Alpine belts,  is a  typical example of  intracontinental belt  (Mattauer et al., 1977).  It was 
formed within  the North African plate during  convergence  of  the African  and European 
plates during the Cenozoic (Dewey et al., 1989; Gomez et al., 2000). Like other intracontinen‐
tal mountain belts, the High Atlas shows a double sense of vergence and a complex evolu‐
tion of timing and sequence of thrusting.  

Many  studies have  emphasized  the  role of  the  inversion  tectonics  in  the  evolution of  the 
High Atlas  system  (Proust,  1973;  Jacobshagen  et  al.,  1988; Giese  and  Jacobshagen,  1992; 
Laville and Piquè, 1992; Beauchamp et al., 1996, 1999; Mustaphi et al., 1997; Hafid, 2000). 
Thrust and  fold structures would resulted  from  the reactivation  (inversion), caused by  the 
Cenozoic  compressional  events,  of  the  preexisting  extensional  faults  associated with  the 
Triassic‐Liassic Atlasic rifting. 

In this context several authors considered strike‐slip faulting as an important component of 
the Alpine  evolution  of  the High Atlas  belt  (Mattauer  et  al.,  1977;  Fraissinet  et  al.,  1988; 
Froitzheim et al., 1988; Laville and Piquè, 1991, 1992; Morel et al., 2000; Piquè et al., 2002). 
However, more recent studies (Frizon de Lamotte et al., 2000; Teixell et al., 2003, 2005; Arbo‐
leya et al., 2004; Ayarza et al., 2005; Missenard et al., 2006) have been aimed to the definition 
of the geodynamic model for the Alpine evolution of the High Atlas belt. As a consequence 
structural studies have been performed within a regional scale geodynamic pure compres‐
sional framework, neglecting the kinematic meaning of data. Therefore, despite the fact that 
the geometries of deformation structures are locally well known, the details of Alpine struc‐
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tural  evolution of  the High Atlas belt, particularly kinematic  information,  are  still poorly 
known. 

In  this  contribution we  present  the  results  of  a  structural  and  kinematic  study we  have 
carried  out  in Morocco  along  a  transect  crossing  the Western High Atlas  and  along  the 
southern margin of the Central High Atlas in the Tinerhir‐Boumalne area, two key sectors of 
the High Atlas belt. A main objective of this paper is to establish the possible relationships 
between  the  described  structures  to  better  understand  the  general  processes  of 
intracontinental mountain building that have constructed the High Atlas belt. 

Our  structural  and  kinematic  study,  suggesting main  transpressional  imbricate  systems, 
indicates that strike‐slip movements played an important role in the deformation evolution 
of  the High Atlas  fold  and  thrust belt. We propose  that  the main Alpine deformation of 
High Atlas belt was transpressional in character, with efcient kinematic strain partitioning 
focussing the strike‐slip component along pre‐existing major faults. The potential inuence 
of pre‐existing tectonic boundaries on weakness and evolving tectonic fabrics on kinematic 
strain partitioning can be therefore emphasized.  

2. Regional geology 

The High Atlas represents the highest mountain belt of Morocco, with peaks of over 4000 m 
a.s.l.  (Mt.  Toubkal,  4165 m),  crossing  the  country  along  the  SW‐NE  direction  from  the 
Atlantic Ocean to Algeria for a  length of about 2000 km (800 km  in Morocco) and a width 
ranging from about 50 km to 100 km, framed between the Meseta domains (Morocco Meseta 
and Oran Meseta) to the north, and the northern boundary of the West African Craton (Anti 
Atlas belt) to the south (Figure 1). 

The High Atlas fold and thrust belt is formed by a Precambrian and Paleozoic basement and 
a Mesozoic‐Cenozoic succession. The pre‐Mesozoic basement is exposed in several inliers of 
the High Atlas,  forming  the most elevated areas of  the Western High Atlas. The Mesozoic 
successions, mostly  Jurassic  in age,  crop out almost exclusively  in  the Central High Atlas 
and  the Atlantic basin  south of Essaouira  (Figure 1). The Cenozoic deposits,  substantially 
absent along the belt axis, characterize the High Atlas boundaries with the plains where the 
Neogene formations deposited. 

In  the Western High Atlas,  the Precambrian basement  crops out mostly  in  the Ouzellarh 
Block, being composed by metamorphic  rocks and granitoids  topped by  late Precambrian 
volcanics. The Paleozoic succession ranges from Lower Cambrian to Carboniferous and it is 
mostly characterized by clastic rocks deformed during the Variscan orogeny. In particular, 
the Late Visean‐Early Westphalian tectonic event (Main Variscan Phase; Michard et al. 2008 
and references) produced tight folds associated with metamorphism and granite intrusions. 
These  folds show NE‐SW  to N‐S axes and sub‐vertical  to generally E‐dipping axial planes 
(western vergence) and developed a pervasive axial plane cleavage. The P‐T conditions of 
metamorphism did not exceeded  low‐grade greenschist‐facies conditions during  the main 
Variscan folding, except in the regions close to the granite intrusions (Michard et al., 2008). 
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However the Variscan structural pattern is dominated by ENE‐WSW to NE‐SW major dex‐
tral fault zones (e.g. Tizi nʹTest, Medinat, Erdouz) which broke up the Western High Atlas 
into  several  structural  blocks  (Proust  et  al.,  1977; Ouanaimi  and  Petit,  1992; Houari  and 
Hoepffner, 2003; Hoepffner et al., 2005). A  recent paper  (Dias et al., 2011) emphasises  the 
occurrence  of WNW‐ESE  sinistral  shear  zones,  already  documented  by  Fraissinet  et  al. 
(1988),  in  the  framework  of  conjugated  fault  systems with  the  ENE‐WSW  dextral  shear 
zones developed during the main Variscan phase. 

 
Figure 1. Schematic structural map of Morocco with location of Figures 2 and 6 (modified after Hafid et 
al., 2006 and Michard et al., 2008). SAF: South Atlas Fault; NAF: North Atlas Front; TnTFs: Tizi n’Test 
Fault system; JeT: Jebilet Thrust; A: Agadir; C: Casablanca; F: Fes; G: Gibraltar; M: Marrakech; O: Oujda; 
R: Rabat; T: Tinerhir. 
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tural  evolution of  the High Atlas belt, particularly kinematic  information,  are  still poorly 
known. 
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The High Atlas represents the highest mountain belt of Morocco, with peaks of over 4000 m 
a.s.l.  (Mt.  Toubkal,  4165 m),  crossing  the  country  along  the  SW‐NE  direction  from  the 
Atlantic Ocean to Algeria for a  length of about 2000 km (800 km  in Morocco) and a width 
ranging from about 50 km to 100 km, framed between the Meseta domains (Morocco Meseta 
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However the Variscan structural pattern is dominated by ENE‐WSW to NE‐SW major dex‐
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into  several  structural  blocks  (Proust  et  al.,  1977; Ouanaimi  and  Petit,  1992; Houari  and 
Hoepffner, 2003; Hoepffner et al., 2005). A  recent paper  (Dias et al., 2011) emphasises  the 
occurrence  of WNW‐ESE  sinistral  shear  zones,  already  documented  by  Fraissinet  et  al. 
(1988),  in  the  framework  of  conjugated  fault  systems with  the  ENE‐WSW  dextral  shear 
zones developed during the main Variscan phase. 
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The Mesozoic succession of  the High Atlas belt started with  the Late Permian‐Triassic red 
beds (conglomerates, sandstones, siltstones and mudstones), unconformably resting on the 
Lower Paleozoic rocks or on the Precambrian basement. These continental deposits (Fabuel‐
Perez  et  al.,  2009)  represent  the  detrital  infilling  of  basins  developed  during  the  Late 
Permian‐Triassic Atlasic pre‐rifting phase when  the Variscan shear zones were reactivated 
as normal and strike‐slip faults. The pre‐rift deposits are capped by tholeiitic basalt flows of 
the CAMP (Central Atlantic Magmatic Province) that provide absolute ages of about 200 Ma 
corresponding  to  the Triassic‐Jurassic  transition  (Fiechtner  et  al.,  1992; Knight  et  al, 2004; 
Marzoli et al, 2004). 

The overlying limestones and dolomites represent the transgressive Lower Liassic platform. 
Within the Liassic the transition from massive carbonates to a layered sequence of marls and 
limestones  indicates  a  platform‐basin  boundary  documenting  the  progressive  disruption 
and drowning of  the Liassic platform  (Jossen and Filali‐Moutei, 1992). The Upper Liassic‐
Lower  Dogger  (from  Toarcian  to  Bajocian)  are  varicolored marls  and  reefal  limestones 
underlying  Bathonian  red  sandstones  and  silty  shales  pointing  to  a  continental 
sedimentation  (e.g. Ellouz et al., 2003). The Cretaceous  is characterized by  red sandstones 
and  conglomerates  (ʺInfracenomanianʺ;  Gauthier,  1957)  evolving  to  platform  white 
limestones of Cenomanian‐Turonian age which mark a global  transgression  to  the scale of 
the  entire  Atlas  domain  (Ettachfini  and  Andreu,  2004).  During  the  Upper  Cretaceous‐
Paleogene  the  sedimentation  is  mainly  continental  and  lacustrine  with  minor  marine 
bioclastic limestones of Eocene age (Marzoqi and Pascal, 2000). 

The  Neogene  continental  deposits,  occurring  above  a  regional  unconformity,  resulted 
essentially  from  the  syndeformation  erosion  of  the  mountain  belt  (Miocene‐Pliocene 
molasses). 

The post‐Jurassic deposits which probably formed a rather continuous cover overlying the 
High Atlas and  the surrounding areas  (Meseta and Anti Atlas domains) are now exposed 
mainly in the areas bordering northward and southward the High Atlas (Haouz, Souss and 
Ouarzazate  basins), while  they  have  been  largely  eroded  into  the High Atlas  being  pre‐
served only in few limited outcrops. 

The Alpine (Atlasic) tectonic evolution of the High Atlas fold and thrust belt has been gen‐
erally considered to be characterized by at least two main deformation steps spanning in age 
from Late Eocene to Oligocene‐Miocene and from Pliocene to Early Quaternary, respectively 
(Gorler, 1988; Jacobshagen et al., 1988; Giese and Jacobshagen, 1992; Frizon de Lamotte et al., 
2000; El Harfi et al., 2001, 2006; Missenard et al., 2007). Teson and Teixell (2006) documented 
a rather continous thrusting at the southern border of the High Atlas (Boumalne area) active 
from  the Oligocene  to  the Pliocene. Nevertheless Quaternary  tectonics, deforming alluvial 
terraces, has been also documented (e.g. Morel et al., 2000; Sebrier et al., 2006; Cerrina Feroni 
et al., 2007; Delcaillau et al., 2010). 

The  present‐day  seismicity  along  the marginal  zones  of  the High Atlas  testifies  that  the 
orogenic movements are still active. 
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The  tectonic  style  characterizing  the High Atlas  is mainly  thick‐skinned,  as  the basement 
was involved in the compressional deformation (e.g. Frizon de Lamotte et al., 2000; Teixell 
et al., 2003; El Harfi et al., 2006). However, the structures of the southern border have been 
interpreted  as  evolved within  a  thin‐skinned  style of deformation  (e.g. Beauchamp  et  al., 
1999; Bennami et al., 2001; Teixell et al., 2003). 

The  limits  that bound,  to  the north and  to  the  south,  the High Atlas orogenic  system are 
represented by two tectonic lineaments of regional importance. 

In particular, the northern boundary of the Western High Atlas is represented by a complex 
system of thrusts and high angle faults that divides the main range from the Haouz Plain. 

The  northern  border  of  the  Central  High  Atlas  belt  is  marked  by  a  N‐verging  thrust, 
associated with strike‐slip  faults,  that  finds  its westernward extension with  the  thrust  that 
subtends and bounds northward the Jebilet range (Figure 1). On the contrary, the southern 
boundary of the Central High Atlas matches the South Atlas Fault Zone (Russo and Russo, 
1934),  a  major  tectonic  feature  extending  from Morocco,  where  the  High  Atlas  belt  is 
juxtaposed to the Anti Atlas, to Tunisia (Bracene et al., 1998). In the Western High Atlas the 
South Atlas  Fault  Zone  corresponds  to  the western  termination  of  the  Tizi  n’Test  Fault 
system. 

3. The studied sectors 

We have focused our study in two selected sectors corresponding to the southern boundary 
of  the Central High Atlas  in  the Tinerhir‐Boumalne  area  and  to  the Western High Atlas 
transect between Imi n’Tanoute and Taroudant region (Figure 1). 

In  these  sectors,  the  occurrence  of Mesozoic‐Cenozoic  deposits  allowed  to  describe  the 
geometry and kinematics of the main Alpine structures and define the ages of the tectonic 
events  that  characterize  the  polyphase  deformation  of  the  High  Atlas  borders.  The 
availability of industry seismic data, discussed  in earlier papers (e.g. Mustaphi et al., 1997; 
Hafid et al., 2006; Sebrier et al., 2006), provided further useful information. 

In particular, the structural study of the Tinerhir‐Boumalne area is important in the under‐
standing of the kinematics induced by the South Atlas Fault Zone. The Western High Atlas 
is a privileged sector where it is possible the study of the entire mountain belt along a rela‐
tively short transect (about 50 km) between its northern and southern boundaries, that is to 
say from the Imi nʹTanoute Fault to the Tizi nʹTest Fault Zone. 

Actually,  whereas  the  Imi  nʹTanoute  Fault  is  located  at  the  northern  boundary  of  the 
Western High Atlas at the margin of the Haouz Plain, from a structural point of view it does 
not represent the northern belt front as the Jebilet range, north of Marrakech (Figure 1), must 
be considered as part of the High Atlas itself (Hafid et al., 2000, 2006; Michard et al., 2008). 
Nevertheless, along the Western High Atlas transect it is possible to acquire new data about 
the  characterization  of  fault  and  thrust‐fold  systems  evolving  from  northern  to  southern 
vergences crossing the belt from north to south. 
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The Mesozoic succession of  the High Atlas belt started with  the Late Permian‐Triassic red 
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Marzoli et al, 2004). 

The overlying limestones and dolomites represent the transgressive Lower Liassic platform. 
Within the Liassic the transition from massive carbonates to a layered sequence of marls and 
limestones  indicates  a  platform‐basin  boundary  documenting  the  progressive  disruption 
and drowning of  the Liassic platform  (Jossen and Filali‐Moutei, 1992). The Upper Liassic‐
Lower  Dogger  (from  Toarcian  to  Bajocian)  are  varicolored marls  and  reefal  limestones 
underlying  Bathonian  red  sandstones  and  silty  shales  pointing  to  a  continental 
sedimentation  (e.g. Ellouz et al., 2003). The Cretaceous  is characterized by  red sandstones 
and  conglomerates  (ʺInfracenomanianʺ;  Gauthier,  1957)  evolving  to  platform  white 
limestones of Cenomanian‐Turonian age which mark a global  transgression  to  the scale of 
the  entire  Atlas  domain  (Ettachfini  and  Andreu,  2004).  During  the  Upper  Cretaceous‐
Paleogene  the  sedimentation  is  mainly  continental  and  lacustrine  with  minor  marine 
bioclastic limestones of Eocene age (Marzoqi and Pascal, 2000). 

The  Neogene  continental  deposits,  occurring  above  a  regional  unconformity,  resulted 
essentially  from  the  syndeformation  erosion  of  the  mountain  belt  (Miocene‐Pliocene 
molasses). 

The post‐Jurassic deposits which probably formed a rather continuous cover overlying the 
High Atlas and  the surrounding areas  (Meseta and Anti Atlas domains) are now exposed 
mainly in the areas bordering northward and southward the High Atlas (Haouz, Souss and 
Ouarzazate  basins), while  they  have  been  largely  eroded  into  the High Atlas  being  pre‐
served only in few limited outcrops. 

The Alpine (Atlasic) tectonic evolution of the High Atlas fold and thrust belt has been gen‐
erally considered to be characterized by at least two main deformation steps spanning in age 
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The  tectonic  style  characterizing  the High Atlas  is mainly  thick‐skinned,  as  the basement 
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3.1. Central High Atlas (Tinerhir‐Boumalne area) 

3.1.1. Geological setting 

The  study  area  corresponds  to  the NE‐SW  trending  zone,  from  Boumalne  and  Tinerhir, 
between the Central High Atlas to the north, and the Eastern Anti Atlas (Saharan Craton) to 
the  south  (Figures  1  and  2).  The  geological  setting  is  characterized  by  the  eastern 
termination of the Ouarzazate basin, a topographic low where most of the Miocene‐Pliocene 
and Quaternary deposits  sedimented.  It  represents  the physiographic  separation between 
Central High Atlas and Eastern Anti Atlas belts. In the Tinerhir area, where the Ouarzazate 
basin ends,  the  two belts  face each other, being  separated only by  the Cretaceous‐Eocene 
succession. 

The  structural  pattern  of  the  southern  boundary  of  the  Central  High  Atlas  between 
Boumalne and Tinerhir is dominated by the high angle faults belonging to the South Atlas 
Fault system showing an overall direction of about N70E. In particular the South Atlas Fault 
main zone corresponds to a strike‐slip fault that juxtaposes a northern block represented by 
the  Central  High  Atlas  belt  s.s.  and  a  southern  block  characterized  by  the  Mesozoic‐
Cenozoic succession unconformably overlapping the Paleozoic basement outcropping north 
the Proterozoic rocks of the Jebel Saghro. The Mesozoic‐Cenozoic succession of the southern 
block  is deformed  by  a  south‐verging  fold‐thrust  system  that  affects  also  the underlying 
Paleozoic basement. The latter is formed by terrigenous clastics with subordinate carbonate 
sediments ranging  in age from Lower Cambrian to Carboniferous (Visean‐Namurian). The 
Paleozoic succession  is characterized by a polyphase deformation consistent with  the Late 
Carboniferous  Variscan  evolution  (Michard  et  al.,  1982;  Hoepffner  et  al.,  2006;  Cerrina 
Feroni  et  al.,  2010). Nevertheless,  a post‐Variscan  tectonics,  connected with  the Cenozoic 
Atlasic orogeny, has been documented in the Eastern Anti Atlas (Malusà et al., 2007). 

In  the Tinerhir area,  the Mesozoic‐Cenozoic  succession which unconformably overlies  the 
Paleozoic basement is characterized by a basal unit formed by Upper Cretaceous continental 
conglomerates  and  sandstones  (ʺInfracenomanianʺ) which directly  overlaps  the Paleozoic 
and  Proterozoic  basement  (Figure  2).  The  pebbles  of  the  conglomerates  are  formed  by 
Precambrian and Paleozoic rocks of  the Anti Atlas domain;  the basal unconformity sealed 
the structures generated by the Variscan deformation. 

Above  the  Infracenomanian deposits  the succession evolves upward  to Upper Cretaceous‐
Eocene mainly marine deposits which  can be  subdivided  in many  lithostratigraphic units 
(Figure 2B). The overlying deposits consist of red pelites and fine sandstones with gypsum 
lenses and intercalations of sandstones and conglomerates (e6‐e7); this lagoonal‐continental 
succession corresponds to the Hadida‐Ait Ouglif formation which has been referred to the 
Upper Eocene‐Early Oligocene (El Harfi et al., 2001). 

The uppermost part of  the Mesozoic‐Cenozoic  succession  is characterized by a very  thick 
(up  to  more  than  700  m)  Miocene‐Pliocene  formation  constituted  by  polygenic 
conglomerates with pebbles of Precambrian to Paleogene rocks. It is deposited in an alluvial 
fan  environment  evolving  to  shales  and  lacustrine  limestones  and  to  alluvial  fan 
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conglomerates  mainly  composed  by  Jurassic  limestone  clasts.  The  Miocene‐Pliocene 
deposits lies unconformably over all the previous formations comprising the  

 
Figure 2. A: Geological map of the Tinerhir‐Boumalne area (simplified after Hindermayer et al., 1977, 
and Milhi, 1997.) indicating the geological cross‐sections of Figure 3. SAF: South Atlas Fault. B: 
Lithostratigraphy of geological cross‐sections in Figure 3. 

Jebel Saghro Precambrian rocks (outside the area represented in the geological map of Figure 
2A). The Miocene‐Pliocene basal contact represents a regional unconformity as the Miocene‐
Pliocene deposits directly overlap also the Middle Jurassic rocks belonging to the stratigraphic 
succession of the Central High Atlas, north of the South Atlas Fault zone (Figure 2B). 
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3.1. Central High Atlas (Tinerhir‐Boumalne area) 
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block  is deformed  by  a  south‐verging  fold‐thrust  system  that  affects  also  the underlying 
Paleozoic basement. The latter is formed by terrigenous clastics with subordinate carbonate 
sediments ranging  in age from Lower Cambrian to Carboniferous (Visean‐Namurian). The 
Paleozoic succession  is characterized by a polyphase deformation consistent with  the Late 
Carboniferous  Variscan  evolution  (Michard  et  al.,  1982;  Hoepffner  et  al.,  2006;  Cerrina 
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Precambrian and Paleozoic rocks of  the Anti Atlas domain;  the basal unconformity sealed 
the structures generated by the Variscan deformation. 

Above  the  Infracenomanian deposits  the succession evolves upward  to Upper Cretaceous‐
Eocene mainly marine deposits which  can be  subdivided  in many  lithostratigraphic units 
(Figure 2B). The overlying deposits consist of red pelites and fine sandstones with gypsum 
lenses and intercalations of sandstones and conglomerates (e6‐e7); this lagoonal‐continental 
succession corresponds to the Hadida‐Ait Ouglif formation which has been referred to the 
Upper Eocene‐Early Oligocene (El Harfi et al., 2001). 

The uppermost part of  the Mesozoic‐Cenozoic  succession  is characterized by a very  thick 
(up  to  more  than  700  m)  Miocene‐Pliocene  formation  constituted  by  polygenic 
conglomerates with pebbles of Precambrian to Paleogene rocks. It is deposited in an alluvial 
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conglomerates  mainly  composed  by  Jurassic  limestone  clasts.  The  Miocene‐Pliocene 
deposits lies unconformably over all the previous formations comprising the  

 
Figure 2. A: Geological map of the Tinerhir‐Boumalne area (simplified after Hindermayer et al., 1977, 
and Milhi, 1997.) indicating the geological cross‐sections of Figure 3. SAF: South Atlas Fault. B: 
Lithostratigraphy of geological cross‐sections in Figure 3. 

Jebel Saghro Precambrian rocks (outside the area represented in the geological map of Figure 
2A). The Miocene‐Pliocene basal contact represents a regional unconformity as the Miocene‐
Pliocene deposits directly overlap also the Middle Jurassic rocks belonging to the stratigraphic 
succession of the Central High Atlas, north of the South Atlas Fault zone (Figure 2B). 
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Figure 3. Geological cross‐sections through the South Atlas Fault zone between Tinerhir and Boumalne 
(location in Figure 2). In sections 1‐1’ and 2‐2’ stereonet diagrams (Equal area projection, lower hemi‐
sphere) represent poles to bedding (yellow circles: normal beds; blue circles: overturned beds), and 
measured fold axes (yellow triangles); the β axes are indicated (red squares). In sections 3‐3’ and 4‐4’ 
stereonet diagrams represent fault planes and striae. 

The Central High Atlas  succession exposed  in  the  study area  consists of Triassic  red  silt‐
stones,  sandstones  and  basalts  evolving  upward  to  Liassic‐Dogger mainly massive  lime‐
stones and dolostones and varicolored marls, locally with gypsum (Figure 2B). 

3.1.2. Structure geometry and kinematics 

The geological‐structural data collected  in  the  field allowed  to produce  four cross‐sections 
that describe  the geometry and kinematic of the main structures occurring at the southern 
margin of the Central High Atlas between Boumalne and Tinerhir villages (Figure 3). 

The outstanding structure  is the South Atlas Fault zone along which the mainly Lower Ju‐
rassic  rocks of  the Central High Atlas succession are  juxtaposed  to  the Cretaceous‐Eocene 
succession of the Anti Atlas block. The main fault zone is characterized by NE‐SW trending 
high angle fault planes displaying horizontal to oblique slickensides that indicate an overall 
dextral displacement (Figure 4A). The kinematic analysis allowed to obtain two palaeostress 
tensors by inversion of the fault data collected along the South Atlas Fault zone northwest of 
Tinehrir (Figure 5). The Imarirene site of measurement evidences an homogeneous popula‐
tion  of NE‐SW  dextral  strike‐slip  faults  compatible with  a  strike‐slip  palaeostress  tensor 
with  a  sub‐horizontal maximum  compression  σ1  axis  directed  roughly E‐W. The dextral 
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strike‐slip  faults  collected at Ait Snane are  conjugated with NNW‐SSE  sinistral  strike  slip 
faults.  This  fault  system  is  consistent with  a  strike  slip  palaeostress  regime  (sub‐vertical 
intermediate compression axis σ2) and a sub‐horizontal σ1 axis showing a NNW‐SSE direc‐
tion (Figure 5). This strike slip tensor is kinematically compatible with the ENE‐WSW trend‐
ing inverse faults occurring in the same site of measurement. 

 
Figure 4. Geometrical and kinematic features along the South Atlas Fault zone in the Tinerhir‐
Boumalne area. A: Main South Atlas Fault plane corresponding to the Lower Jurassic rock wall.  
The direction of the red arrow corresponds to the movement of the missing block, indicating a dextral 
sense of movement. B: Thrust surface affecting the Quaternary deposits. The thrust plane is character‐
ized by the same direction of the South Atlas Fault zone with a top to the South sense of movement. C: 
Hectometre‐scale south‐vergent fold developed in Lower Jurassic rocks  
of the High Atlas domain. D: Hectometre‐scale south‐vergent fold developed  
in the Upper Cretaceous‐Eocene succession of the Anti Atlas domain. 

Thrust  folds  are  structures  characterizing  also  the deformation pattern of  the  study  area, 
affecting  the  Jurassic  rocks  and  the Upper  Cretaceous‐Eocene  succession,  as well  as  the 
Miocene‐Pliocene  deposits  and  the  Quaternary  terrace  gravels  (Figures  3  and  4B).  The 
thrusts  are directed  about ENE‐WSW  (~ N70E), broadly parallel  to  the South Atlas Fault 
zone,  dipping  toward NNW  of  30°‐40°.  The  fault  surfaces  display  down‐dip  slickenside 
striations indicating a top to the S sense of movement. The resulting palaeostress tensors are 
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Figure 3. Geological cross‐sections through the South Atlas Fault zone between Tinerhir and Boumalne 
(location in Figure 2). In sections 1‐1’ and 2‐2’ stereonet diagrams (Equal area projection, lower hemi‐
sphere) represent poles to bedding (yellow circles: normal beds; blue circles: overturned beds), and 
measured fold axes (yellow triangles); the β axes are indicated (red squares). In sections 3‐3’ and 4‐4’ 
stereonet diagrams represent fault planes and striae. 

The Central High Atlas  succession exposed  in  the  study area  consists of Triassic  red  silt‐
stones,  sandstones  and  basalts  evolving  upward  to  Liassic‐Dogger mainly massive  lime‐
stones and dolostones and varicolored marls, locally with gypsum (Figure 2B). 

3.1.2. Structure geometry and kinematics 

The geological‐structural data collected  in  the  field allowed  to produce  four cross‐sections 
that describe  the geometry and kinematic of the main structures occurring at the southern 
margin of the Central High Atlas between Boumalne and Tinerhir villages (Figure 3). 

The outstanding structure  is the South Atlas Fault zone along which the mainly Lower Ju‐
rassic  rocks of  the Central High Atlas succession are  juxtaposed  to  the Cretaceous‐Eocene 
succession of the Anti Atlas block. The main fault zone is characterized by NE‐SW trending 
high angle fault planes displaying horizontal to oblique slickensides that indicate an overall 
dextral displacement (Figure 4A). The kinematic analysis allowed to obtain two palaeostress 
tensors by inversion of the fault data collected along the South Atlas Fault zone northwest of 
Tinehrir (Figure 5). The Imarirene site of measurement evidences an homogeneous popula‐
tion  of NE‐SW  dextral  strike‐slip  faults  compatible with  a  strike‐slip  palaeostress  tensor 
with  a  sub‐horizontal maximum  compression  σ1  axis  directed  roughly E‐W. The dextral 
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strike‐slip  faults  collected at Ait Snane are  conjugated with NNW‐SSE  sinistral  strike  slip 
faults.  This  fault  system  is  consistent with  a  strike  slip  palaeostress  regime  (sub‐vertical 
intermediate compression axis σ2) and a sub‐horizontal σ1 axis showing a NNW‐SSE direc‐
tion (Figure 5). This strike slip tensor is kinematically compatible with the ENE‐WSW trend‐
ing inverse faults occurring in the same site of measurement. 

 
Figure 4. Geometrical and kinematic features along the South Atlas Fault zone in the Tinerhir‐
Boumalne area. A: Main South Atlas Fault plane corresponding to the Lower Jurassic rock wall.  
The direction of the red arrow corresponds to the movement of the missing block, indicating a dextral 
sense of movement. B: Thrust surface affecting the Quaternary deposits. The thrust plane is character‐
ized by the same direction of the South Atlas Fault zone with a top to the South sense of movement. C: 
Hectometre‐scale south‐vergent fold developed in Lower Jurassic rocks  
of the High Atlas domain. D: Hectometre‐scale south‐vergent fold developed  
in the Upper Cretaceous‐Eocene succession of the Anti Atlas domain. 

Thrust  folds  are  structures  characterizing  also  the deformation pattern of  the  study  area, 
affecting  the  Jurassic  rocks  and  the Upper  Cretaceous‐Eocene  succession,  as well  as  the 
Miocene‐Pliocene  deposits  and  the  Quaternary  terrace  gravels  (Figures  3  and  4B).  The 
thrusts  are directed  about ENE‐WSW  (~ N70E), broadly parallel  to  the South Atlas Fault 
zone,  dipping  toward NNW  of  30°‐40°.  The  fault  surfaces  display  down‐dip  slickenside 
striations indicating a top to the S sense of movement. The resulting palaeostress tensors are 
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consistent with  pure  compressive  tectonic  regimes with  sub‐horizontal  σ1  axes  directed 
NNW‐SSE as shown in the Ait Arbi and Sidi Ali Ou Bourk stations (Figure 5). 

 
Figure 5. Geological sketch map with stress invertion results (TENSOR program; Delvaux, 1993). Stere‐
ograms (Schmidt net, lower hemisphere) with traces of fault planes, observed slip lines and slip senses; 
the principal stress axes (S1, S2, S3) and type of stress tensor are reported. 

Northwestward this thrust system links to the high angle faults (South Atlas Fault system) 
displaying an overall asymmetrical positive flower structure geometry (Figure 3). 

The thrust system is associated with a fold system characterized by anticlines and synclines 
showing  steeply  dipping  axial  planes;  the  fold  axes,  generally  showing  sub‐horizontal 
plunging, trend from N70E to about E‐W, again sub‐parallel to the South Atlas Fault trend 
(Figure 4C and 4D). The fold asymmetry  indicates a southward vergence. The sub‐vertical 
limbs of the folds are often affected by thrust faults that cut off the anticline‐syncline hinge 
zones (Figure 3). 

The  analysis  of  the  geological  cross‐sections  indicates  that  the  deformation  is  not 
homogeneously distributed  in  the study area: deformation zones constituted by  folds and 
thrusts are more developed close to the South Atlas Fault zone, while moving to the SE the 
deformation decreases generating more spaced open syncline and anticline folds. 

The geometric‐kinematic analysis suggests  that  thrusting and  folding can be  linked  to  the 
development  of  contemporaneous  strike‐slip  faulting  in  a  complex  polyphase  tectonic 
evolution.  In  fact,  the  relationships  of  the Miocene‐Pliocene deposits  that unconformably 
sealed the fold structures of the Upper Cretaceous‐Eocene succession, and the deformation 
affecting  the Quaternary deposits  indicate  two distinct  tectonic phases  characterizing  the 
Alpine evolution of the southern boundary of the Central High Atlas belt. 
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3.2. Western High Atlas 

The studied sector of the Western High Atlas develops between Imi nʹTanoute village and 
Menizla village (SE of Argana), at the northern limit of the Souss Plain (Figure 6). 

 
Figure 6. Schematic structural map of the Western High Atlas with location of Figures 7 and 9 (modi‐
fied after Hollard et al, 1985). 1: Quaternary; 2: Neogene; 3: Eocene; 4: Cretaceous; 5: Jurassic; 6: Permi‐
an‐Triassic, 7: Carboniferous; 8: Ordovician, Silurian and Devonian; 9: Cambrian; 10: Variscan Granites. 
InTF: Imi n’Tanoute Fault; SekF: Seksaoua Fault; MedF: Medinat Fault; TzMF: Tizi Maachou Fault; IkaF: 
Ikakern Fault; TnTFs: Tizi n’Test Fault system; WAFZ: Western Atlasic Fault Zone. 

The central part of the belt  is formed by a 10 km thick Paleozoic succession, mostly repre‐
sented by  the Cambrian metasediments  (sandstones,  schists and greywackes). East of  the 
Western Atlasic Fault Zone (Cornée and Destombes, 1991), a major N‐S trending Cambrian 
tectonic  lineament  (Figure 6),  the Lower Cambrian succession  is characterized by volcano‐
detritic schists with conglomeratic lenses overlying a complex of schists with arkoses, volca‐
no‐detritic and calcareous intercalations. The Paleozoic succession evolves up to Ordovician 
sandstones and  to Silurian‐Devonian units  respectively composed of black/reddish  schists 
and sandstones and conglomerates with lens of limestones. 

The Carboniferous  formations  are  restricted  to  the  Ida Ou Zal basin  in  the  southwestern 
sector of  the Western High Atlas  (Figure 6).  It  is composed by 1800 m  thick succession of 
conglomerates  followed  by  sandstones,  pelites,  coal  seams  and  argillaceous  sandstones 
alternating with dolomitic calcareous layers (De Koning, 1957). The succession was accumu‐
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consistent with  pure  compressive  tectonic  regimes with  sub‐horizontal  σ1  axes  directed 
NNW‐SSE as shown in the Ait Arbi and Sidi Ali Ou Bourk stations (Figure 5). 

 
Figure 5. Geological sketch map with stress invertion results (TENSOR program; Delvaux, 1993). Stere‐
ograms (Schmidt net, lower hemisphere) with traces of fault planes, observed slip lines and slip senses; 
the principal stress axes (S1, S2, S3) and type of stress tensor are reported. 

Northwestward this thrust system links to the high angle faults (South Atlas Fault system) 
displaying an overall asymmetrical positive flower structure geometry (Figure 3). 

The thrust system is associated with a fold system characterized by anticlines and synclines 
showing  steeply  dipping  axial  planes;  the  fold  axes,  generally  showing  sub‐horizontal 
plunging, trend from N70E to about E‐W, again sub‐parallel to the South Atlas Fault trend 
(Figure 4C and 4D). The fold asymmetry  indicates a southward vergence. The sub‐vertical 
limbs of the folds are often affected by thrust faults that cut off the anticline‐syncline hinge 
zones (Figure 3). 

The  analysis  of  the  geological  cross‐sections  indicates  that  the  deformation  is  not 
homogeneously distributed  in  the study area: deformation zones constituted by  folds and 
thrusts are more developed close to the South Atlas Fault zone, while moving to the SE the 
deformation decreases generating more spaced open syncline and anticline folds. 

The geometric‐kinematic analysis suggests  that  thrusting and  folding can be  linked  to  the 
development  of  contemporaneous  strike‐slip  faulting  in  a  complex  polyphase  tectonic 
evolution.  In  fact,  the  relationships  of  the Miocene‐Pliocene deposits  that unconformably 
sealed the fold structures of the Upper Cretaceous‐Eocene succession, and the deformation 
affecting  the Quaternary deposits  indicate  two distinct  tectonic phases  characterizing  the 
Alpine evolution of the southern boundary of the Central High Atlas belt. 
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3.2. Western High Atlas 

The studied sector of the Western High Atlas develops between Imi nʹTanoute village and 
Menizla village (SE of Argana), at the northern limit of the Souss Plain (Figure 6). 

 
Figure 6. Schematic structural map of the Western High Atlas with location of Figures 7 and 9 (modi‐
fied after Hollard et al, 1985). 1: Quaternary; 2: Neogene; 3: Eocene; 4: Cretaceous; 5: Jurassic; 6: Permi‐
an‐Triassic, 7: Carboniferous; 8: Ordovician, Silurian and Devonian; 9: Cambrian; 10: Variscan Granites. 
InTF: Imi n’Tanoute Fault; SekF: Seksaoua Fault; MedF: Medinat Fault; TzMF: Tizi Maachou Fault; IkaF: 
Ikakern Fault; TnTFs: Tizi n’Test Fault system; WAFZ: Western Atlasic Fault Zone. 

The central part of the belt  is formed by a 10 km thick Paleozoic succession, mostly repre‐
sented by  the Cambrian metasediments  (sandstones,  schists and greywackes). East of  the 
Western Atlasic Fault Zone (Cornée and Destombes, 1991), a major N‐S trending Cambrian 
tectonic  lineament  (Figure 6),  the Lower Cambrian succession  is characterized by volcano‐
detritic schists with conglomeratic lenses overlying a complex of schists with arkoses, volca‐
no‐detritic and calcareous intercalations. The Paleozoic succession evolves up to Ordovician 
sandstones and  to Silurian‐Devonian units  respectively composed of black/reddish  schists 
and sandstones and conglomerates with lens of limestones. 

The Carboniferous  formations  are  restricted  to  the  Ida Ou Zal basin  in  the  southwestern 
sector of  the Western High Atlas  (Figure 6).  It  is composed by 1800 m  thick succession of 
conglomerates  followed  by  sandstones,  pelites,  coal  seams  and  argillaceous  sandstones 
alternating with dolomitic calcareous layers (De Koning, 1957). The succession was accumu‐
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lated during Stephanian‐Autunian time span  in this basin which has been  interpreted as a 
Late Variscan  basin  created  along  a  strike‐slip  fault  system  in  a  transextensional  regime 
(Saber  et  al.,  2001). The  Stephanian‐Autunian deposits  of  the  Ida Ou Zal  basin were de‐
formed by a folding phase with E‐W to ESE‐WNW axial direction developed in a transpres‐
sional tectonic regime (Saber et al., 2001). A more complex tectonic evolution has been pro‐
posed  by  Qarbous  et  al.  (2003)  consisting  in  superimposed  folding  and  faulting  defor‐
mations  in alternating compressional and extensional regimes. The  last deformation stage, 
connected  to  the Alpine  tectonics,  produced  the  reactivation  of  the  ENE‐WSW  faults  as 
reverse faults in the context of a roughly N‐S compression. 

The western boundary of  the Western High Atlas  is characterized by  the Upper Permian‐
Triassic  deposits  (sandstones  and  siltstones) whose  outcrops  are  limited  to  a NNE‐SSW 
trending  basin  (Argana  Corridor).  This  basin  evolves westward  to  the Agadir‐Essaouira 
basin where  the Mesozoic‐Cenozoic  succession developed. The Argana Corridor deposits 
are affected by a network of ENE‐WSW, NE‐SW and WNW‐ESE faults (Tixeront, 1974) that 
extend eastward cutting the Paleozoic basement. 

The Mesozoic‐Cenozoic  succession  characterizes also  the northern  and  southern marginal 
sectors of the Western High Atlas, respectively north the Imi nʹTanoute Fault at the margin 
with  the Haouz Plain and south  the Tizi nʹTest Fault system at  the margin with  the Souss 
Plain. The Souss Plain, which acted as the High Atlas foreland basin during the Cenozoic, 
constitutes an E‐W oriented depression separated from the Ouarzazate basin by the Siroua 
high plateau (Figure 1). 

The Haouz Plain, on the contrary, is interpreted as an intra‐mountain basin located between 
the Jebilet and the High Atlas (Michard et al., 2010) and characterized by Miocene‐Pliocene 
molasse deposits. 

In the following paragraphs we will discuss separately the structural geology of two sectors 
of  the Western High Atlas,  respectively  the  Imi nʹTanoute  area  (northern  sector)  and  the 
Menizla area (southern sector). 

3.2.1. Northern boundary (Imi nʹTanoute Fault) 

The geological  setting  of  the northern  sector  (Imi nʹTanoute  area)  is  characterized by  the 
contact between  the Paleozoic basement and  the Mesozoic‐Cenozoic succession which de‐
velops northward in the Haouz Plain. This contact corresponds to the Imi nʹTanoute Fault, a 
major fault zone showing an about N70 direction (Figure 7). However, ESE of Imi nʹTanoute 
village the unconformable overlap of the Jurassic succession, starting with purple conglom‐
erates  and  sandstones,  above  the Paleozoic  rocks  is preserved. This unconformity  is well 
visible also at the map scale for the strong discordance between the sub‐horizontal Jurassic 
beds and the Paleozoic succession. The latter displays a sub‐vertical attitude, resulted from 
the Variscan tectonics which produced N‐S directed folds associated with a pervasive sub‐
vertical cleavage. Further, this area  is characterized by a N‐S trending thrust, connected to 
the WAFZ, that duplicated the Paleozoic succession with an east vergence. 
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In the Paleozoic succession the Lower‐Middle Cambrian schists and greywackes evolves to 
schists  and  schists with  quartzite  bars  of Ordovician  age. The  Paleozoic  succession  ends 
with Silurian black/reddish schists and Devonian sandstones and conglomerates with  lens 
of limestones. 

 
Figure 7. Geological map of the northern boundary of the High Atlas in the Imi n’Tanoute area (modi‐
fied after Duffaud, 1981). 1: Quaternary; 2: Miocene; 3: Eocene; 4: Paleocene; 5: Upper Cretaceous; 6: 
Cenomanian‐Turonian; 7: Lower Cretaceous; 8: Jurassic; 9: Devonian; 10: Ordovician; 11: Middle Cam‐
brian; 12: Lower Cambrian; 13: normal beds, 14: overturned beds; 15: vertical beds; 16: fold axes, ver‐
gence is indicated; 17: main foliation in Paleozoic rocks; 18: main faults; 19: secondary faults;  
20: tectonic boundaries. InTF: Imi n’Tanoute Fault; SekF: Seksaoua Fault. At the top left of the figure 
stereogram (Schmidt net, lower hemisphere) with traces of fault planes, observed slip lines and slip 
senses. The principal stress axes (S1, S2, S3) and type of stress tensor are indicated. 

The  post‐Jurassic  Mesozoic  succession  of  the  Imi  nʹTanoute  area  begins  with  Lower 
Cretaceous marine  deposits  (yellow  and  reddish marls,  limestones  and  sandstones with 
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lated during Stephanian‐Autunian time span  in this basin which has been  interpreted as a 
Late Variscan  basin  created  along  a  strike‐slip  fault  system  in  a  transextensional  regime 
(Saber  et  al.,  2001). The  Stephanian‐Autunian deposits  of  the  Ida Ou Zal  basin were de‐
formed by a folding phase with E‐W to ESE‐WNW axial direction developed in a transpres‐
sional tectonic regime (Saber et al., 2001). A more complex tectonic evolution has been pro‐
posed  by  Qarbous  et  al.  (2003)  consisting  in  superimposed  folding  and  faulting  defor‐
mations  in alternating compressional and extensional regimes. The  last deformation stage, 
connected  to  the Alpine  tectonics,  produced  the  reactivation  of  the  ENE‐WSW  faults  as 
reverse faults in the context of a roughly N‐S compression. 

The western boundary of  the Western High Atlas  is characterized by  the Upper Permian‐
Triassic  deposits  (sandstones  and  siltstones) whose  outcrops  are  limited  to  a NNE‐SSW 
trending  basin  (Argana  Corridor).  This  basin  evolves westward  to  the Agadir‐Essaouira 
basin where  the Mesozoic‐Cenozoic  succession developed. The Argana Corridor deposits 
are affected by a network of ENE‐WSW, NE‐SW and WNW‐ESE faults (Tixeront, 1974) that 
extend eastward cutting the Paleozoic basement. 

The Mesozoic‐Cenozoic  succession  characterizes also  the northern  and  southern marginal 
sectors of the Western High Atlas, respectively north the Imi nʹTanoute Fault at the margin 
with  the Haouz Plain and south  the Tizi nʹTest Fault system at  the margin with  the Souss 
Plain. The Souss Plain, which acted as the High Atlas foreland basin during the Cenozoic, 
constitutes an E‐W oriented depression separated from the Ouarzazate basin by the Siroua 
high plateau (Figure 1). 

The Haouz Plain, on the contrary, is interpreted as an intra‐mountain basin located between 
the Jebilet and the High Atlas (Michard et al., 2010) and characterized by Miocene‐Pliocene 
molasse deposits. 

In the following paragraphs we will discuss separately the structural geology of two sectors 
of  the Western High Atlas,  respectively  the  Imi nʹTanoute  area  (northern  sector)  and  the 
Menizla area (southern sector). 

3.2.1. Northern boundary (Imi nʹTanoute Fault) 

The geological  setting  of  the northern  sector  (Imi nʹTanoute  area)  is  characterized by  the 
contact between  the Paleozoic basement and  the Mesozoic‐Cenozoic succession which de‐
velops northward in the Haouz Plain. This contact corresponds to the Imi nʹTanoute Fault, a 
major fault zone showing an about N70 direction (Figure 7). However, ESE of Imi nʹTanoute 
village the unconformable overlap of the Jurassic succession, starting with purple conglom‐
erates  and  sandstones,  above  the Paleozoic  rocks  is preserved. This unconformity  is well 
visible also at the map scale for the strong discordance between the sub‐horizontal Jurassic 
beds and the Paleozoic succession. The latter displays a sub‐vertical attitude, resulted from 
the Variscan tectonics which produced N‐S directed folds associated with a pervasive sub‐
vertical cleavage. Further, this area  is characterized by a N‐S trending thrust, connected to 
the WAFZ, that duplicated the Paleozoic succession with an east vergence. 
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In the Paleozoic succession the Lower‐Middle Cambrian schists and greywackes evolves to 
schists  and  schists with  quartzite  bars  of Ordovician  age. The  Paleozoic  succession  ends 
with Silurian black/reddish schists and Devonian sandstones and conglomerates with  lens 
of limestones. 

 
Figure 7. Geological map of the northern boundary of the High Atlas in the Imi n’Tanoute area (modi‐
fied after Duffaud, 1981). 1: Quaternary; 2: Miocene; 3: Eocene; 4: Paleocene; 5: Upper Cretaceous; 6: 
Cenomanian‐Turonian; 7: Lower Cretaceous; 8: Jurassic; 9: Devonian; 10: Ordovician; 11: Middle Cam‐
brian; 12: Lower Cambrian; 13: normal beds, 14: overturned beds; 15: vertical beds; 16: fold axes, ver‐
gence is indicated; 17: main foliation in Paleozoic rocks; 18: main faults; 19: secondary faults;  
20: tectonic boundaries. InTF: Imi n’Tanoute Fault; SekF: Seksaoua Fault. At the top left of the figure 
stereogram (Schmidt net, lower hemisphere) with traces of fault planes, observed slip lines and slip 
senses. The principal stress axes (S1, S2, S3) and type of stress tensor are indicated. 

The  post‐Jurassic  Mesozoic  succession  of  the  Imi  nʹTanoute  area  begins  with  Lower 
Cretaceous marine  deposits  (yellow  and  reddish marls,  limestones  and  sandstones with 
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gypsum of Barremian FIGURE 8 age) followed by a thick Cenomanian‐Turonian sequence 
formed by grey and red marls with anhydrite and by Senonian red and white sandstones 
with  lumachellic  limestones  and  white  marlstones.  The  overlying  Maastrichtian 
conglomerates  and  phosphatic  sandy  marls  and  limestones  were  deposited  above  an 
unconformity  and  evolved  up  to  the  Paleocene‐Eocene  reddish  sandstones  and  brown 
marls. Slightly north of the Imi nʹTanoute village, up to 20 m thick white conglomerates with 
limestone  and  chert  pebbles,  considered  to  be  Oligocene  in  age,  are  also  documented 
unconformably  overlapping  the Eocene  succession  (Zuhlke  et  al.,  2004). Nevertheless  the 
main unconformity  inside  the Cenozoic succession corresponds  to  the basal contact of  the 
Miocene conglomerates and sandstones (molassic deposits) that rest directly above different 
levels  of  the  Upper  Cretaceous‐Eocene  succession,  sealing  the  thrusting  and  folding 
deformation of the first tectonic phase of the Western High Atlas belt. 

 
Figure 8. Geometrical and kinematic features along the northern boundary of High Atlas in the Imi 
n’Tanoute area. A: Panoramic view of the north‐vergent folding in the Cretaceous succession associated 
to the dextral sense of movement of the Imi n’Tanoute Fault. B: Detail of a fault plane (Middle Cambri‐
an) bearing oblique slickenlines with a dextral strike‐slip movement. The direction of the red arrow 
corresponds to the movement of the missing block. C) Shear zone developed in the Lower Cretaceous 
rocks along the Imi n’Tanoute Fault. D: Kilometer‐scale north‐vergent fold developed in Cretaceous‐
Paleogene successions, characterized by a secondary fold with rabbit‐ear geometry. The deformed strata 
are unconformably overlain by the Miocene clastic deposits. 

In the study area, the geological structures at the Western High Atlas northern border can be 
observed  along  a  natural  cross‐section  directed  roughly N‐S  (Figure  8A).  The Cambrian 
metamorphic rocks are  juxtaposed  to  the Cretaceous sedimentary sequences along  the  Imi 
nʹTanoute Fault. A slice of Jurassic rocks is also isolated inside the fault zone. The foliation 
attitude  of  the  Cambrian  metasandstones  and  metapelites,  that  normally  shows  a  sub‐
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vertical N‐S direction,  close  to  the  fault  zone  suffered  a  virgation  produced  by  the  fault 
activity becoming sub‐parallel  to  the fault  itself and showing a northward high angle dip‐
ping  (Figure 7). North  the  Imi nʹTanoute Fault,  the Lower Cretaceous  red marlstones and 
sandstones  belong  to  the  southern  vertical  limb  of  a  syncline‐anticline‐syncline  system 
showing northward vergence. This  folding  system  involved  the entire Mesozoic‐Cenozoic 
succession  of  the  Imi  nʹTanoute  area up  to  the Paleocene‐Eocene deposits,  as  can  be  ob‐
served northwest  the Houdjanene village  (Figure 8D) where  the Turonian  limestones evi‐
dence  a  spectacular  secondary  fold  that  can  be  interpreted  as  a  rabbit‐ear  fold  (Narr & 
Suppe  1994; Missenard  et  al.,  2007).  In  the Houdjanene  cross‐section  the  sub‐horizontal 
(slightly dipping) Miocene conglomerates are unconformable above the sub‐vertical Paleo‐
cene‐Eocene beds (limestones and sandstones). 

The overall axial direction of  the described  fold  system  is directed  sub‐parallel  to  the  Imi 
nʹTanoute Fault, i.e. N70E as evidenced also by the spatial arrangement of the bedding data 
collected in the Cretaceous‐Eocene succession (Figure 7). 

The kinematic data collected along the main fault zone of the Imi nʹTanoute Fault indicate a 
main dextral strike‐slip movement (Figure 8B and 8C) consistent with a strike‐slip tectonic 
regime displaying a sub‐horizontal WNW‐ESE directed maximum compression axis, where 
the associated roughly E‐W directed normal faults are compatible too (Figure 7). 

In  the  Cambrian metasandstones  a  population  of  NNE‐SSW  directed  dextral  strike‐slip 
faults have been also collected, being compatible with a different palaeostress tensor where 
the sub‐horizontal axis is directed ENE‐WSW. 

3.2.2. Southern boundary (Tizi nʹTest Fault system) 

The Paleozoic succession of the Menizla area is characterized by the occurrence of the Upper 
Carboniferous deposits of the Ida ou Zal basin. Unlike the northern boundary of the West‐
ern High Atlas,  the Mesozoic‐Cenozoic  succession  starts with  the  Lower Cretaceous  red 
sandstones directly overlying the Ordovician rocks outcropping in two small inliers north of 
Addouz (Figure 9). The upper part of the succession is characterized by the Maastrichtian‐
Ypresian phosphate series and by the Miocene‐Pliocene continental deposits. 

The Mesozoic‐Cenozoic succession at the southern boundary of the Western High Atlas was 
deformed by southward verging  fold systems comprehensively  formed by  two wide anti‐
clines separated by a wider syncline. The sub‐vertical, locally reversed, southernmost  limb 
of  the southern anticline represents  the margin with  the Quaternary deposits of  the Souss 
Plain. 

For the main object of our study, we analyzed the relationships between the folding struc‐
tures and the Tizi nʹTest Fault system in the area of Tafrawtane (Figures 9 and 10). The main 
fault  that  juxtaposes  the Cambrian rocks with sub‐vertical principal  foliation  to  the Upper 
Cretaceous deposits  is a sub‐vertical dextral strike‐slip  fault directed about E‐W. The rela‐
tive  kinematic data  allow defining  a  strike‐slip  palaeostress  tensor with  a  sub‐horizontal 
NW‐SE trending σ1 axis (Figure 9). 
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gypsum of Barremian FIGURE 8 age) followed by a thick Cenomanian‐Turonian sequence 
formed by grey and red marls with anhydrite and by Senonian red and white sandstones 
with  lumachellic  limestones  and  white  marlstones.  The  overlying  Maastrichtian 
conglomerates  and  phosphatic  sandy  marls  and  limestones  were  deposited  above  an 
unconformity  and  evolved  up  to  the  Paleocene‐Eocene  reddish  sandstones  and  brown 
marls. Slightly north of the Imi nʹTanoute village, up to 20 m thick white conglomerates with 
limestone  and  chert  pebbles,  considered  to  be  Oligocene  in  age,  are  also  documented 
unconformably  overlapping  the Eocene  succession  (Zuhlke  et  al.,  2004). Nevertheless  the 
main unconformity  inside  the Cenozoic succession corresponds  to  the basal contact of  the 
Miocene conglomerates and sandstones (molassic deposits) that rest directly above different 
levels  of  the  Upper  Cretaceous‐Eocene  succession,  sealing  the  thrusting  and  folding 
deformation of the first tectonic phase of the Western High Atlas belt. 

 
Figure 8. Geometrical and kinematic features along the northern boundary of High Atlas in the Imi 
n’Tanoute area. A: Panoramic view of the north‐vergent folding in the Cretaceous succession associated 
to the dextral sense of movement of the Imi n’Tanoute Fault. B: Detail of a fault plane (Middle Cambri‐
an) bearing oblique slickenlines with a dextral strike‐slip movement. The direction of the red arrow 
corresponds to the movement of the missing block. C) Shear zone developed in the Lower Cretaceous 
rocks along the Imi n’Tanoute Fault. D: Kilometer‐scale north‐vergent fold developed in Cretaceous‐
Paleogene successions, characterized by a secondary fold with rabbit‐ear geometry. The deformed strata 
are unconformably overlain by the Miocene clastic deposits. 

In the study area, the geological structures at the Western High Atlas northern border can be 
observed  along  a  natural  cross‐section  directed  roughly N‐S  (Figure  8A).  The Cambrian 
metamorphic rocks are  juxtaposed  to  the Cretaceous sedimentary sequences along  the  Imi 
nʹTanoute Fault. A slice of Jurassic rocks is also isolated inside the fault zone. The foliation 
attitude  of  the  Cambrian  metasandstones  and  metapelites,  that  normally  shows  a  sub‐
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vertical N‐S direction,  close  to  the  fault  zone  suffered  a  virgation  produced  by  the  fault 
activity becoming sub‐parallel  to  the fault  itself and showing a northward high angle dip‐
ping  (Figure 7). North  the  Imi nʹTanoute Fault,  the Lower Cretaceous  red marlstones and 
sandstones  belong  to  the  southern  vertical  limb  of  a  syncline‐anticline‐syncline  system 
showing northward vergence. This  folding  system  involved  the entire Mesozoic‐Cenozoic 
succession  of  the  Imi  nʹTanoute  area up  to  the Paleocene‐Eocene deposits,  as  can  be  ob‐
served northwest  the Houdjanene village  (Figure 8D) where  the Turonian  limestones evi‐
dence  a  spectacular  secondary  fold  that  can  be  interpreted  as  a  rabbit‐ear  fold  (Narr & 
Suppe  1994; Missenard  et  al.,  2007).  In  the Houdjanene  cross‐section  the  sub‐horizontal 
(slightly dipping) Miocene conglomerates are unconformable above the sub‐vertical Paleo‐
cene‐Eocene beds (limestones and sandstones). 

The overall axial direction of  the described  fold  system  is directed  sub‐parallel  to  the  Imi 
nʹTanoute Fault, i.e. N70E as evidenced also by the spatial arrangement of the bedding data 
collected in the Cretaceous‐Eocene succession (Figure 7). 

The kinematic data collected along the main fault zone of the Imi nʹTanoute Fault indicate a 
main dextral strike‐slip movement (Figure 8B and 8C) consistent with a strike‐slip tectonic 
regime displaying a sub‐horizontal WNW‐ESE directed maximum compression axis, where 
the associated roughly E‐W directed normal faults are compatible too (Figure 7). 

In  the  Cambrian metasandstones  a  population  of  NNE‐SSW  directed  dextral  strike‐slip 
faults have been also collected, being compatible with a different palaeostress tensor where 
the sub‐horizontal axis is directed ENE‐WSW. 

3.2.2. Southern boundary (Tizi nʹTest Fault system) 

The Paleozoic succession of the Menizla area is characterized by the occurrence of the Upper 
Carboniferous deposits of the Ida ou Zal basin. Unlike the northern boundary of the West‐
ern High Atlas,  the Mesozoic‐Cenozoic  succession  starts with  the  Lower Cretaceous  red 
sandstones directly overlying the Ordovician rocks outcropping in two small inliers north of 
Addouz (Figure 9). The upper part of the succession is characterized by the Maastrichtian‐
Ypresian phosphate series and by the Miocene‐Pliocene continental deposits. 

The Mesozoic‐Cenozoic succession at the southern boundary of the Western High Atlas was 
deformed by southward verging  fold systems comprehensively  formed by  two wide anti‐
clines separated by a wider syncline. The sub‐vertical, locally reversed, southernmost  limb 
of  the southern anticline represents  the margin with  the Quaternary deposits of  the Souss 
Plain. 

For the main object of our study, we analyzed the relationships between the folding struc‐
tures and the Tizi nʹTest Fault system in the area of Tafrawtane (Figures 9 and 10). The main 
fault  that  juxtaposes  the Cambrian rocks with sub‐vertical principal  foliation  to  the Upper 
Cretaceous deposits  is a sub‐vertical dextral strike‐slip  fault directed about E‐W. The rela‐
tive  kinematic data  allow defining  a  strike‐slip  palaeostress  tensor with  a  sub‐horizontal 
NW‐SE trending σ1 axis (Figure 9). 
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Figure 9. Geological map of the southern boundary of the High Atlas in the Menizla area (modified after 
Choubert, 1957 and Tixeront, 1974). 1: Quaternary; 2: Miocene‐Pliocene; 3: Eocene; 4: Paleocene; 5: Upper 
Cretaceous; 6: Cenomanian‐Turonian; 7: Jurassic; 8: Upper Triassic; 9: Middle Triassic; 10: Permian‐
Triassic; 11: Carboniferous; 12: Devonian; 13: Silurian; 14: Ordovician; 15: Middle Cambrian; 16: Lower 
Cambrian; 17: Variscan Granites; 18: Main faults; 19: Tectonic Boundaries; 20: Direction of tectonic 
transport. ArgF: Argana Fault; BigF: Bigoudine Fault; IfeF: Iferd Fault; TirF: Tirkou Fault; TnTFs: Tizi 
n’Test Fault system. Stereograms (Schmidt net, lower hemisphere) with traces of fault planes, observed slip 
lines and slip senses are reported for the Iferd, Menizla and Tirkou Faults and for Tizi n’Test Fault system 
in the Tafrawtane area. The principal stress axes (S1, S2, S3) and type of stress tensor are indicated. 

Actually, the main fault zone is characterized by a slice of Permian‐Triassic red sandstones 
interposed between the Cambrian and the Cretaceous rocks that are also affected by a south‐
verging thrust that roots into the main sub‐vertical fault plane. 
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The Upper Cretaceous marls  and  limestones  are  affected  by  complex,  disharmonic,  fold 
structures  showing  a  general  southward  vergence.  As  a  result  bedding  is  variable  in 
orientation but it generally strikes ENE‐WSW, sub‐parallel to the main direction of the Tizi 
nʹTest  Fault  system;  bedding dips  follow  the  fold  structures,  being  progressively  steeper 
approaching the fault zone. The axis of the fold system is directed about N70E, sub‐parallel 
to the Tizi nʹTest Fault system direction, showing a slight eastward plunging. 

 
Figure 10. Panoramic view of the south verging folding in the Upper Cretaceous associated to the 
dextral sense of movement of the Tizi n’Test Fault system in the Tafrawtane zone. 

However,  from  a  structural  point  of  view,  the most  important  feature  occurring  in  the 
Menizla area is the Tizi nʹTest Fault system and in particular the western component of this 
major  tectonic  lineament  consisting of different anastomizing branches,  the main  three of 
which (Menizla Fault, Tirkou Fault, Iferd Fault; Baudon et al., 2012) have been studied with 
more detail (Figure 9). 

Starting from the margin with the Souss Plain, the southernmost fault  is the Menizla Fault 
characterized by  strike‐slip movements associated with mostly  south‐verging  thrusts  sub‐
tending sub‐vertical limbs of folds that deformed the Carboniferous rocks. In particular, the 
Menizla Fault developed dextral strike‐slip faulting along high‐angle planes directed about 
E‐W. The  relative palaeostress  tensor  indicates  a maximum  compression directed WNW‐
ESE  (Figure  9);  in  this  tectonic  context  oblique‐normal  faults  can  be  also  compatible  and 
some of these have been detected. 

Moving  toward  the  north,  the  first main  fault  is  the  Tirkou  Fault  showing  a  direction 
varying from E‐W to NE‐SW. The structural analysis was performed where the Tirkou Fault 
trends ENE‐WSW  between  the Carboniferous deposits  and  the Devonian dolostones  and 
shows  a  very  thick  (300‐400  m)  fault  zone  cutting  off  a  slice  of  Permian‐Triassic  red 
sandstones  (Figure  9).  The  mesoscale  observations  evidenced  that  the  Tirkou  Fault  is 
characterized by folds linked to the development of double‐verging thrust systems that root 
in sub‐vertical  fault planes comprehensively describing a positive  flower structure  (Figure 
11A, C). Fold styles vary from structures with rounded hinges to kink‐like or chevron folds 
with  steeply  dipping  axial  planes.  On  average,  the  fold  axes  trend  sub‐parallel  to  the 
direction of the Tirkou Fault zone (~N100E) with shallow plunging. The fold  limbs are cut 
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Figure 9. Geological map of the southern boundary of the High Atlas in the Menizla area (modified after 
Choubert, 1957 and Tixeront, 1974). 1: Quaternary; 2: Miocene‐Pliocene; 3: Eocene; 4: Paleocene; 5: Upper 
Cretaceous; 6: Cenomanian‐Turonian; 7: Jurassic; 8: Upper Triassic; 9: Middle Triassic; 10: Permian‐
Triassic; 11: Carboniferous; 12: Devonian; 13: Silurian; 14: Ordovician; 15: Middle Cambrian; 16: Lower 
Cambrian; 17: Variscan Granites; 18: Main faults; 19: Tectonic Boundaries; 20: Direction of tectonic 
transport. ArgF: Argana Fault; BigF: Bigoudine Fault; IfeF: Iferd Fault; TirF: Tirkou Fault; TnTFs: Tizi 
n’Test Fault system. Stereograms (Schmidt net, lower hemisphere) with traces of fault planes, observed slip 
lines and slip senses are reported for the Iferd, Menizla and Tirkou Faults and for Tizi n’Test Fault system 
in the Tafrawtane area. The principal stress axes (S1, S2, S3) and type of stress tensor are indicated. 

Actually, the main fault zone is characterized by a slice of Permian‐Triassic red sandstones 
interposed between the Cambrian and the Cretaceous rocks that are also affected by a south‐
verging thrust that roots into the main sub‐vertical fault plane. 
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The Upper Cretaceous marls  and  limestones  are  affected  by  complex,  disharmonic,  fold 
structures  showing  a  general  southward  vergence.  As  a  result  bedding  is  variable  in 
orientation but it generally strikes ENE‐WSW, sub‐parallel to the main direction of the Tizi 
nʹTest  Fault  system;  bedding dips  follow  the  fold  structures,  being  progressively  steeper 
approaching the fault zone. The axis of the fold system is directed about N70E, sub‐parallel 
to the Tizi nʹTest Fault system direction, showing a slight eastward plunging. 

 
Figure 10. Panoramic view of the south verging folding in the Upper Cretaceous associated to the 
dextral sense of movement of the Tizi n’Test Fault system in the Tafrawtane zone. 

However,  from  a  structural  point  of  view,  the most  important  feature  occurring  in  the 
Menizla area is the Tizi nʹTest Fault system and in particular the western component of this 
major  tectonic  lineament  consisting of different anastomizing branches,  the main  three of 
which (Menizla Fault, Tirkou Fault, Iferd Fault; Baudon et al., 2012) have been studied with 
more detail (Figure 9). 

Starting from the margin with the Souss Plain, the southernmost fault  is the Menizla Fault 
characterized by  strike‐slip movements associated with mostly  south‐verging  thrusts  sub‐
tending sub‐vertical limbs of folds that deformed the Carboniferous rocks. In particular, the 
Menizla Fault developed dextral strike‐slip faulting along high‐angle planes directed about 
E‐W. The  relative palaeostress  tensor  indicates  a maximum  compression directed WNW‐
ESE  (Figure  9);  in  this  tectonic  context  oblique‐normal  faults  can  be  also  compatible  and 
some of these have been detected. 

Moving  toward  the  north,  the  first main  fault  is  the  Tirkou  Fault  showing  a  direction 
varying from E‐W to NE‐SW. The structural analysis was performed where the Tirkou Fault 
trends ENE‐WSW  between  the Carboniferous deposits  and  the Devonian dolostones  and 
shows  a  very  thick  (300‐400  m)  fault  zone  cutting  off  a  slice  of  Permian‐Triassic  red 
sandstones  (Figure  9).  The  mesoscale  observations  evidenced  that  the  Tirkou  Fault  is 
characterized by folds linked to the development of double‐verging thrust systems that root 
in sub‐vertical  fault planes comprehensively describing a positive  flower structure  (Figure 
11A, C). Fold styles vary from structures with rounded hinges to kink‐like or chevron folds 
with  steeply  dipping  axial  planes.  On  average,  the  fold  axes  trend  sub‐parallel  to  the 
direction of the Tirkou Fault zone (~N100E) with shallow plunging. The fold  limbs are cut 



 
Tectonics – Recent Advances 

 

246 

by  interlinked faults producing  imbricate zones; the fault array associated with these folds 
provided  striations  indicating  inverse‐oblique  displacement. As  a  consequence,  the  SSE‐
dipping  and  the  NNW‐dipping  thrusts  display  roughly  north  and  south  vergences 
respectively.  The  occurring  sub‐vertical  faults  are  characterized  by  nearly  horizontal 
slickensides  showing dextral displacements  (Figure  11B). The  fault data  collected  for  the 
strike‐slip faults of the Tirkou Fault zone indicate a dominant ENE‐WSW fault direction and 
allow  to  obtain  a  palaeostress  tensor  characterized  by  a  sub‐vertical  σ2  axis  and  sub‐
horizontal  σ1  and  σ3  axes  oriented N110E  and N10E  respectively  (Figure  9). Within  the 
obtained palaeostress tensor, ESE‐WNW directed normal faults, such as that observable  in 
Figure 11A, can be also compatible. 

 
Figure 11. Geometrical and kinematic features along the southern boundary of High Atlas in the  
Tirkou Fault zone.  
A: Mesoscale positive flower structure developed in the Carboniferous succession. This structure is 
characterized by double‐verging thrust systems that root in sub‐vertical fault planes, associated to the 
development of double‐verging folds that trend subparallel to the faults.  
B. Detail of a fault plane bearing oblique slickenlines with a dextral strike‐slip movement (Carbonifer‐
ous). The direction of the red arrow corresponds to the movement of the missing block.  
C. Shear zone developed in the Carboniferous rocks with top to the south sense of movement. 

Likewise, the Iferd Fault is outlined by double‐verging structures within an overall dextral 
strike‐slip  fault  zone,  locally  juxtaposing  Silurian  rocks  and  Permian‐Triassic  deposits 
(Figure 9). The flower structures that characterize the Iferd Fault zone are well developed in 
the  Silurian  schists  consisting  of  a  series  of  anastomosing  convex‐upward  reverse  faults 
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which steepen progressively at depth  into sub‐vertical strike‐slip  faults. The reverse  faults 
are directed  about E‐W  steeply dipping  toward N  and  S  and display  opposite  senses  of 
shear, that  is southward and northward respectively (Figure 12A). The  inversion of strike‐
slip  fault data has resulted  in a palaeostress  tensor similar  to  that obtained  for  the Tirkou 
Fault  (Figure 9).  In  the  Ifern Fault zone  the possible development of normal  faults, due  to 
the  permutation  of  σ1  and  σ2  axes,  has  been  documented  by  the  occurrence  of  curved 
striations on a single fault plane suggesting a dextral‐oblique to oblique‐normal movement 
(Figure 12B). 

 
Figure 12. Geometrical and kinematic features along the southern boundary of High Atlas in the Iferd 
Fault zone. A. Anastomosing reverse faults root progressively at depth into sub‐vertical strike‐slip 
faults in the Silurian schists (positive flower structure). The reverse faults are characterized by opposite 
senses of shear. B. Fault plane bearing curved slickenlines suggesting the transition from dextral‐
oblique to oblique‐normal movement. 

3.2.3. The major faults of the inner belt sectors  

In the Western High Atlas, between the Tizi nʹTest Fault system and the Imi nʹTanoute Fault, 
other  two major  faults,  cutting  both  the  Paleozoic  basement  and  the  overlying  Permian‐
Triassic succession, occur: the Ikakern Fault and the Tizi Machou Fault (Figure 13A). 

In  the  studied  outcrops  the  Ikakern  Fault  zone  is  formed  by  nearly  E‐W  dextral  strike‐
slip/oblique faults (Figure 13C) consistent with a palaeostress tensor with a sub‐vertical σ2 
axis  and  sub‐horizontal  σ1  and  σ3  axes  directed WNW‐ESE  and NNE‐SSW  respectively 
(Figure  13A). Several  thrust  faults  associated  to  the main  fault  zone have been observed, 
showing north and south vergences. 

The Tizi Machou Fault shows a dextral map‐scale offset evidenced by the displacement of 
the Western Atlasic Fault Zone. However the sense of shear along  individual faults can be 
rarely deduced  at  the  outcrop  scale  since  kinematic  indicators  are  only  sporadically pre‐
served. The kinematically defined structures suggest a predominance of high‐angle dextral‐
oblique faults clustered along two trends: NNE‐SSW and NE‐SW (Figure 13A and 13B). In 
addition, few about E‐W normal faults occur, showing moderate south‐dipping. 
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by  interlinked faults producing  imbricate zones; the fault array associated with these folds 
provided  striations  indicating  inverse‐oblique  displacement. As  a  consequence,  the  SSE‐
dipping  and  the  NNW‐dipping  thrusts  display  roughly  north  and  south  vergences 
respectively.  The  occurring  sub‐vertical  faults  are  characterized  by  nearly  horizontal 
slickensides  showing dextral displacements  (Figure  11B). The  fault data  collected  for  the 
strike‐slip faults of the Tirkou Fault zone indicate a dominant ENE‐WSW fault direction and 
allow  to  obtain  a  palaeostress  tensor  characterized  by  a  sub‐vertical  σ2  axis  and  sub‐
horizontal  σ1  and  σ3  axes  oriented N110E  and N10E  respectively  (Figure  9). Within  the 
obtained palaeostress tensor, ESE‐WNW directed normal faults, such as that observable  in 
Figure 11A, can be also compatible. 

 
Figure 11. Geometrical and kinematic features along the southern boundary of High Atlas in the  
Tirkou Fault zone.  
A: Mesoscale positive flower structure developed in the Carboniferous succession. This structure is 
characterized by double‐verging thrust systems that root in sub‐vertical fault planes, associated to the 
development of double‐verging folds that trend subparallel to the faults.  
B. Detail of a fault plane bearing oblique slickenlines with a dextral strike‐slip movement (Carbonifer‐
ous). The direction of the red arrow corresponds to the movement of the missing block.  
C. Shear zone developed in the Carboniferous rocks with top to the south sense of movement. 

Likewise, the Iferd Fault is outlined by double‐verging structures within an overall dextral 
strike‐slip  fault  zone,  locally  juxtaposing  Silurian  rocks  and  Permian‐Triassic  deposits 
(Figure 9). The flower structures that characterize the Iferd Fault zone are well developed in 
the  Silurian  schists  consisting  of  a  series  of  anastomosing  convex‐upward  reverse  faults 
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which steepen progressively at depth  into sub‐vertical strike‐slip  faults. The reverse  faults 
are directed  about E‐W  steeply dipping  toward N  and  S  and display  opposite  senses  of 
shear, that  is southward and northward respectively (Figure 12A). The  inversion of strike‐
slip  fault data has resulted  in a palaeostress  tensor similar  to  that obtained  for  the Tirkou 
Fault  (Figure 9).  In  the  Ifern Fault zone  the possible development of normal  faults, due  to 
the  permutation  of  σ1  and  σ2  axes,  has  been  documented  by  the  occurrence  of  curved 
striations on a single fault plane suggesting a dextral‐oblique to oblique‐normal movement 
(Figure 12B). 

 
Figure 12. Geometrical and kinematic features along the southern boundary of High Atlas in the Iferd 
Fault zone. A. Anastomosing reverse faults root progressively at depth into sub‐vertical strike‐slip 
faults in the Silurian schists (positive flower structure). The reverse faults are characterized by opposite 
senses of shear. B. Fault plane bearing curved slickenlines suggesting the transition from dextral‐
oblique to oblique‐normal movement. 

3.2.3. The major faults of the inner belt sectors  

In the Western High Atlas, between the Tizi nʹTest Fault system and the Imi nʹTanoute Fault, 
other  two major  faults,  cutting  both  the  Paleozoic  basement  and  the  overlying  Permian‐
Triassic succession, occur: the Ikakern Fault and the Tizi Machou Fault (Figure 13A). 

In  the  studied  outcrops  the  Ikakern  Fault  zone  is  formed  by  nearly  E‐W  dextral  strike‐
slip/oblique faults (Figure 13C) consistent with a palaeostress tensor with a sub‐vertical σ2 
axis  and  sub‐horizontal  σ1  and  σ3  axes  directed WNW‐ESE  and NNE‐SSW  respectively 
(Figure  13A). Several  thrust  faults  associated  to  the main  fault  zone have been observed, 
showing north and south vergences. 

The Tizi Machou Fault shows a dextral map‐scale offset evidenced by the displacement of 
the Western Atlasic Fault Zone. However the sense of shear along  individual faults can be 
rarely deduced  at  the  outcrop  scale  since  kinematic  indicators  are  only  sporadically pre‐
served. The kinematically defined structures suggest a predominance of high‐angle dextral‐
oblique faults clustered along two trends: NNE‐SSW and NE‐SW (Figure 13A and 13B). In 
addition, few about E‐W normal faults occur, showing moderate south‐dipping. 
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Figure 13. Kinematic data from the inner belt sector. A. Schematic structural map of Figure 6. The two 
principal fault zones, the Tizi Maachou and Ikakern Fault, are evidenced, for which stereograms 
(Schmidt net, lower hemisphere) with traces of fault planes, observed slip lines and slip senses are 
reported. The principal stress axes (S1, S2, S3) and type of stress tensor are indicated for the Ikakern 
Fault only. B. Fault plane bearing oblique slickenlines with a dextral strike‐slip movement developed in 
the Triassic rocks along Tizi Maachou Fault. The direction of the red arrow corresponds to the move‐
ment of the missing block. C. Fault plane bearing oblique slickenlines with a dextral strike‐slip move‐
ment developed in the Cambrian rocks along Ikakern Fault. The direction of the red arrow corresponds 
to the movement of the missing block. 
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4. Discussion 

The  results  of  our  field  study  highlight widespread  Cenozoic  deformation  on  both  the 
southern boundary of the Central High Atlas and on the northern and southern boundaries 
of  the Western High Atlas. The main  deformation  structures  are  represented  by NE‐SW 
trending high angle dextral strike‐slip  faults and sub‐parallel  thrust  faults  linked  together 
forming asymmetric positive flower structures. The overall deformation of these structures 
is  completed by  fold  systems  associated with  the  fault  and  thrust  systems  and  involving 
mainly  the Mesozoic‐Cenozoic  successions.  The  flower  structures  are  typical  structures 
developed  under  a  transpressional  tectonic  regime where  the  deformation  is  partitioned 
between  high‐angle  strike‐slip  faults  and  lower  angle  reverse  faults  (Wilcox  et  al,  1973; 
Sanderson  and  Marchini,  1984;  Tikoff  and  Teyssier,  1994).  Large  scale  geometries  and 
mesoscale data indicate that reverse faults merge into the main NE‐SW oriented strike‐slip 
faults.  Strike‐slip  faults  are  not  offset  by  the  thrusts  and  vice  versa,  this  supporting  that 
thrusts are genetically  related  to  the  sub‐parallel  strike‐slip  faults. The observed  structure 
relationships support therefore that the analysed sectors of the High Atlas belt were affected 
by a transpressional evolution during the Alpine tectonics. 

Along the southern boundary of West and Central High Atlas the fault‐thrust‐fold systems, 
belonging respectively to the Tizi nʹTest Fault system and the South Atlas Fault, show clear 
southward vergences. On the contrary, the structures of the northern margin of the Western 
High Atlas  are  connected with  the  Imi  nʹTanoute  Fault  activity,  being  characterized  by 
northward vergences. 

The kinematic inversion of the collected fault‐slip data in the Western High Atlas indicates 
that  deformation  is  controlled  by  sub‐horizontal  maximum  and  minimum  stress  axes, 
within a strike‐slip tectonic setting with a WNW‐ESE directed σ1 axes (Figure 7, 9 and 13). 
The  lack of pure compressive tensors is probably due to the general scarce preservation of 
kinematic  indicators  on  the  thrust  planes  of  the  analysed  outcrops.  Pure  compressional 
stresses of NW‐SE direction have been  sometime documented  in  the northern part of  the 
Western High Atlas (Amrhar, 2002). 

The  transpressional  character  of  deformation  is  confirmed  by  the  relevant  occurrence  of 
oblique striations on the fault planes, thus that pure strike‐slip and/or pure inverse faults are 
relatively few. 

The WNW‐ESE trending normal faults, which have been collected within some transpressional 
fault zones,  should be also  inserted  in  the documented  tectonic pattern of  the Western High 
Atlas attesting a NNE‐SSW extension in the late stages of the Cenozoic Alpine evolution. 

On  the  contrary, palaeostress determinations  from  the Boumalne‐Tinehrir  area provide both 
strike‐slip  and  compressional  tensors,  with  a  quite  steady  sub‐horizontal  σ1  axis  trending 
NNW‐SSE. The maximum compression σ1 axes obtained from the palaeostress tensors from the 
Central High Atlas are consistent with the palaeostress fields reconstructed in the same area for 
the Pliocene‐Quaternary stage of the High Atlas tectonic evolution by Ait Brahim et al. (2002). 
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Figure 13. Kinematic data from the inner belt sector. A. Schematic structural map of Figure 6. The two 
principal fault zones, the Tizi Maachou and Ikakern Fault, are evidenced, for which stereograms 
(Schmidt net, lower hemisphere) with traces of fault planes, observed slip lines and slip senses are 
reported. The principal stress axes (S1, S2, S3) and type of stress tensor are indicated for the Ikakern 
Fault only. B. Fault plane bearing oblique slickenlines with a dextral strike‐slip movement developed in 
the Triassic rocks along Tizi Maachou Fault. The direction of the red arrow corresponds to the move‐
ment of the missing block. C. Fault plane bearing oblique slickenlines with a dextral strike‐slip move‐
ment developed in the Cambrian rocks along Ikakern Fault. The direction of the red arrow corresponds 
to the movement of the missing block. 

 
Structural Geological Analysis of the High Atlas (Morocco): Evidences of a Transpressional Fold-Thrust Belt 

 

249 

4. Discussion 

The  results  of  our  field  study  highlight widespread  Cenozoic  deformation  on  both  the 
southern boundary of the Central High Atlas and on the northern and southern boundaries 
of  the Western High Atlas. The main  deformation  structures  are  represented  by NE‐SW 
trending high angle dextral strike‐slip  faults and sub‐parallel  thrust  faults  linked  together 
forming asymmetric positive flower structures. The overall deformation of these structures 
is  completed by  fold  systems  associated with  the  fault  and  thrust  systems  and  involving 
mainly  the Mesozoic‐Cenozoic  successions.  The  flower  structures  are  typical  structures 
developed  under  a  transpressional  tectonic  regime where  the  deformation  is  partitioned 
between  high‐angle  strike‐slip  faults  and  lower  angle  reverse  faults  (Wilcox  et  al,  1973; 
Sanderson  and  Marchini,  1984;  Tikoff  and  Teyssier,  1994).  Large  scale  geometries  and 
mesoscale data indicate that reverse faults merge into the main NE‐SW oriented strike‐slip 
faults.  Strike‐slip  faults  are  not  offset  by  the  thrusts  and  vice  versa,  this  supporting  that 
thrusts are genetically  related  to  the  sub‐parallel  strike‐slip  faults. The observed  structure 
relationships support therefore that the analysed sectors of the High Atlas belt were affected 
by a transpressional evolution during the Alpine tectonics. 

Along the southern boundary of West and Central High Atlas the fault‐thrust‐fold systems, 
belonging respectively to the Tizi nʹTest Fault system and the South Atlas Fault, show clear 
southward vergences. On the contrary, the structures of the northern margin of the Western 
High Atlas  are  connected with  the  Imi  nʹTanoute  Fault  activity,  being  characterized  by 
northward vergences. 

The kinematic inversion of the collected fault‐slip data in the Western High Atlas indicates 
that  deformation  is  controlled  by  sub‐horizontal  maximum  and  minimum  stress  axes, 
within a strike‐slip tectonic setting with a WNW‐ESE directed σ1 axes (Figure 7, 9 and 13). 
The  lack of pure compressive tensors is probably due to the general scarce preservation of 
kinematic  indicators  on  the  thrust  planes  of  the  analysed  outcrops.  Pure  compressional 
stresses of NW‐SE direction have been  sometime documented  in  the northern part of  the 
Western High Atlas (Amrhar, 2002). 

The  transpressional  character  of  deformation  is  confirmed  by  the  relevant  occurrence  of 
oblique striations on the fault planes, thus that pure strike‐slip and/or pure inverse faults are 
relatively few. 

The WNW‐ESE trending normal faults, which have been collected within some transpressional 
fault zones,  should be also  inserted  in  the documented  tectonic pattern of  the Western High 
Atlas attesting a NNE‐SSW extension in the late stages of the Cenozoic Alpine evolution. 

On  the  contrary, palaeostress determinations  from  the Boumalne‐Tinehrir  area provide both 
strike‐slip  and  compressional  tensors,  with  a  quite  steady  sub‐horizontal  σ1  axis  trending 
NNW‐SSE. The maximum compression σ1 axes obtained from the palaeostress tensors from the 
Central High Atlas are consistent with the palaeostress fields reconstructed in the same area for 
the Pliocene‐Quaternary stage of the High Atlas tectonic evolution by Ait Brahim et al. (2002). 



 
Tectonics – Recent Advances 

 

250 

Our observations documented a WNW‐ESE compression that was never detected before as 
individual  phase  for  the Cenozoic deformation  of  the Western High Atlas  and  comes  to 
enriche palaeostress evolution of the High Atlas. In fact, analogous WNW‐ESE directions of 
compression have been also evidenced by Qarbous et al. (2003) but referred to the Carbonif‐
erous  (Namurian‐Westphalian)  phase  and  therefore  to  the Variscan  orogeny,  and  to  the 
Middle Permian  tectonics of  the Tizi nʹTest Fault  system. As  the WNW‐ESE  compression 
derived from the fault‐slip data collected along fault zones clearly affecting also the Mesozo‐
ic‐Cenozoic  successions  at  the  High  Atlas  belt  boundaries  (Tizi  nʹTest  Fault  system  at 
Tafrawtane; Imi nʹTanoute Fault) we can consider this compressional direction referable to 
the Alpine orogeny. 

In the  inner belt sectors, the fault zones that do not cut the Cretaceous‐Eocene deposits but 
only  the  Paleozoic  basement  and  the  Permian‐Triassic  rocks  show  geometric‐kinematic 
features similar to those of the bordering fault zones. Therefore they have been interpreted as 
Cenozoic Alpine faults, admitting the possible reactivation of older high‐angle shear zones. 

Regional data and mesostructural analyses suggest the superposition of younger Cenozoic 
deformation on older structural trends producing reactivation of previous major fault zones. 
As  a  consequence,  it  is  a  generally  shared  opinion  that Tizi  nʹTest  Fault  system  and  Imi 
nʹTanoute Fault were active  since  the Early Paleozoic and  in  turn  reactivated more  times 
during the successive tectonic events up to the Alpine Cenozoic phases. 

Following Baudon et al. (2012), also the other about E‐W oriented faults of the Western High 
Atlas (from south to north Tirkou, Iferd and Argana faults; Figure 9) can be  interpreted as 
faults  reactivated  during  the  Alpine  transpressional  phase,  after  deposition  of  the  Late 
Triassic deposits. 

About the timing of deformation, the results of our study define two main episodes of de‐
formation separated by  the basal unconformity of  the Miocene‐Pliocene molassic deposits. 
The  first episode occurred post‐Eocene  time, as  the Upper Cretaceous‐Eocene  successions 
were  deformed  by  fold‐thrust  systems  that were  sealed  by  the  unconformable Miocene‐
Pliocene deposits. 

The  second  tectonic  event  deformed  the  Miocene‐Pliocene  deposits  as  well  as  the 
Quaternary deposits and therefore can be assigned to a Quaternary age. 

We documented the complete polyphase evolution  in the Boumalne‐Tinehrir area (Central 
High  Atlas)  whereas  we  have  not  new  data  about  the  Quaternary  deformation  in  the 
Western High Atlas that has been already documented by Sebrier et al. (2006) in the Souss 
Plain. Likewise, Quaternary reactivations consisting of thrusting associated with strike‐slip 
faulting characterize also  the northern boundaries of Western and Central High Atlas and 
the Houaz Plain (Morel et al., 2000). 

Seismic data suggest that several brittle structures along northern and southern margins of 
the High Atlas belt are still active. The few available focal solutions show that the southern 
boundary of the High Atlas  is characterized mostly by strike slip faulting and subordinate 
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transpressional  mechanisms,  with  the  direction  of  the  maximum  compression  P  axes 
ranging  from NW‐SE  to N‐S  (Serpelloni  et  al.,  2007).  In  particular  the  focal mechanism 
solutions obtained for the earthquakes of magnitude Mb=5.2 occurred on October 23 and 30, 
1992,  in  the Rissani  region  (Eastern Anti Atlas)  indicate  for both events a pure  strike  slip 
faulting (Hanou et al., 2003; Bensaid et al., 2009). The seismogenic zone has been interpreted 
to  be  an  E‐W  trending  structure  that  could  corresponds  to  the  South Atlas  Fault  and/or 
associated structures activated as a dextral strike slip fault. However, the largest earthquake 
ever  recorded  within  the  Atlas  system  corresponds  to  the  event  of M=5.7  occurred  on 
February 29, 1960, which destroyed the Agadir city causing 12.000 victims. 

Also  the GPS data  indicate  that  the deformation  along  the High Atlas  is  still  active  and 
accommodates  about  1.5  mm/year  of  NW‐SE  compression  related  to  the  convergence 
between Africa and Iberia plates (Serpelloni et al., 2007). 

In  addition,  as  more  general  result,  we  propose  two  regional  geological  cross‐sections 
representing  at  the  belt  scale  the  structural  patterns  of Western  and Central High Atlas, 
performed  on  the  basis  of  our  field  studies  integrated  with  literature  data  (Figure  14) 
(Hollard et al, 1985; Froitzheim et al, 1988; Teixell et al., 2003). 

 
Figure 14. Simplified geological cross‐sections through Western (A‐A’) and Central (B‐B’) High Atlas.  
1: Neogene and Quaternary; 2: Mesozoic and Paleogene, 3: Precambrian and Paleozoic. SAF: South 
Atlas Fault; NAF: North Atlas Front; TnTFs: Tizi n’Test Fault system; JeT: Jebilet Thrust; InTF: Imi 
n’Tanoute Fault; TzMF: Tizi Maachou Fault; IkaF: Ikakern Fault. 
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transpressional  mechanisms,  with  the  direction  of  the  maximum  compression  P  axes 
ranging  from NW‐SE  to N‐S  (Serpelloni  et  al.,  2007).  In  particular  the  focal mechanism 
solutions obtained for the earthquakes of magnitude Mb=5.2 occurred on October 23 and 30, 
1992,  in  the Rissani  region  (Eastern Anti Atlas)  indicate  for both events a pure  strike  slip 
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accommodates  about  1.5  mm/year  of  NW‐SE  compression  related  to  the  convergence 
between Africa and Iberia plates (Serpelloni et al., 2007). 

In  addition,  as  more  general  result,  we  propose  two  regional  geological  cross‐sections 
representing  at  the  belt  scale  the  structural  patterns  of Western  and Central High Atlas, 
performed  on  the  basis  of  our  field  studies  integrated  with  literature  data  (Figure  14) 
(Hollard et al, 1985; Froitzheim et al, 1988; Teixell et al., 2003). 

 
Figure 14. Simplified geological cross‐sections through Western (A‐A’) and Central (B‐B’) High Atlas.  
1: Neogene and Quaternary; 2: Mesozoic and Paleogene, 3: Precambrian and Paleozoic. SAF: South 
Atlas Fault; NAF: North Atlas Front; TnTFs: Tizi n’Test Fault system; JeT: Jebilet Thrust; InTF: Imi 
n’Tanoute Fault; TzMF: Tizi Maachou Fault; IkaF: Ikakern Fault. 
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Comprehensively,  these  schematic  cross‐sections  represent  a  possible  model  of  Alpine 
transpressional  evolution  for  the  whole  High  Atlas  belt.  The  main  structures  are 
characterized  by  high‐angle  geometries  and dextral  strike‐slip  kinematics  along  an ENE‐
WSW direction. These  fault zones generated also  thrust planes and  folds  that  in  the  inner 
belt sectors show double vergences at the mesoscale whereas along the bounding areas they 
are more developed characterizing the entire High Atlas belt by a double vergence, as at the 
northern margin  the vergence  is  toward north  (North Atlas Fault and  Imi nʹTanoute Fault 
zones in A‐Aʹ and B‐Bʹ cross‐sections, respectively) while at the southern margin it is toward 
south (South Atlas Fault zone and Tizi nʹTest Fault system in A‐Aʹ and B‐Bʹ cross‐sections, 
respectively). 

The proposed geological cross‐sections evidence also that the Alpine deformation was/is not 
limited  to  the High Atlas mountain range but  involved/involves wider sectors.  In  the B‐Bʹ 
cross‐section the Jebilet Thrust has been interpreted as a low‐angle surface that roots into the 
high‐angle  transpressional  zone  of  the  Imi  nʹTanoute  Fault  (Figure  14)  and  therefore 
Paleozoic  basement  and Mesozoic‐Cenozoic  deposits  of  the Haouz  Plain  are  faulted  and 
folded by the Cenozoic tectonic events. Along the southern boundary of the Western High 
Atlas we  considered  the Alpine  tectonics deforming  the Paleozoic  rocks of  the Anti Atlas 
belt as well as the Souss and Ouarzazate deposits of which they represent the basement, as 
already documented (Sebrier et al., 2006; Malusà et al., 2007). 

5. Conclusion 

The  field  study, mainly  consisting  in detailed mesostructural  analyses,  from  the Western 
High Atlas transect and the Boumalne‐Tinerhir region in the Central High Atlas, indicates a 
major role for transpressional tectonics in the Alpine structural evolution of the High Atlas 
belt. In particular, the deformation in the studied regions is controlled by two regional right‐
lateral  fault  systems  (Tizi  nʹTest‐South  Atlas  and  Imi  nʹTanoute‐North  Atlas)  and  their 
associated structures that involved, at south, the Anti Atlas belt and, at north, the Western 
Meseta domain (Jebilet range). Between these two major tectonic lineaments, a 50 to 100 km 
wide  region  is  characterized  by  a  complex  tectonic  framework,  dominated  by  strike‐slip 
faulting, in which strong uplift and exhumation occurred. 

Kinematic measurements on major fault planes and mesoscale structural analysis reveal that 
the prevailing structural associations correspond  to ENE‐WSW  trending dextral strike‐slip 
faults and sub‐parallel thrust faults, describing typical positive flower structures. 

In  the proposed  transpressional model  (Figure  14)  the High Atlas belt appears  to have  a 
flower structure cross‐sectional geometry with greater amount of thrust displacement along 
its northern and southern boundaries. This pattern showing double‐verging structures  re‐
quires a downward extrapolation of surface thrusts rooting into high‐angle fault zones. 

Fault analyses and palaeostress reconstructions suggest that flower structures and fold sys‐
tems evolved  into a right‐lateral transpression which  is related to a direction of maximum 
compression varying from about E‐W to about N‐S. 
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The  High  Atlas  is  a  significant  example  of  transpressional  belt  dominated  by  strain 
partitioning between distinct strike‐slip and thrust  faults which result  from reactivation of 
pre‐existing structures inherited from the pre‐Alpine complex evolution. 

The  Cenozoic  reactivation  occurred  during  two main  deformation  events:  Late  Eocene‐
Oligocene and Pliocene‐Pleistocene, the latter being still active. 

The High Atlas  can  be  therefore  considered  an  example  of  active  transpressional  belt  as 
defined by Cunningham (2005). 

This study, although incomplete, furnished interesting results that indicate as structural and 
kinematic  analyses  are  important methodologies  and  that  their  future  development  can 
provide  new  data  for  the  better  understanding  crustal  architecture,  history  of  structural 
reactivation, partitioning of  strain and distribution of present‐day  tectonic activity within 
the orogens. Particularly, in this case, the definition of the orogenic mechanisms represents 
the main step for interpreting the origin of topographic elevation, the principal still debated 
topic of the High Atlas geology. 
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1. Introduction 
The role of an active margin of Eurasia during Mesozoic and Cenozoic times was well 
defined (Golonka, 2004). The trench-pulling effect of the north dipping subduction, which 
developed along the new continental margin caused rifting, creating the back-arc basin as 
well as transfer of plates from Gondwana to Laurasia. The present authors applied this 
model to the southern margin of Laurussia during Paleozoic times. The preliminary results 
of their work were presented during the Central European Tectonic Group (CETEG) in 
2011 in Czech Republic. The supercontinent of Laurussia, defined by Ziegler (1989), in-
cluded large parts of Europe and North America. The southern margin of this superconti-
nent stretched out between Mexico and the Caspian Sea area. The present authors attempt-
ed to characterize the entire margin, paying the special attention to Central and Eastern 
Europe. 

2. Methods  

The present authors were using a plate tectonic model, which describes the relative motions 
plates and terranes during Paleozoic times. This model is based on PLATES, GPLATES and 
PALEOMAP software (see Golonka et al. 1994, 2003, 2006a,b, Golonka 2000, 2002, 2007a,b,c, 
2009a,b). The plate tectonic reconstruction programs generated palaeocontinental base 
maps. It takes tectonic features in the form of digitised data files, assembles those features in 
accordance with user specified rotation criteria (Golonka et al. 2006a).  

The rigid, outer part of the earth divided into many pieces known as lithospheric plates, 
comprising both the continental landmasses and oceanic basins These plates are in motion 
relative to each other and to the earth itself. Assuming the earth is a sphere, the motion of a 
plate across the earth's surface can be described as motion about the axis of a pole of rotation 
that goes through the centre of the earth. The intersection of the pole's axis with the earth's 
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surface is referred to by its latitude/longitude coordinates. The distance the plate travels 
about the pole is an angular distance and is recorded in degrees. A stage pole of rotation 
describes the distance a plate moved from one time to the next time (i.e. from 20 Ma to 10 
Ma). A finite pole of rotation describes the total distance a plate moved from some time in 
the past to the present day (i.e. from 20 Ma to 0 Ma). A rotation file contains a list of poles of 
rotation for various plates. The rotation files used by applied software contain finite poles of 
rotation. Thus for each plate, there are several finite poles of rotation for different times in 
the past. Plate models that use rotation files that describe the motion of plates relative to 
other plates are called relative framework models. Among, the data that show the relative 
motions between plates are fracture zones. Fracture zones are essentially flowlines between 
plates. For example, in the South Atlantic, the fracture zones show the motion of South 
America relative to (or away from) Africa. The finite pole of rotation describing this motion 
is a relative pole. South America is referred to as the moving plate and Africa as the fixed 
plate (Golonka et al. 2006a). The rotation file contains a list of finite rotations between pairs 
of tectonic elements, at different episodes of time, with brief bibliographic notes or general 
comments for each individual rotation.  

3. Paleozoic major continental plates and ocean related to the Laurussia 
supercontinent 

The break-of the supercontinent Pannotia (Dalziel at al., 1994) during the latest Precambrian 
times (Golonka, 2000, 2002) lead to the formation of the new continents. Fig 1. depicts the 
position of these continents at the beginning of the Paleozoic. 
 

 
Figure 1. Plate tectonic global map of Early Cambrian (plates position as of 544 Ma). Mollweide projec-
tion. Modified from Golonka (2012). 1 - oceanic spreading center and transform faults, 2 - subduction zone, 
3 - thrust fault, 4 - normal fault, 5 - transform fault.. 
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3.1. Baltica 

The continent Baltica was named after the Baltic Sea. It consisted of a major parts of north-
ern and eastern Europe. It was bounded by the north by the border of the shelf of Norway, 
southern Barents Sea and Novaya Zemlya, on the east by the Ural suture, and on the south-
west by a suture located close, but not quite along the Teisseyre-Tornquist line (Scotese & 
McKerrow, 1990; Golonka et al., 1994). The southern boundary is more controversial. The 
Ukrainian shield certainly belonged to Baltica (Zonenshain et al, 1990).  Perhaps also frag-
ments of the North European platform like the Malopolska block, Bruno-Vistulicum, Moesia 
and other small blocks located now around the Baltic Sea belonged to Baltica (Kalvoda & 
Bábek 2010, Żelaźniewicz et al., 2009, Besutiu, 2001). In Central and southwestern Europe 
the possible boundary of Baltica is marked by the extent of North European plate below the 
Carpathian and Balkan nappes (Figs. 1-3) 

3.2. Gondwana 

The supercontinent Gondwana, also known as Gondwanaland (Vevers, 2004) was named after 
the ancient Indian tribes Gonds; in Sanskrit Gondwana means ”the forest of Gonds”. The con-
tinents forming the core of Gondwana include South America, Africa, Madagascar, India, 
Antarctica and Australia. The location of numerous smaller continental blocks that bordered 
Gondwana is less certain. The following were adjacent to Gondwana at some time during the 
Paleozoic: Yucatan, Florida, Avalonia, central European (Cadomian) terranes between the 
Armorica and Bohemian Massif, Moesia, Iberia, Apulia and the smaller, southern European 
terranes, central Asian terranes (Karakum and others), China (several separate blocks), and the 
Cimmerian terranes of Turkey, Iran, Afghanistan, Tibet and Southeast Asia (Figs, 1, 2). 

 
Figure 2. Plate tectonic map of Gondwana. Late Vendian - Early Cambrian (plates position as of 544 
Ma). Stereographic polar projection. Modified from Golonka (2012). Legend as  in Fig. 1 
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other plates are called relative framework models. Among, the data that show the relative 
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3. Paleozoic major continental plates and ocean related to the Laurussia 
supercontinent 

The break-of the supercontinent Pannotia (Dalziel at al., 1994) during the latest Precambrian 
times (Golonka, 2000, 2002) lead to the formation of the new continents. Fig 1. depicts the 
position of these continents at the beginning of the Paleozoic. 
 

 
Figure 1. Plate tectonic global map of Early Cambrian (plates position as of 544 Ma). Mollweide projec-
tion. Modified from Golonka (2012). 1 - oceanic spreading center and transform faults, 2 - subduction zone, 
3 - thrust fault, 4 - normal fault, 5 - transform fault.. 
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3.1. Baltica 

The continent Baltica was named after the Baltic Sea. It consisted of a major parts of north-
ern and eastern Europe. It was bounded by the north by the border of the shelf of Norway, 
southern Barents Sea and Novaya Zemlya, on the east by the Ural suture, and on the south-
west by a suture located close, but not quite along the Teisseyre-Tornquist line (Scotese & 
McKerrow, 1990; Golonka et al., 1994). The southern boundary is more controversial. The 
Ukrainian shield certainly belonged to Baltica (Zonenshain et al, 1990).  Perhaps also frag-
ments of the North European platform like the Malopolska block, Bruno-Vistulicum, Moesia 
and other small blocks located now around the Baltic Sea belonged to Baltica (Kalvoda & 
Bábek 2010, Żelaźniewicz et al., 2009, Besutiu, 2001). In Central and southwestern Europe 
the possible boundary of Baltica is marked by the extent of North European plate below the 
Carpathian and Balkan nappes (Figs. 1-3) 

3.2. Gondwana 

The supercontinent Gondwana, also known as Gondwanaland (Vevers, 2004) was named after 
the ancient Indian tribes Gonds; in Sanskrit Gondwana means ”the forest of Gonds”. The con-
tinents forming the core of Gondwana include South America, Africa, Madagascar, India, 
Antarctica and Australia. The location of numerous smaller continental blocks that bordered 
Gondwana is less certain. The following were adjacent to Gondwana at some time during the 
Paleozoic: Yucatan, Florida, Avalonia, central European (Cadomian) terranes between the 
Armorica and Bohemian Massif, Moesia, Iberia, Apulia and the smaller, southern European 
terranes, central Asian terranes (Karakum and others), China (several separate blocks), and the 
Cimmerian terranes of Turkey, Iran, Afghanistan, Tibet and Southeast Asia (Figs, 1, 2). 

 
Figure 2. Plate tectonic map of Gondwana. Late Vendian - Early Cambrian (plates position as of 544 
Ma). Stereographic polar projection. Modified from Golonka (2012). Legend as  in Fig. 1 
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3.3. Laurentia 

The continent Laurentia was named after the Laurentia Shield, in turn after St. Lawrence 
(Laurentius in Latin) River. North America was a major component of Laurentian plate. This 
plate also included Greenland, Chukotka peninsula, Svalbard and large part of the Barents 
Sea (Barentsia) fragment of Alaska (North Slope), northwest Ireland, and  Scotland, 
(Golonka,  2000,  2002, Ford & Golonka, 2003, Golonka et al.,  2003). (Figs 1-3). Its southern 
(present day eastern boundary is located within Appalachians, its northern (present day 
western) boundary is located within Rocky Mountains. The relationship  between Laurentia 
and Siberia remains speculative (Figs 1-5). 

 
Figure 3. Plate tectonic map of Middle Cambrian (plates position as of 510 Ma). Mollweide projection. 
Modified from Golonka (2012). 1 - oceanic spreading center and transform faults, 2 - subduction zone, 3 
- thrust fault, 4 - normal fault, 5 - transform fault. 

 
Figure 4. Plate tectonic map of Late Cambrian (plates position as of 498 Ma). Mollweide projection. 
Modified from Golonka (2012). 1 - oceanic spreading center and transform faults, 2 - subduction zone, 3 
- thrust fault, 4 - normal fault, 5 - transform fault. 
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3.4. Avalonia 

The name Avalonia is derived from the Avalon peninsula, Newfoundland, eastern Canada. 
The names ‘Avalon Composite Terrane’ (Keppie, 1985), or Superterrane were also used. 
Western Avalonia included terranes in northern Germany, the Ardennes in Belgium and 
northern France, England, Wales, southeastern Ireland,  eastern Newfoundland, much of 
Nova Scotia, southern New Brunswick and some coastal parts of New England (Golonka 
2009, McKerrow et al. 1991). The inclusion of terranes in the eastern part of Avalonia is more 
speculative (Fig. 5). 

  
Figure 5. Plate tectonic map of Early Ordovician (plates position as of 485 Ma). Mollweide projection. 
Modified from Golonka (2012). 1 - oceanic spreading center and transform faults, 2 - subduction zone, 3 
- thrust fault, 4 - normal fault, 5 - transform fault. 

 
Figure 6. Plate tectonic map of Middle Ordovician (plates position as of 472 Ma). Mollweide projection. 
Modified from Golonka (2012). 1 - oceanic spreading center and transform faults, 2 - subduction zone, 3 
- thrust fault, 4 - normal fault, 5 - transform fault. 
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Perhaps  eastern Avalonia consisted of northwestern Poland fragments  now included into 
Sudety Mountains and Bohemian Massif, terranes accreted in Carpathian-Balkan and 
Pannonian regions, containing fragments consolidated during Cadomian orogeny, and also 
Serbo-Macedonian massif, Rhodopes and Pontides in eastern Europe and adjacent part of 
Asia (Golonka, 2012). Avalonia originated after Gondwana break-up during  Early-Middle  
Ordovician times  (Fig.6). 

3.5. Cadomia 

Cadomia is named after city of Caen,  Roman/Latin Cadomia in northern France also known 
as Armorica or Armorica Group Terrane ( e.g. Lewandowski 2003 and references  therein) or 
Gothic terranes (Stampfli, 2001). It  consisted of the fragments of western and Central 
Europe between northwestern France (Brittany) and Czech Republic consolidated during 
Cadomian orogeny (Figs.1-6).  It includes Saxoturingian zone/terrane in Germany and 
northwestern Czech Republic. Cadomia belonged to Perigondwana during Early Paleozoic 
times. Perhaps it was detached from Gondwana during Silurian times (Golonka et al. 2006a, 
Lewandowski 2003), the existence and nature of this detachment as well as extension of 
Cadomia eastward and westward remain quite speculative.  

3.6. Iapetus Ocean 

The Iapetus Ocean is named after Titan, son of Uranus, the sky, and Gaia, the Earth, father 
of Atlas. It preceded Atlantic off the American coast, therefore Atlantic was derived from 
Atlas and proto-Atlantic was named after Atlas’ father. The Iapetus Ocean was located be-
tween Gondwana and Laurentia (Figs 1-6), later also between Avalonia and Laurentia (Fig. 
6). It started to open as a rift between Laurentia and Rodinia in late Neoproterozoic, about 
760-700 Ma, and the maximum obtained at about 600-520 Ma (Kamo et al. 1989; Cawood et 
al. 2001). Its closure is connected with the rotation and collision of Baltica, Laurentia and the 
fragment of Gondwana – Avalonia (Hartz & Torsvik 2002). The Iapetus suture was formed 
Caledonian Orogeny was formed in the time interval 480-440 Ma in the west while the east-
ern part (in Europe) closed at 440-420 Ma. The eastern extension of Iapetus is not so certain 
(Golonka, 2002, 2006a, b).  Perhaps it was located between Baltica and Gondwana. Part of 
the Iapetus Ocean is known as Tornquist Sea, the oceanic basin located between the south-
west and southern margin of Baltica and Gondwana, and later also Avalonia plate. The 
name is derived from the Tornquist zone in central Europe, already mentioned border of 
Baltica. The position of Tornquist Sea is speculative, because Baltica rotated during Early 
Paleozoic times.  

3.7. Rheic Ocean  

The Rheic Ocean was named after Rhea, Titaness-Goddess, daughter of Uranos, the sky, and 
Gaia, the Earth, wife of Cronos and mother of Zeus. Rheic Ocean originated between 
Gondwana and Avalonia (Fig. 6), later between Gondwana and Laurussia, during Early 
Paleozoic times (Nance et al. 2010 and references therein). It was opened during Late 
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Cambrian – Early Ordovician times, around 500 Ma. System of back-arc basins developed 
along the northern branch of Rheic Ocean after formation of Laurussia during Devonian 
times (von Raumer & Stampfli, 2008). These basins are considered either as a part of the 
Rheic Ocean (e.g. Nance et al. 2010, Golonka, 2007b, McKerrow et al., 1991) or as a separate 
entity known as Rheno-Hercynian or Moldanubian basin in Central Europe (e.g. Golonka et 
al. 2006b, Golonka 2002, Schulmann et al., 2009). Rheic Ocean narrowed during Devonian 
and was closed during Carboniferous times as a result of collision of Laurussia with 
Gondwana.  

4. Global Early Paleozoic plate tectonic evolution leading to the assembly 
of Laurussia 

Gondwana supercontinent was located around the South Pole at the beginning of Paleozoic 
(Figs 1-2). Baltica and Laurentia were located at the high latitude in the southern 
hemisphere, their southern margins close to the South Pole. They drifted apart from 
Gondwana during the Late Vendian times (Torsvik et al., 1996, Golonka et al, 2002, 2009b, 
2012). Their breakup led to the formation of new oceans, including Iapetus (Figs. 1-2). 
Continued seafloor spreading occurred in this ocean during Cambrian times (Figs. 2-4). The 
fragmentation of northern margin of Gondwana was also marked by magmatic activity in 
the 550-500 Ma (Dörr et al., 1998, Turniak et al., 2000, Tichomirowa, 2002, Burda and Klötzli, 
2011). Laurentia drifted rapidly northward and rotated counter-clockwise, reaching low 
latitudes (Golonka, 2000, 2002). Seafloor spreading also occurred within the Pleionic Ocean 
between East Siberia and Baltica. The relationship between Laurentia and Siberia remains 
quite speculative. Latest Cambrian – earliest Ordovician was the time of maximum 
dispersion of continents during the Paleozoic. Baltica, Laurentia and Siberia drifted further 
northward (Fig. 5). The subduction along the central margin of Gondwana caused the onset 
of rifting of the Avalonian terranes (Golonka et al., 1994, Golonka, 2000, 2002). The 
subduction along the northern margin of Baltica was perhaps related to the Ordovician 
rotation of this plate (see Golonka et al., 1994, 2006b, Torsvik et al., 1996, McKerrow et al., 
1991, Golonka, 2000, 2002, cocks & Torsvik, 2011). The distance between Gondwana and 
Laurentia, which was situated on equator reached 5000 km (Golonka, 2002, Golonka et al. 
2006). 

Early-Middle Ordovician were the times of a major plate reorganization (Golonka, 2000, 
2002, 2009b, 2012, Golonka et al. 2006b). Avalonia probably started to drift from Gondwana 
and move northward toward Baltica and Laurentia (Golonka, 2000, 2002, 2009b, 2012). This 
movement was related to the origin of Rheic Ocean. (Fig. 6). The Iapetus Ocean had begun 
to narrow. 

During Late Ordovician times (Fig. 7 the Rheic Ocean between Gondwana and Avalonia 
widened significantly (Golonka, 2000, 2002, 2009b, 2012). The position of Cadomia remains 
uncertain. On the presented reconstruction, the Cadomian blocks are positioned relatively 
close to Gondwana. This is mainly based on the paleobiogeographical data (Scotese and 
McKerrow, 1990, Robardet et al., 1993, Golonka, 2002, 2009b, 2012). The alternative  
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Lewandowski 2003), the existence and nature of this detachment as well as extension of 
Cadomia eastward and westward remain quite speculative.  

3.6. Iapetus Ocean 

The Iapetus Ocean is named after Titan, son of Uranus, the sky, and Gaia, the Earth, father 
of Atlas. It preceded Atlantic off the American coast, therefore Atlantic was derived from 
Atlas and proto-Atlantic was named after Atlas’ father. The Iapetus Ocean was located be-
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6). It started to open as a rift between Laurentia and Rodinia in late Neoproterozoic, about 
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Figure 7. Plate tectonic map of Late Ordovician (plates position as of 452 Ma). Mollweide projection. 
Modified from Golonka (2012). 1 - oceanic spreading center and transform faults, 2 - subduction zone,  
3 - thrust fault, 4 - normal fault, 5 - transform fault. 

reconstructions  assumed that these terranes were rifted away and formed separate Cado-
mia plate floating within the Rheic Ocean (Lewandowski, 1993, see also Golonka et al., 
2006a). Latest Ordovician- Early Silurian were the times of collision between Avalonia and 
Baltica (Fig. 8). 

 
Figure 8. Plate tectonic map of Early Silurian (plates position as of 435 Ma). Mollweide projection. 
Modified from Golonka (2012). 1 - oceanic spreading center and transform faults, 2 - subduction zone,  
3 - thrust fault, 4 - normal fault, 5 - transform fault. 
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This convergence was dominated by a strike-slip suturing of the two continents, rather than 
by full-scale continent-continent collision (Golonka, 2000, 2002). Northwestern Poland and 
adjacent part of Germany was joined with Baltica, along a strike-slip fault zone known as 
the Tornquist-Teisseyre line forming new continent - Balonia. Perhaps the Brunovistulicum 
and Malopolska terranes of southern Poland also belonged to Avalonia and joined Baltica 
(Moczydłowska, 1997, Bełka et al., 2000, Golonka, 2002, 2009b). In the Central Western 
Carpathians Late Ordovician – Early Silurian tonalitic gneisses of calc-alkaline character, 
associated with meta-gabbros, revealed the presence of magmatic episodes at 470-435 Ma 
(Kohut et al. 2008, Janák et al. 2002, Gaab et al. 2003, Gawęda & Golonka, 2011). These rocks 
and granites present results of docking of Avalonia to Baltica. Also in  the East Carpathians 
in Romania the  intrusion of 459-470 Ma granitoids (Munteanu & Tatu, 2003, Pana et al., 
2002, Ballintoni et al., 2010) document the collision-related tectono-magmatic effects of 
docking of eastern prolongation of Avalonia to Baltica. The Scandian Orogeny was the 
result of the collision between Balonia and Laurentia. the onset of the orogeny occurred 
during the Early Silurian times and by late Silurian the orogeny was concluded (Golonka et 
al., 1994, Golonka,  2000, 2002, 2009b). The main phase of the Scandian orogeny is marked by 
nappes in Norway and Greenland as well as large crustal thickening (Dewey & Burke 1973, 
Torsvik et al., 1996, Golonka, 2000, 2002, 2009b). During the Mid-Silurian Avalonia collided 
with  Laurentia (Fig. 9). This collision is known as the Caledonian orogeny, named after 
Roman name of Scotland – Caledonia. This name is also extending into other related 
orogenic events in Scanidinavia, Greenland and Ventral Europe. After the complete closure 
of the Iapetus Ocean, the continents of Baltic, Avalonia, and Laurentia formed the continent 
of Laurussia (Ziegler, 1989). 
 

 
Figure 9. Plate tectonic map of Late Silurian (plates position as of 425 Ma). Mollweide projection. Modi-
fied from Golonka (2012). 1 - oceanic spreading center and transform faults, 2 - subduction zone, 3 - 
thrust fault, 4 - normal fault, 5 - transform fault. 
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5. Laurussia during Devonian times 
Supercontinent Laurussia existed during Late Silurian and Devonian times. Late Silurian 
Global paleogeography depicted on Fig. 9 id showing separation of Gondwana and Laurus-
sia as well as subduction along the southern margin of Laurussia. Fig 10 depicts the global 
paleogeography during Early Devonian times. It is showing a possibility of Early Devonian 
collision between South and North America according to Golonka (2002, 2007b, 2012 see 
also Keppie 1989, McKerrow et al. 1991, Dalziel et al. 1994, Keppie et al. 1996). This collision 
was marked  by orogenic events in Venezuela, Columbia, Peru, and northern Argentina 
(Gallagher & Tauvers 1992, Williams 1995). Paleomagnetic data (Kent & Van der Voo 1990, 
Van der Voo 1993, Lewandowski 1998, 2003) and paleobiogeography (Young 1990) also 
support the hypothesis about the proximity of South and North America (Golonka, 2007, 
20012 b). This proximity is also shown by recent maps of Cocks & Torsvik (2010), however 
without the collision. The Carolina region (Rast & Skehan 1993) also contains an element of 
collision and transpression between South and North America, acting as an indenter, with a 
dextral strike-slip component (Golonka, 2012). 

 
Figure 10. Paleogeographic c map of Early Devonian (plates position as of 401 Ma). Mollweide projec-
tion. Modified from Golonka 2007b, 2012) Ophiolites – 1 Lizard ophiolite,  2 – central and eastern Euro-
pean ophiolites  (depicted in details on Fig. 11). 
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The accretion of Avalonia was followed by the development of north dipping subduction, 
along the new continental margin of Laurussia. That subduction caused rifting and creat-
ing the new back-arc basin. That basin was first recognized in central Europe as Rheno-
Hercynian zone (Ziegler, 1989, Franke, 1992, Franke et al., 1995, Golonka, 2007b and refer-
ences therein). Its paleogeography resembled present-day marginal Seas of East Asia. 
Fragment of Rheno-Hercynian zone, with oceanic crust, was also named Lizard-Giessen 
Ocean (Zeh & Gerdes, 2010). The name Lizard is derived from the well known Lizard 
Ophiolitic Complex in Cornwall, United Kingdom (Bromley, 1975, 1976, Kirby, 1976), 
marked as number 1 on Fig.10. This Devonian complex contain peridotites, serpentinites 
dolerite dikes as well as amphibolites (Bromley, 1975, 1976, Kirby, 1976, Cook et al., 2002, 
Clark et al., 2003). Probably El Castillo volcanic rocks from Spain are related to the Lizard 
ophiolites (Gutiérez- Alonso et al., 2008). They yield Devonian, 394,7±1,4 Ma age of mag-
matism. 

 
Figure 11. Paleogeography of Laurussia margin in central-eastern Europe during Early Devonian).  
Mollweide projection. Legend as on Fig. 10.  Abbreviations: T – L -  Tepla Barrandien – Lugia terranes , 
Carp. – Central Carpathian and Balkan terranes. Ophiolites: 1- Central-Sudetic ophiolite, 2 - Western 
Carpathian ophiolite, 3 - Balkan-South Carpathian ophiolite.  

The eastern extension of the Rheno-Hercynian Basin is marked by ophiolites in Sudety area 
in Poland and in the Carpathian-Balkan area (Figs. 10, 11). During Devonian times the 
Central-Sudetic ophiolites were located between Avalonian terrenes, sutured to Laurussia, 



 
Tectonics – Recent Advances 

 

270 

5. Laurussia during Devonian times 
Supercontinent Laurussia existed during Late Silurian and Devonian times. Late Silurian 
Global paleogeography depicted on Fig. 9 id showing separation of Gondwana and Laurus-
sia as well as subduction along the southern margin of Laurussia. Fig 10 depicts the global 
paleogeography during Early Devonian times. It is showing a possibility of Early Devonian 
collision between South and North America according to Golonka (2002, 2007b, 2012 see 
also Keppie 1989, McKerrow et al. 1991, Dalziel et al. 1994, Keppie et al. 1996). This collision 
was marked  by orogenic events in Venezuela, Columbia, Peru, and northern Argentina 
(Gallagher & Tauvers 1992, Williams 1995). Paleomagnetic data (Kent & Van der Voo 1990, 
Van der Voo 1993, Lewandowski 1998, 2003) and paleobiogeography (Young 1990) also 
support the hypothesis about the proximity of South and North America (Golonka, 2007, 
20012 b). This proximity is also shown by recent maps of Cocks & Torsvik (2010), however 
without the collision. The Carolina region (Rast & Skehan 1993) also contains an element of 
collision and transpression between South and North America, acting as an indenter, with a 
dextral strike-slip component (Golonka, 2012). 

 
Figure 10. Paleogeographic c map of Early Devonian (plates position as of 401 Ma). Mollweide projec-
tion. Modified from Golonka 2007b, 2012) Ophiolites – 1 Lizard ophiolite,  2 – central and eastern Euro-
pean ophiolites  (depicted in details on Fig. 11). 

 
Plate Tectonic Evolution of the Southern Margin of Laurussia in the Paleozoic 

 

271 

The accretion of Avalonia was followed by the development of north dipping subduction, 
along the new continental margin of Laurussia. That subduction caused rifting and creat-
ing the new back-arc basin. That basin was first recognized in central Europe as Rheno-
Hercynian zone (Ziegler, 1989, Franke, 1992, Franke et al., 1995, Golonka, 2007b and refer-
ences therein). Its paleogeography resembled present-day marginal Seas of East Asia. 
Fragment of Rheno-Hercynian zone, with oceanic crust, was also named Lizard-Giessen 
Ocean (Zeh & Gerdes, 2010). The name Lizard is derived from the well known Lizard 
Ophiolitic Complex in Cornwall, United Kingdom (Bromley, 1975, 1976, Kirby, 1976), 
marked as number 1 on Fig.10. This Devonian complex contain peridotites, serpentinites 
dolerite dikes as well as amphibolites (Bromley, 1975, 1976, Kirby, 1976, Cook et al., 2002, 
Clark et al., 2003). Probably El Castillo volcanic rocks from Spain are related to the Lizard 
ophiolites (Gutiérez- Alonso et al., 2008). They yield Devonian, 394,7±1,4 Ma age of mag-
matism. 

 
Figure 11. Paleogeography of Laurussia margin in central-eastern Europe during Early Devonian).  
Mollweide projection. Legend as on Fig. 10.  Abbreviations: T – L -  Tepla Barrandien – Lugia terranes , 
Carp. – Central Carpathian and Balkan terranes. Ophiolites: 1- Central-Sudetic ophiolite, 2 - Western 
Carpathian ophiolite, 3 - Balkan-South Carpathian ophiolite.  

The eastern extension of the Rheno-Hercynian Basin is marked by ophiolites in Sudety area 
in Poland and in the Carpathian-Balkan area (Figs. 10, 11). During Devonian times the 
Central-Sudetic ophiolites were located between Avalonian terrenes, sutured to Laurussia, 



 
Tectonics – Recent Advances 

 

272 

and several microplates/terranes now included in the mosaic structure of Bohemian Massif 
and Sudety Mountains. These terranes are marked on the Fig. 11 as T – L – Tepla-Barrandien 
– Lugia. They include several small blocks like Tepla-Barrandien, Góry Sowie and others, 
with uncertain, speculative position between Cadomia- Saxoturungia and Laurussia (see. 
e.g.  Aleksandrowski et. al., 2000, Franke & Żelaźniewicz, 2000, Winchester et al., 2002, 
Mazur, et al., 2006, Schulmann et al., 2009,  Kryza & Pin, 2010, Nanece et al., 2010). 
According to Kryza & Pin (2000) the SHRIMP zircon data supplied evidence for Devonian 
age of the Central-Sudetic ophiolites, around 400 Ma. 

The age of the ophiolitic remnants within the Carpathians from Tatric and Gemeric units 
Unit yield various ages: 371 Ma - 385-383 Ma (Putiš et al. 2009), 391 Ma (Gawęda, 2008), and 
394 Ma (Kohut et al., 2006). The recorded events are related to the development of a back-arc 
basin with ocean crust as a result of the slab roll-back and derivation of ribbon-like Proto-
Carpathian Terrane from Laurussia (see Gawęda & Golonka, 2011). The associated granitoid 
magmatism post-dated that event (387 Ma; Burda & Klötzli 2011, Putiš et al., 2008).  The 
Balkan-South Carpathian ophiolite belt yield the isotopic age of 406-399 Ma (Zakariadze et 
al, 2007), comparable with the Central-Sudetic ophiolites age being around 400 Ma (Kryza, 
Pin, 2010).  

Gondwana drifted northward and rotated clockwise during Devonian times (Scotese and 
McKerrow, 1990, Scotese and Barret, 1990, Golonka, 2000, 2002, 2007b). At the same time, 
Laurussia was rotating clockwise (Torsvik et al., 1996) at a somewhat faster rate. Figure 12 
depict global paleogeography during the Late Devonian times.  

 
 

 
Figure 12. Paleogeographic c map of Late Devonian (plates position as of 370 Ma). Mollweide projec-
tion. Legend as on Fig. 10. Modified from Golonka 2007b, 2012) .Ophiolites – 1 Lizard ophiolite,  2 – cen-
tral and eastern European ophiolites  (depicted in details on Fig.13). 
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The first contact between Laurussia and the Cadomian promontory of Gondwana occurred 
in Central Europe This contact marks the onset of Hercynian orogeny. The Saxoturingian 
part of the Cadomian plate collided with small terranes in Germany, Czech Republic and 
Poland (Fig. 13). Collisional events were marked also in Carpathians and Balkans. The 
Rheno-Hercynian Basin changed its character from extensional into compressional one. By 
latest Devonian – Early Carboniferous it displayed synorogenic features, filling with 
turbiditic flysch and culm facies (Golonka, 2007b). 

 
Figure 13. Paleogeography of Laurussia margin in central-eastern Europe during Late Devonian). 
Mollweide projection. Legend as on Fig. 10.  Abbreviations: T – L -  Tepla Barrandien – Lugia terranes , 
Carp. – Central Carpathian and Balkan terranes. Ophiolites: 1- Central-Sudetic ophiolite, 2 - Western 
Carpathian ophiolite, 3 - Balkan-South Carpathian ophiolite, 4 – Lizard ophiolite.  

The new subduction zone on the southern margin Laurussia and the formation of a back-arc 
resulted in the intensive partial melting and magmatic activity from 370 to 340 Ma (Burda & 
Gawęda 2009, Schulmann et al. 2009). The continuous subduction along both old and new 
subduction zones resulted in docking of the Cadomia- Saxoturingia Terrane to Laurussia 
and significant consumption of the Rheic Ocean (Fig. 10). Finally the subduction caused 
formation of the Variscan Orogenic Suture, extending from Turkey to Mexico. That event 
resulted in voluminous granitoid magmatism and amphibolite-granulite facies metamor-
phism – the most prominent features of all crystalline cores, present in all the Variscan com-
plexes (Stipska et al., 1998; Schulmann et al. 2009). These Variscan granitoid magmas were 
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formed and intruded in the interval of 370-340 Ma, contemporaneously with Variscan 
nappes formation (Dallmayer et al., 1996; Burda et al., 2011) and synchronous with uplift of 
the continental blocks during prolonged collision (Janak et al., 1999, Gawęda et al., 2000). 
The resulting collision was possibly associated with basaltic underplating or slab break-off 
(Broska & Uher, 2001; Finger et al., 2009). Most of the granitoid bodies show hybrid charac-
ter, with both mantle and crustal components involved (e.g. Słaby & Martin, 2005, Burda et 
al. 2011). Their VAG and CAG affinities suggest that melted metasediments, representing 
crustal component of the magma, were originally deposited both in the volcanic arc and 
intracontinental basins during subduction at the active, Andean-type continental margin 
(Schulmann et al., 2009). The melted material represented mainly recycled Proterozoic com-
ponents, with addition of Paleozoic ones and influence of DM (depleted mantle) component 
as a source of heat (Poller et al., 2000). The subsequent uplift caused the exhumation of eclo-
gitic remnants (Janak et al., 1996) and caused their retrograde metamorphism in granulite – 
amphibolite facies regime.  

 
Figure 14. Plate tectonic map of Early Carboniferous (late Visean – Serpukhovian), plates position as of 
328 Ma). Mollweide projection. Modified from Golonka (2012). 1 – oceanic spreading center and trans-
form faults, 2 – subduction zone, 3 – thrust fault, 4 – normal fault, 5 – transform fault. 

The ongoing Hercynian convergence in Europe led to large scale dextral shortening, 
overthrusting and emplacement of parts of the accretionary complexes (Edel & Weber, 
1995). The amount of convergence was modified by large, dextral and sinistral transfer 
faults. The thrusting took place in the Tatra Mts. in the Carpathians (Gawęda et al., 2000, 
Golonka, 2000, 2002, 2007b). The collision between Gondwana and Laurussia continued to 
develop during Carboniferous times (Figs. 14, 15). The intercontinental collision began to 
affect the northwestern part of Africa, developing Mauretinides, Bassarides, Rokelides 
orogens is. The Alleghenian orogeny in North America continued (Hatcher et al., 1989, Rast 
& Skehan, 1993), prograding westwards to the Ouachita fold belt in Arkansas, Oklahoma, 
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Texas and adjacent part of Mexico (Arbenz, 1990, Golonka, 2000, 2002). The clockwise 
rotation of Gondwana resulted in the involvement of the deformation. This Gondwanian 
influence resulted in the convoluted shape of the Hercynian orogen, strike-slip zones 
(Franke et al., 1995) and Hercynian deformation at the eastern end in Poland. The European 
foreland basin was elevated or changed its sedimentation regime from flysch to molasse. 
The central Pangean mountain range was formed, which extended from Mexico to Poland 
(Golonka, 2000, 2002, 2007b). The Laurussia continent ceased its independent existence 
becoming a part of the supercontinent Pangea. 

 
Figure 15. Plate tectonic map of Late Carboniferous (plates position as of 302 Ma). Mollweide projec-
tion. Modified from Golonka (2012). 1 – oceanic spreading center and transform faults, 2 – subduction 
zone, 3 – thrust fault, 4 – normal fault, 5 – transform fault. 

6. Conclusions  

1. The Late Precambrian (Vendian) to present plate tectonic processes contributed to the 
complex structure of Western and Central Europe. 

2. The supercontinent of Laurussia, originated as a result of a closure of Iapetus Ocean 
and collision of Baltica, Avalonia and Laurentia. 

3. Laurussia originated during Late Silurian times 
4. The accretion of Avalonia was followed by the development of north dipping sub-

duction, forming the new  Rheno-Hercynian Basin back-arc basin during Devonian 
times  

5. The oceanic crust of the Rheno-Hercynian Basin is recognised by ophiolites in Western, 
Central and Eastern Europe. The Lizard ophiolite in U.K. and Central-Sudetic ophiolite 
in Poland represent the best developed Devonian oceanic complexes. 

6. The new geological research (including dating) in the Carpathian-Balkan area supports 
the idea about the prolongation of the Rheic Suture to the east.  
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7. The new geological research (including dating) in the Carpathian-Balkan area supports 
the idea about the prolongation of the Rheic Suture to the east.  

8. The tectonic events and associated magmatism point out the development of the back-
arc at the southern margin of Laurussia in the time interval 406-371 Ma. 

Laurussia cease to exist during Hercynian orogeny in Carboniferous times and was included 
into supercontinent Pangea. 
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7. The new geological research (including dating) in the Carpathian-Balkan area supports 
the idea about the prolongation of the Rheic Suture to the east.  

8. The tectonic events and associated magmatism point out the development of the back-
arc at the southern margin of Laurussia in the time interval 406-371 Ma. 

Laurussia cease to exist during Hercynian orogeny in Carboniferous times and was included 
into supercontinent Pangea. 
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1. Introduction 

Temporal and  spatial  linkage of Archaean and Palaeoproterozoic  crustal provinces  in  the 
North Atlantic  realm  requires  a well‐established  geological  and  geodynamic  framework. 
Such a framework is well established for the Fennoscandian Shield of Finland, Sweden and 
northwestern  Russia  [1‐4],  for  Greenland/Laurentia  [5,  6]  and  for  the  Lewisian  of  NW 
Scotland  [7,  8],  but  not  yet  for  the  Precambrian  crystalline  rocks within  and west  of  the 
Scandinavian Caledonides in North Norway (Figure 1).  

In western Troms (Figure 2) and in the Lofoten‐Vesterålen areas of North Norway (Figure 3) 
Neoarchaean  and  Palaeoproterozoic  continental  crust  (2.9‐1.67  Ga)  is  preserved  as  an 
emerged  basement  horst  bounded  to  the  east  by  thrust  nappes  of  the  Scandinavian 
Caledonides  (Figure  1b)  [9‐11]  and  to  the west  by  offshore Mesozoic  basins  [12].  These 
basement outliers are believed to be part of the Archean‐Palaeoproterozoic Fennoscandian 
Shield [1, 11, 13] that stretches from NW Russia, through Finland and Sweden (Figure 1a). 
Similarly, a pronounced magmatic suite in the Lofoten area [9, 10] corresponds in age (1.80‐
1.78 Ga) and structural position with the NNW‐trending Transscandinavian igneous belt of 
Sweden  [14, 15].  In  spite of  the  internal position  relative  to  the Caledonides, and  in great 
contrast  to  the  basement  inliers  in  southern  Norway  where  Caledonian  high‐grade 
metamorphic  reworking  is  widespread,  the  geotransect  in  western  Troms  and  Lofoten 
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Such a framework is well established for the Fennoscandian Shield of Finland, Sweden and 
northwestern  Russia  [1‐4],  for  Greenland/Laurentia  [5,  6]  and  for  the  Lewisian  of  NW 
Scotland  [7,  8],  but  not  yet  for  the  Precambrian  crystalline  rocks within  and west  of  the 
Scandinavian Caledonides in North Norway (Figure 1).  
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emerged  basement  horst  bounded  to  the  east  by  thrust  nappes  of  the  Scandinavian 
Caledonides  (Figure  1b)  [9‐11]  and  to  the west  by  offshore Mesozoic  basins  [12].  These 
basement outliers are believed to be part of the Archean‐Palaeoproterozoic Fennoscandian 
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displays only modest Caledonian  reworking and,  thus, provides a  reliable  framework  for 
regional correlation of Neoarchaean and Palaeoproterozoic crust [9,10, 16,17].  

  
Figure 1. (a) Location of Precambrian basement outliers in western Troms (WTBC), Lofoten‐Vesterålen 
(LOF) and NW Scotland (LW) and related basement provinces within today’s plate setting of the North 
Atlantic Ocean. (b) Geologic map of Fennoscandia with location of the West Troms Basement Complex 
and the Lofoten‐Vesterålen province west of the Scandinavian Caledonides [16].  

In NW  Scotland,  the Lewisian Complex  is  situated  to  the west  of  the Caledonian Moine 
thrust  and  covers  the Outer Hebrides,  the NW  Scottish mainland  and  part  of  the  Inner 
Hebrides (Figures 1a and 4). The Lewisian rocks also form inliers in the Caledonian orogenic 
belt,  possibly  continuing  under  the  Moine  Group  up  to  the  Great  Glenn  fault  in  the 
southeast, while Mesozoic  to  early Cenozoic  extensional  basins  offshore  Scotland  largely 
disrupted the continuity of the Lewisian outcrops [18, 19, 20].  

A possible  linkage of  the western Troms and Lofoten‐Vesterålen basement  rocks with  the 
Lewisian basement  inliers of  the Caledonides  in NW Scotland  (Figure  1a)  and with Lau‐
rentia‐Greenland has been  raised  [3, 4, 8, 21, 22], but  excact  correlation of  these  cratonic‐
marginal provinces in the North Atlantic realm, their role during assembly of Fennoscandia 
and  Laurentia  in  the Neoarchaean  [23,  24],  and  the  situation  prior  to  Palaeoproterozoic 
orogenies [3, 25, 26], still remain enigmatic.  

This  paper  reviews  the  current  knowledge  of  the  crustal  components,  tectono‐magmatic 
evolution and amalgamation history of the basement rocks in western Troms and Lofoten‐
Vesterålen, North Norway, and compares them with the Lewisian of Scotland (Figures 2‐4, 
Table  1).  New  and  focused  structural  and  geochronological  work  in  the  West  Troms 
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Basement Complex [16, 17, 27‐32] has sparked off new interest in these provinces. Questions 
specifically  raised  for  these  basement  suites  concern  the  age  and  nature  of  supracrustal 
units,  and  the  character  of  crustal‐scale  ductile  shear  zones,  either  as  potential  terrane 
boundaries  between  assembled  older  crustal  blocks  or  just  reflecting  episodes  of  basin 
formation and later reworking. Such boundaries can, in general, help to restore the outline 
and correlation of each craton and the cratonic margin characteristics and to unravel cycles 
of tectono‐magmatic events [33].  

   
Figure 2. Regional map of the West Troms Basement Complex, North Norway, that shows the main 
crustal components and tectonic features, with a generalized cross‐section. Frame shows location of 
Figure 10a. The map is revised after [17, 34]. 
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displays only modest Caledonian  reworking and,  thus, provides a  reliable  framework  for 
regional correlation of Neoarchaean and Palaeoproterozoic crust [9,10, 16,17].  
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Atlantic Ocean. (b) Geologic map of Fennoscandia with location of the West Troms Basement Complex 
and the Lofoten‐Vesterålen province west of the Scandinavian Caledonides [16].  

In NW  Scotland,  the Lewisian Complex  is  situated  to  the west  of  the Caledonian Moine 
thrust  and  covers  the Outer Hebrides,  the NW  Scottish mainland  and  part  of  the  Inner 
Hebrides (Figures 1a and 4). The Lewisian rocks also form inliers in the Caledonian orogenic 
belt,  possibly  continuing  under  the  Moine  Group  up  to  the  Great  Glenn  fault  in  the 
southeast, while Mesozoic  to  early Cenozoic  extensional  basins  offshore  Scotland  largely 
disrupted the continuity of the Lewisian outcrops [18, 19, 20].  
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and  Laurentia  in  the Neoarchaean  [23,  24],  and  the  situation  prior  to  Palaeoproterozoic 
orogenies [3, 25, 26], still remain enigmatic.  

This  paper  reviews  the  current  knowledge  of  the  crustal  components,  tectono‐magmatic 
evolution and amalgamation history of the basement rocks in western Troms and Lofoten‐
Vesterålen, North Norway, and compares them with the Lewisian of Scotland (Figures 2‐4, 
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Basement Complex [16, 17, 27‐32] has sparked off new interest in these provinces. Questions 
specifically  raised  for  these  basement  suites  concern  the  age  and  nature  of  supracrustal 
units,  and  the  character  of  crustal‐scale  ductile  shear  zones,  either  as  potential  terrane 
boundaries  between  assembled  older  crustal  blocks  or  just  reflecting  episodes  of  basin 
formation and later reworking. Such boundaries can, in general, help to restore the outline 
and correlation of each craton and the cratonic margin characteristics and to unravel cycles 
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Figure 3. Geological map of the Lofoten‐Vesterålen province, showing the Neoarchaean‐
Palaeoproterozoic basement rocks and the anorthosite‐mangerite‐charnochite‐granite igneous suite [10, 
35, 36] 
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Figure 4. Simplified geologic and structural map of the Lewisian Complex in northwest Scotland show‐
ing the main rock units and the overall subdivision of the mainland into multiple regions (or terranes) 
separated by main Palaeoproterozoic ductile shear zones. The map is modified from from [20, 37]. 
Abbreviations: LSZ=Laxford shear zone, CSZ=Canisp shear zone, GaSz=Gairloch shear zone, 
DSZ=Diabaig shear zone. Frame shows outline of figure 18. 
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West Troms Basement Complex          Lofoten‐Vesterålen Province          Lewisian Complex 
Age (Ga)  Components and events Age (Ga) Components and events Age (Ga) Components and 

events 
2.92‐2.8 Ga 
 
 
 
 
2.85‐2.83 Ga 
 
 
2.75‐2.6 Ga 
 
2.75‐2.7 Ga 
 
 
 
2.7‐2.67 Ga 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
2.69‐2.56 Ga 
 

Neoarchaean cratonization: 
‐Tonalite crystallization 
(Dåfjord & Kvalsund gneisses)  
Volcanism and sedimentation: 
‐ Ringvassøya greenstone belt 
Continued Neoarchaean 
cratonization 
‐Mafic plutonism (Bakkejord 
diorite) in the southwest  
Neoarchaean deformation and 
metamorphism:  
‐Magmatism, migmatization 
(Gråtind migmatite ) and 
ductile shearing (in Dåfjord 
and Kvalsund gneisses) 
‐ Main gneiss foliation 
(initially flat‐lying), ductile 
shear zones, tight folds and 
dip‐slip stretching lineation. 
‐ Medium/high‐grade 
metamorphism, ENE‐WSW 
crustal contraction and 
thickening by accretion and/or 
underplating  
 
 
 
‐High‐grade metamorphism 
and resetting 

 
2.85‐2.7  
Ga 
 
 
 
2.75‐2.68 
Ga 
 
2.72‐2.66 
Ga 
 
 
 
 
 
 
2.64 Ga 

Neoarchaean 
cratonization:  
Accretion, convergence 
and crustal thickening 
 
 
‐Tonalite magmatism  
 
 
Neoarchaean 
deformation and 
metamorphism:  
‐ Various orthogneisses 
(e.g. Bremnes gneiss) 
formed by crustal 
shortening  
 
‐ Emplacement of 
tonalities, followed by 
high‐grade 
metamorphism and 
localized migmatization 
and ductile crustal 
shearing (Sigerfjord 
migmatite, Ryggedalen 
granulite)  

3.145‐2.75 
Ga 
2.9‐2.7  
Ga 
 
 
 
 
 
 
 
 
2.8 Ga? 
 
2.7‐2.6  
Ga 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
2.49‐2.4 
Ga 
 
 

Neoarchaean 
cratonization: 
‐Various types of TTG‐
gneisses, protholiths of 
tonalite (Scourian 
Gneiss), granites 
(Laxfordian Gneiss), 
Regional high‐grade 
metamorphism, crustal 
accretion (?) and 
thickening 
Volcanism and 
sedimentation: ‐ 
Mafic/ultramafic 
volcanics and 
supracrustal rocks 
(Eanruig paragneiss, 
Claisfearn supracrustals).  
Neoarchaean 
deformation and 
metamorphism:  
‐ Subhorizontal 
foliation & tight folding 
and thrusting, regional 
granulite facies 
metamorphism. NE‐SW 
shortening 
 
‐Open macro‐folds and 
axial‐planar dextral 
transpressive shear 
zones (Canisp and 
Laxford? shear zones).  
‐ Reworking and 
retrogression to 
amphibolite facies 

2.40 Ga  Crustal extension and 
intrusion of the Ringvassøya 
mafic dyke swarm 

? 2.4‐2.0 
Ga 

Crustal extension and 
intrusion of the Scourie 
mafic dyke swarm and 
Na‐rich pegmatites. 
Dextral transtensional 
setting. 

2.4‐2.2 Ga  Deposition of Vanna group
clastic sediments in a marine 
subsiding basin 

? Deposition of 
supracrustal units, 
heterogeneous mafic 
gneisses, banded iron 
formations, quartzite, 
marbles, graphite 
schists 

2.2‐1.9 
Ga 

Deposition of the Loch 
Maree Group clastic and 
volcanic succession in 
marine extensional 
and/or arc‐settings 
‐Marine mudstones 
(Flowerdale schists, 
Aundrary amphibolites) 

2.22 Ga  Intrusion of Vanna diorite sill ? ?
2.2‐1.9 Ga  
 
 
 

Deposition of Mjelde‐
Skorelvvatn, Torsnes and 
possibly, the Astridal 
supracrustal belts

1.87‐1.86 
Ga  

Precursory stage 
magmatism, AMCG‐
suite, Lødingen granite

1.9‐1.8  
Ga 

Intrusion of early‐stage 
granites 
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West Troms Basement Complex          Lofoten‐Vesterålen Province          Lewisian Complex 
1.993 Ga 
 
1.80 Ga 
 
1.79 Ga 

Intrusion/volcanism in the 
Mjelde‐Skorelvvatn belt 
Magmatism/intrusion of 
granites and norite in Senja 
Magmatism/intrusion of 
Ersfjord Granite in Kvaløya 

1.8‐1.79 
Ga 
 
 
1.77 Ga 

Main stage intrusion of 
AMCG‐suite plutonic 
rocks and the Tysfjord 
Granite 
Intrusion of granite 
pegmatite dykes 

1.9‐1.87 
Ga 
 
 
 
 
 
1.7‐1.68 
Ga

Kalk‐alkaline 
volcanism: Ard kalk‐
alkaline gneisses 
Magmatism: South 
Harris Igneous Complex 
(Hebrides) 
Intrusion of late‐stage 
granites 

c. 1.9‐1.7 Ga 
 
1.9‐1.8 Ga? 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
1.78‐1.77Ga 
 
 
 
 
 
 
 
c. 1.75 Ga? 
 
 
 
 
 
 
1.7‐1.67 Ga? 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
1.57 Ga 

Palaeoproterozoic 
deformation: 
Early: ‐Mylonitic foliation 
(initially flat‐lying), NW‐SE 
trending gently‐plunging 
isoclinal folds, NE‐directed 
ductile thrusts with dip‐slip 
stretching lineation. Prograde 
medium/high‐grade 
metamorphism in the 
southwest. NE‐SW orthogonal 
shortening, NE‐directed 
thrusting/accretion 
 
Mid: ‐Regional open upright 
folding, NW‐SE trend, flat‐
lying hinges and steep limbs. 
Medium/low grade 
metamorphism.  
Continued NE‐SW orthogonal 
crustal shortening 
Late: ‐Regional steep N‐
plunging folds, NW‐SE 
striking, steep ductile shear 
zones (strike‐slip). 
 ‐Retrogressive low grade 
metamorphism. 
 
Latest: ‐NE‐SW trending 
upright folds of the Vanna 
group and SE‐directed thrusts, 
steep semi‐ductile strike‐slip 
shear zones. Retrogressive low 
grade metamorphism 
Partitioned NE‐SW shortening 
and orogen‐parallel (NW‐SE) 
strike‐slip shearing  
 
Intrusion of felsic pegmatites 
and retrogression 

 
 
1.87‐1.79 
Ga 
 
 
 
I.83 Ga 
 
 
 
 
1.78‐1.76 
Ga 
 

Palaeoproterozoic 
deformation 
 
Strong ductile 
deformation and high‐
grade (granulite facies) 
metamorphism and 
reworking  
Major ductile shear 
zone (suture)? Arc‐
related and/or 
collisional setting 
 
Retrogressive 
metamorphism of 
AMCG‐suite rocks 
 

1.97‐1.67 
Ga  
 
1.8‐1.85 
Ga? 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
1.85 Ga 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
1.70‐1.67 
Ga 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
 
1.6 Ga? 

Palaeoproterozoic 
deformation:  
Early stage ‐Deep 
thrusting (Gairloch 
shear zone) and 
amphibolite facies 
metamorphism, 
accretion of the Loch 
Maree Group onto the 
continental crust, in 
subduction or arc‐
setting. 
Mid/main stage ‐
Isoclinal folding and 
thrusting, upright 
macro‐folding and 
transpressive shear 
zones (Canisp, Laxford 
and Shieldaig shear 
zones), Accretionary 
tectonic event 
 
Main/late stage ‐
Partitioned 
deformation, thrust and 
steep dextral‐oblique 
strike‐slip shear zones 
on a flat detachment 
(on Laxford and Canisp 
shear zones), 
Amphibolite facies 
metamorphism, likely 
collisional event  
 

Late‐stage NW‐SE 
steep transpressive 
shear zones, 
retrogression to 
greenschist facies, 
crustal rejuvenatiion. 
 

Crustal uplift, 
retrograde 
metamorphism, cooling 

Table 1. Summary and comparison of tectono‐magmatic components and events in the West Troms 
Basement Complex, the Lofoten‐ Vesterålen area and the Lewisian of Scotland. The data is based on 
references listed and discussed in the text. 
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deformation and 
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‐Various types of TTG‐
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tonalite (Scourian 
Gneiss), granites 
(Laxfordian Gneiss), 
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metamorphism, crustal 
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thickening 
Volcanism and 
sedimentation: ‐ 
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supracrustal rocks 
(Eanruig paragneiss, 
Claisfearn supracrustals).  
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deformation and 
metamorphism:  
‐ Subhorizontal 
foliation & tight folding 
and thrusting, regional 
granulite facies 
metamorphism. NE‐SW 
shortening 
 
‐Open macro‐folds and 
axial‐planar dextral 
transpressive shear 
zones (Canisp and 
Laxford? shear zones).  
‐ Reworking and 
retrogression to 
amphibolite facies 

2.40 Ga  Crustal extension and 
intrusion of the Ringvassøya 
mafic dyke swarm 

? 2.4‐2.0 
Ga 

Crustal extension and 
intrusion of the Scourie 
mafic dyke swarm and 
Na‐rich pegmatites. 
Dextral transtensional 
setting. 

2.4‐2.2 Ga  Deposition of Vanna group
clastic sediments in a marine 
subsiding basin 

? Deposition of 
supracrustal units, 
heterogeneous mafic 
gneisses, banded iron 
formations, quartzite, 
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schists 
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Deposition of the Loch 
Maree Group clastic and 
volcanic succession in 
marine extensional 
and/or arc‐settings 
‐Marine mudstones 
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possibly, the Astridal 
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Intrusion of early‐stage 
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deformation: 
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2. Geological features of western Troms and Lofoten 

Archaean and Palaeoproterozoic crust underlies much of  the northeastern part of  the Fen‐
noscandian Shield [1, 3], including also basement outliers west of the much younger, Palae‐
ozoic Scandinavian Caledonides  (Figure 1). Here,  the West Troms Basement Complex  [17] 
and basement in Lofoten‐Vesterålen [9, 10] emerge as a c. 300 km long horst, separated from 
the Caledonian nappes by Mesozoic rift‐normal  faults  [11, 12]. The West Troms Basement 
Complex  (Figure  2)  is  composed  of  various Mesoarchaean  to  Palaeoproterozoic  plutonic 
rocks and orthogneisses (2.9‐1.7 Ga), metasupracrustal rocks, mafic dyke swarms, and net‐
works of ductile  shear zones  [17, 38]. The basement of Lofoten and Vesterålen  (Figure 3) 
consists of  similar metamorphic Neoarchaean  rocks  intruded by a very extensive  suite of 
1.80‐1.78 Ga plutonic rocks of the anorthosite‐mangerite‐charnockite‐granite (AMCG) suite 
[9, 10] that appears to link up with the Transscandinavian Igneous Belt of southern Sweden 
(Figure 1a). Both areas display dominant NW‐SE structural  trends parallel with Archaean 
and Palaeoproterozoic orogenic belts of the Fennoscandian Shield that stretch from Russia, 
through Finland and northern Sweden into the Bothnian basin of central Scandinavia [1].  

2.1. The West Troms Basement Complex 

The West  Troms  Basement  Complex  (Figure  2)  is  underlain  by  Meso  to  Neoarchaean 
gneisses, various generations of metasupracrustal rocks and mafic dyke swarms  that were 
later  intruded  by  felsic  and mafic  plutonic  suites  and  variably  reworked,  deformed  and 
metamorphosed during the main Palaeoproterozoic (Svecofennian) orogeny [17]. 

2.1.1. Archaean crust 

The Meso‐Neoarchaean  rocks of  the West Troms Basement Complex  (Figure 2)  consist of 
tonalite‐trondhjemite and anorthositic gneisses with mafic and ultramafic layers and banded 
intercalations (Figure 5a) and are overlain by the Neoarchaean Ringvassøya greenstone belt. 
These rocks were deformed and metamorphosed up  to granulite/migmatite  facies prior  to 
deposition of Palaeoproterozoic cover units and intrusion of a 2.4 Ga mafic dyke swarm [17, 
39]. A steep NW‐SE trending transposed gneiss foliation with dip‐slip stretching lineations 
(Figure  5b)  and  tight  ENE‐vergent  intrafolial  folds  (Figure  5c)  attests  for  WSW‐ENE 
contraction  and  thrusting  during  the  Meso/Neoarchaean  [17].  Prominent  high‐grade 
migmatite  zones  interpreted as  a ductile  shear  zone  (Figure  5d)  separate  compositionally 
different  gneisses  [17],  e.g.  the  Kvalsund  migmatite  zone  separating  the  Dåfjord  and 
Kvalsund gneisses on Ringvassøya  [36] and  similar zones within  the Senja Shear Belt  [38, 
40].  Polyphase  refolding  and  thrusting  is  common  and  suggests  protracted Neoarchaean 
deformation  [17].  In  Ringvassøya,  tonalitic  orthogneisses  and  granitoids  (Dåfjord  gneiss) 
reveal U‐Pb zircon crystallization ages of 2.92‐2.77 Ga (Figure. 6) [36, 41], and these rocks are 
considered  to be  related  to  tonalites  on  the  island  of Vanna  farther north, where  a U‐Pb 
crystallization age of 2885 ± 20 Ma has been obtained [33]. This Mesoarchaean basement was 
also intruded by the 2695 ±15 Ma Mikkelvik alkaline stock [42]. The overlying Ringvassøya 
Greenstone  belt  [43]  comprises  arc‐related meta‐volcanic  rocks  with MORB‐transitional, 
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tholeiitic  to  calk‐alkaline  affinity.  Two meta‐volcanic  rocks  of  the Ringvassøy  greenstone 
belt yield ages of c. 2.85 Ga [44].  

     
Figure 5. Outcrop features of Meso‐Neoarchaean tonalitic gneisses in the West Troms Basement Com‐
plex: (a) Foliated tonalitic and mafic gneisses (Dåfjord gneiss) in central part of Ringvassøya. (b) Steep 
SW‐dipping foliation in tonalitic Dåfjord gneiss with dip‐slip stretching lineation. (c) Banded tonalitic 
gneiss with tightly folded mafic inclusions, cut by granitic pegmatite veins presumed to be related to 
the 1.79 Ga Ersfjord granite. (d) Zone of major migmatized Kvalsund gneiss in southwestern part of 
Ringvassøya. The zone is cut by a mafic dyke, which is part of the Ringvassøya dyke swarm dated at 2.4 
Ga [39].  

By  contrast, all  the dated metaplutonic  rocks on  the  islands of Kvaløya and Senja  farther 
south  (Figure 2) are Neoarchaean. The Bakkejord pluton, neosome  in  the Kattfjord gneiss, 
and granodiorite units bordering  the Torsnes belt on Kvaløya, as well as several major  in‐
trusive bodies on Senja all yield ages between 2.72 and 2.68 Ga [16, 32]. A somewhat young‐
er element at 2.67 Ga  is  shown by mafic dykes  that cut  the Bakkejord pluton on Kvaløya 
[32]. The only potentially younger Archaean event is the formation of migmatites in south‐
ern Senja, where zircon in a neosome suggests crystallization at c. 2.6 Ga [32]. The Kvalsund 
migmatite zone  in  southwestern Ringvassøya  (Figure  2) appears  to  represent a boundary 
separating the Mesoarchean crust to the north from Neoarchean crust to the south. The time 
of deformation is not yet dated, but dynamic melting structures in the migmatite are cut by 
mafic dykes considered to belong to the 2.4 Ga swarm, hence indicating an Archean age of 
shearing. One sample of neosome has a primary age of about 2.7 Ga  indicated by zircons, 
which, however, also records an event ≤ 2.55 Ga possibly reflecting the time of deformation 
[32].  
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Figure 6. Summary of the main geochronological features in the Lewisian Complex (a) and the West‐
Troms Basement Complex and Loften province (b). The age compilation is based principally on U‐Pb 
data. The references are listed and discussed in the text. 

2.1.2. Ringvassøya mafic dyke swarm 

The Neoarchaean gneisses and  the oldest metasupracrustal belts of  the West Troms Base‐
ment Complex have been  intruded by a huge mafic, plagioclase phyric and gabbronoritic 
dyke swarm (Figure 7), the Ringvassøya dykes [39]. These dykes are widely distributed and 
display offset, shearing and reworking, thus providing a good time‐marker for resolving the 
subsequent Svecofennian deformation [17, 27]. Zircon and baddeleyite from a dyke swarm 
on Ringvassøya provides a crystallization age of 2403 ± 3 Ma, and the dykes are classified as 
transitional between MORB and within‐plate basalts with an affinity to continental tholeiites 
[39].  
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Figure 7. Outcrop features of the 2.4 Ga mafic dyke swarm that intruded Neoarchaean massive to‐
nalites in Ringvassøya [39]. Note irregular and varied dyke orientations (a, b) and that the dykes trun‐
cate the main tonalitic gneiss fabric (c).  

2.1.3. Palaeoproterozoic supracrustal rocks 

The metasedimentary Vanna group represents unconformable continental deposits [29, 45]. 
Common rock  types  include  layered meta‐psammites  locally exhibiting pronounced cross‐
bedding (Figure 8a, b). The age of deposition is constrained between 2403 Ma, the age of the 
underlying Ringvassøya dykes, and 2221 ± 3 Ma, the age of a diorite sill in the supracrustal 
rocks [29, 39]. 

    
Figure 8. Outcrop features of meta‐supracrustal rocks in the West Troms Basement Complex: (a) Layered 
meta‐psammites with interbedded mudstones/mica‐schists of the Vanna group [29, 45]. (b) Subvertical 
thinly bedded meta‐sandstone of the Vanna group, with pronounced trough and planar cross‐bedding in 
internal lenses. Up is to the right. (c) Basal meta‐conglomerate of the Torsnes supracrustal belt. Note that 
the dominant clast‐type is tonalite, tonalitic gneiss and granitoid gneisses (d) Rythmical laminated quartz‐
feldspatic meta‐psammite with enrichment of iron‐hydroxide staining from the Astridal belt, Senja. The 
beds are steeply dipping and subvertically folded. The fold hinge is located near person.  
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bedding (Figure 8a, b). The age of deposition is constrained between 2403 Ma, the age of the 
underlying Ringvassøya dykes, and 2221 ± 3 Ma, the age of a diorite sill in the supracrustal 
rocks [29, 39]. 

    
Figure 8. Outcrop features of meta‐supracrustal rocks in the West Troms Basement Complex: (a) Layered 
meta‐psammites with interbedded mudstones/mica‐schists of the Vanna group [29, 45]. (b) Subvertical 
thinly bedded meta‐sandstone of the Vanna group, with pronounced trough and planar cross‐bedding in 
internal lenses. Up is to the right. (c) Basal meta‐conglomerate of the Torsnes supracrustal belt. Note that 
the dominant clast‐type is tonalite, tonalitic gneiss and granitoid gneisses (d) Rythmical laminated quartz‐
feldspatic meta‐psammite with enrichment of iron‐hydroxide staining from the Astridal belt, Senja. The 
beds are steeply dipping and subvertically folded. The fold hinge is located near person.  
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Arc‐related meta‐volcanic  rocks with MORB‐transitional,  tholeiitic  to  calk‐alkaline affinity 
occur  in  the central and southwestern parts, e.g.  in  the Astridal and Torsnes belts  [17, 27, 
31]. The Mjelde‐Skorelvvatn belt (Figure 2) is dominated by metabasaltic rocks together with 
ultramafic  rocks, meta‐psammites, marble and  calc‐silicate gneisses. A differentiated gab‐
broic portion of  the meta‐basaltic pile yields an age of 1992 ± 2 Ma  [31]. The Torsnes belt 
comprises a basal conglomerate (Figure 8c) overlain by meta‐psammite and a thick sequence 
of mafic metavolcanic rocks. Detrital zircons indicate a maximum‐age of deposition of 1970 
±14 Ma [31]. The Astridal belt is compositionally similar to the Mjelde‐Skorelvvatn belt, but 
there are no direct  radiometric dates yet.  It contains abundant mica‐schists,  local graphite 
schists, mafic meta‐volcanic rocks and widespread sulphide ore deposits (Figure 8d).  

2.1.4. Late palaeoproterozoic igneous suites 

The Neoarchaean  crust  in Kvaløya and Senja was  intruded by an extensive  suite of  felsic 
and mafic plutonic rocks [17]. The most prominent are the Ersfjord granite (Figure 9a, b) on 
Kvaløya  [46] and  large granites and mafic plutons  (Hamn norite) on Senja  (Figure 2). The 
Ersfjord granite has  a U‐Pb  zircon  crystallization  age of  1792  ±  5 Ma  [16]  and  the Hamn 
norite 1802.3 ± 0.7 Ma [28], whereas the granitic masses farther south in Senja give Rb‐Sr [47] 
and zircon‐titanite ages of 1805 ± 2.5 Ma [16]. Metamorphic overprints of the Ersfjord granite 
are  recorded by U‐Pb  titanite ages of 1769 ± 3 Ma and 1756 ± 3 Ma  [16]. Pronounced and 
widespread granite pegmatite dykes (Figure 9b, c) formed syn‐tectonically with shear zones 
in  the metasupracrustal  belts  at  c.  1768  ±  4 Ma, probably  genetically  related  to  the main 
intrusive activity [16]. All these ages are within the interval when most known Precambrian 
juvenile crust generated by arc‐related magmatism [48].  

 
Figure 9. (a) Aerial view of the Ersfjord granite with its rugged mountains and presence of both steep 
and gently dipping planar fabrics. (b) Ersfjord granite pegmatite dykes and veins cutting Neoarchaean 
tonalitic gneiss foliation in southwestern ringvassøya, and later boudinaged during Palaeoproterozoic 
tectonism. (c) Ersfjord granite pegmatite dykes cutting dioritic gneisses near its western boundary 
against the Kattfjord gneiss.  

2.1.5. Palaeoproterozoic deformation and metamorphism 

Strong deformation and metamorphism at 1.8‐1.76 Ga produced mega‐blocks or segments 
delineated  by NW‐SE  trending,  variously mylonitized metasuprascrustal  belts  and  lens‐
shaped ductile shear zones as outlined in Figure 10 [17, 38]. This shear belt deformation was 
characterized by high‐strain, complex and multiphase deformation and up  to amphibolite 
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facies metamorphism and reworking. The most distinct one, the Senja Shear Belt is c. 30 km 
wide (Figures 2 and 10) and is delimited by the Svanfjellet belt to the south [38, 49] and the 
Torsnes belt in the north [17]. This linear crustal structure is thought to continue beneath the 
Caledonian nappes into parallelism with the Bothnian‐Senja shear zone of the Swedish part 
of  the Fennoscandian  shield, but gravity and magnetic anomaly patterns do not uniquely 
confirm such a correlation [11, 13, 50].  

     
Figure 10. Tectonic map of the Senja Shear Belt in central part of the West Troms Basement Complex 
(for location see figure 2), illustrating the lens‐shaped architecture of the metasupracrustal belts. Note 
macro‐scale, steep‐plunging folds of the belt and adjacent tonalitic gneisses, where fold hinges are bent 
into parallelism with the trace of the Astridal belt. Note also the major shear zone boundaries with 
thrust and sinistral strike‐slip characters. The map is from [17].  

The Palaeoproterozoic deformation structures of the West Troms Basement Complex (Table 
1)  include  a  main  NNW‐SSE  striking,  mylonitic  foliation  mostly  present  in  the  meta‐
supracrustal belts (Figure 11a), that formed axial‐planar to early‐stage isoclinal folds (Figure 
11b) with gently‐plunging axes, at amphibolite  facies conditions. The  foliation has a steep 
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WSW dip and exhibits a dip‐slip, west‐plunging stretching lineation. Macroscopic NW‐SE‐
trending and mostly upright antiform‐synform  folds  (Figure 11c) are widespread, causing 
the steep tilt and apparent repetition of most of the supracrustal belts in synformal troughs 
[17]. Corresponding upright folds also occur in the adjacent gneisses. Younger (Late Palaeo‐
proterozoic) superimposed structures include tight to vertical folds on all scales (Figure 11d, 
e) with  axial‐planar  cleavages  coeval with  an  anastomosing  network  of  steeply‐dipping, 
NW‐SE  to N‐S  trending sinistral and dextral strike‐slip shear zones  (Figure 10). The  latter 
zones are mylonitic and retrogressed into greenschist facies. These shear zones caused sub‐
vertical drag‐folding of  the surrounding gneisses and became boudinaged and masked by 
quartz precipitates  along  the main  foliation. Later on  the  foliation was  folded by  steeply 
north‐plunging  shear  folds and cut by oblique‐slip crenulation cleavages, sigmoidal clasts 
and multiple  shear bands,  all  supportive of  strike‐slip displacements  (Figure  11d,  e). The 
youngest  set  of  structures  occurs  in  the  northeastern  parts  of  the West Troms  Basement 
Complex, as gently‐dipping, SE‐directed phyllonitic shear zones (thrusts) with abundant SE‐
verging folds and thrusts [17].  

 
Figure 11. Outcrop illustrations of Palaeoproterozoic deformation structures in the West Troms Base‐
ment Complex: (a) Subvertical high‐strain mylonites along the eastern contact between the Torsnes belt 
and the granitoid Kattfjord gneiss (right). (b) Foliation‐parallel felsic vein in garnet‐mica‐schists of the 
Astridal bel that is isoclinally folded and sinistrally sheared, causing multiple repeatitions of the vein. 
View is to the NE on near‐horizontal surface. (c) Upright asymmetrical NE‐verging fold that refolds 
isoclinal folds in meta‐volcanic and siliciclastic rocks of the Svanfjellet belt, Senja. (d) Subvertical phyl‐
lonitic shear fabric with quartz precipitates along the main foliation.Note dextral subvertical folding of 
the main fabric and quartz veins. (e) Ersfjord granite pegmatite dyke in mafic Kattfjord gneiss northeast 
of the Torsnes belt that is folded by subvertical sinistral folds.  

The early and middle stages of deformation were associated with prograde metamorphism 
varying  from  low grade  in  the northeast  to amphibolite and granulite  facies  in  the central 
and southern parts and terminated with late stage retrogressive greenschist facies reworking 
[27]. A migmatitic shear zone in meta‐psammites southwest of Ringvassøya displays a gar‐
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net granulite  facies assemblage  succeeded by a  two‐pyroxene granulite  facies assemblage 
and is dated with the zircon U‐Pb method to 1777 ± 12 Ma, the same age obtained for a gra‐
nitic dike (1776.6 ± 1.1 Ma) cutting the  lens [51]. Other critical radiometric ages for Palaeo‐
proterozoic  high‐strain  deformation  include  metamorphic  overprints  of  Ersfjord  granite 
pegmatite dykes at c. 1.77‐1.76 Ga, and an interval of 1774, 1768 ± 4 Ma and 1751 ± 8 Ma for a 
granitoid pegmatite dyke formed syn‐kinematically with late‐stage strike slip shear zones in 
the Astridal belt [16].  

2.1.6. Mesoproterozoic reactivation 

Late‐tectonically deformed granitic pegmatites  in  the Astridal belt of  the Senja Shear Belt 
yield U‐Pb ages of 1725 ±22 Ma and 1562 ± 2 Ma, indicating that formation of the pegmatites 
occurred  after  termination  of  the  main  orogenic  events  (Corfu  et  al.  in  review).  These 
occurrences  are  attributed  to  ‘anorogenic’  far‐field  effects  reflecting  intracratonic  strain, 
possibly  caused  by  the  emplacement  of A‐type massifs  in  the  core  of  the  Fennoscandian 
Shield.  

2.2. The Lofoten‐Vesterålen province 

This province  comprises  gneisses  and major plutonic  suites  of Precambrian  age  [52]  that 
suffered major  tectono‐magmatic  events at 2.8 and 1.8 Ga  [53]. The basement  complex  in 
western parts of Lofoten and Vesterålen (Figure 3) comprises granulite facies rocks, whose 
distribution also coincides with a major magnetic and gravity high caused by the presence 
of dense rocks  in the crust and an elevated Moho discontinuity [9, 11, 54, 55]. The  latter  is 
the result of differential uplift and extension in the aftermath of the Caledonian orogeny and 
the subsequent Late Palaeozoic and Mesozoic processes that led to the opening of the North 
Atlantic. The eastern part of the region consists of various amphibolite facies gneisses, mig‐
matites,  greenstone  belts  and  granitic  plutons. After  the  initial  geochronological  studies 
more work followed using Pb‐Pb, Rb‐Sr and Sm‐Nd dating [9, 36, 56‐58]. The chronology of 
the basement complex and the anorthosite‐mangerite‐charnockite‐granite suite (AMCG) has 
now been refined by modern U‐Pb geochronology [10]. 

2.2.1. Neoarchaean basement gneisses 

Neoarchaean crust occupies large parts of the islands of Langøya in Vesterålen and Hinnøya 
farther  east  (Figure  3),  and  small  remnants  are  also  present  at  the  southwestern  tip  of 
Austvågøya [58]. The Neoarchaean rocks of Langøya consist mainly of high‐grade gneisses 
interpreted  to represent metasupracrustal rocks of  intermediate composition, while Neoar‐
chaean gneisses on Hinnøya define an amphibolite facies metamorphic domain that was mig‐
matized  in  the Neoarchaean  and  subsequently deformed  and metamorphosed  at granulite‐
facies conditions in the Palaeoproterozoic [9]. The appearance of orthopyroxene to the west of 
the amphibolite‐facies domain on Hinnøya has been  interpreted as either a prograde meta‐
morphic transition [9, 54], or an abrupt transition marked by a crustal scale ductile shear zone 
of presumed Neoarchaean age. The zone east of the metamorphic boundary (Figure 3) is dom‐
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The early and middle stages of deformation were associated with prograde metamorphism 
varying  from  low grade  in  the northeast  to amphibolite and granulite  facies  in  the central 
and southern parts and terminated with late stage retrogressive greenschist facies reworking 
[27]. A migmatitic shear zone in meta‐psammites southwest of Ringvassøya displays a gar‐
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net granulite  facies assemblage  succeeded by a  two‐pyroxene granulite  facies assemblage 
and is dated with the zircon U‐Pb method to 1777 ± 12 Ma, the same age obtained for a gra‐
nitic dike (1776.6 ± 1.1 Ma) cutting the  lens [51]. Other critical radiometric ages for Palaeo‐
proterozoic  high‐strain  deformation  include  metamorphic  overprints  of  Ersfjord  granite 
pegmatite dykes at c. 1.77‐1.76 Ga, and an interval of 1774, 1768 ± 4 Ma and 1751 ± 8 Ma for a 
granitoid pegmatite dyke formed syn‐kinematically with late‐stage strike slip shear zones in 
the Astridal belt [16].  

2.1.6. Mesoproterozoic reactivation 

Late‐tectonically deformed granitic pegmatites  in  the Astridal belt of  the Senja Shear Belt 
yield U‐Pb ages of 1725 ±22 Ma and 1562 ± 2 Ma, indicating that formation of the pegmatites 
occurred  after  termination  of  the  main  orogenic  events  (Corfu  et  al.  in  review).  These 
occurrences  are  attributed  to  ‘anorogenic’  far‐field  effects  reflecting  intracratonic  strain, 
possibly  caused  by  the  emplacement  of A‐type massifs  in  the  core  of  the  Fennoscandian 
Shield.  

2.2. The Lofoten‐Vesterålen province 

This province  comprises  gneisses  and major plutonic  suites  of Precambrian  age  [52]  that 
suffered major  tectono‐magmatic  events at 2.8 and 1.8 Ga  [53]. The basement  complex  in 
western parts of Lofoten and Vesterålen (Figure 3) comprises granulite facies rocks, whose 
distribution also coincides with a major magnetic and gravity high caused by the presence 
of dense rocks  in the crust and an elevated Moho discontinuity [9, 11, 54, 55]. The  latter  is 
the result of differential uplift and extension in the aftermath of the Caledonian orogeny and 
the subsequent Late Palaeozoic and Mesozoic processes that led to the opening of the North 
Atlantic. The eastern part of the region consists of various amphibolite facies gneisses, mig‐
matites,  greenstone  belts  and  granitic  plutons. After  the  initial  geochronological  studies 
more work followed using Pb‐Pb, Rb‐Sr and Sm‐Nd dating [9, 36, 56‐58]. The chronology of 
the basement complex and the anorthosite‐mangerite‐charnockite‐granite suite (AMCG) has 
now been refined by modern U‐Pb geochronology [10]. 

2.2.1. Neoarchaean basement gneisses 

Neoarchaean crust occupies large parts of the islands of Langøya in Vesterålen and Hinnøya 
farther  east  (Figure  3),  and  small  remnants  are  also  present  at  the  southwestern  tip  of 
Austvågøya [58]. The Neoarchaean rocks of Langøya consist mainly of high‐grade gneisses 
interpreted  to represent metasupracrustal rocks of  intermediate composition, while Neoar‐
chaean gneisses on Hinnøya define an amphibolite facies metamorphic domain that was mig‐
matized  in  the Neoarchaean  and  subsequently deformed  and metamorphosed  at granulite‐
facies conditions in the Palaeoproterozoic [9]. The appearance of orthopyroxene to the west of 
the amphibolite‐facies domain on Hinnøya has been  interpreted as either a prograde meta‐
morphic transition [9, 54], or an abrupt transition marked by a crustal scale ductile shear zone 
of presumed Neoarchaean age. The zone east of the metamorphic boundary (Figure 3) is dom‐
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inated by  intrusive  rocks of  tonalitic  to granitic composition, migmatitic domains, and  local 
greenstone belt remnants, considered to be Neoarchaean in age [9, 59].  

2.2.2. Palaeoproterozoic supracrustal rocks, deformation and metamorphism  

A younger sequence of heterogenous mafic gneisses in Lofoten has been interpreted as a 
Palaeoproterozoic  supracrustal  succession  of  volcanogenic  derivation  as  deduced  from 
geochemical  compositions  [9]. Metasedimentary  rocks  consist  of  fine‐grained  gneisses, 
locally  quartzitic  (Figure  12a), with  subordinate  graphite  schist,  banded  iron  formation 
and marble. These gneisses have been overprinted by the same granulite‐facies metamor‐
phism  as  the Neoarchaean  rocks,  and  the boundary between  the  two metamorphic do‐
mains corresponds  to  the eastern  limit of  the magnetic high and  the  first appearance of 
orthopyroxene  [54]  in eastern Langøya  (Figure 3).  In  the  south  this boundary  is consid‐
ered  a major  thrust  that  juxtaposes  the  Eidsfjord  anorthosite  and  deformed  intrusive 
mangerite [54, 60]. Some studies [9] suggest that the orthopyroxene isograde is folded and 
continues southeastward across Hinnøya (Figure 3). The granulite facies gneisses tend to 
be rather massive, with faint banding, and they equilibrated at 3 to 4 kb and 750 to 780 °C 
[61]. They  are  considered  to  be  orthogneisses  [59]  or migmatized  supracrustal  rocks  of 
intermediate composition [9].  

 
Figure 12. Outcrop photographs of the AMCG suite and metasupracrustal rocks in western parts of 
Lofoten (Figure 3)(a) Foliated paragneisses composed of alternating quartz‐rich and mafic meta‐
volcanic rocks. (b) Detail view of mangerite (hypersthene‐bearing monzonite) which is the dominant 
rock type of the Lofoten igneous province. Note phenocrysts of plagioclase and orthoclase. (c) Man‐
gerites with mafic intercalations and dykes aligned parallel to a weak magmatic foliation. From a road 
cut in eastern Lofoten (Austvågøya). (d) Panorama view of the Hopen pluton mangerite and its bound‐
ary to migmatized gneisses and altered mangerites. View is toward the north.  
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2.2.3. Palaeoproterozoic magmatic rocks, deformation and metamorphism  

Plutons of the AMCG suite occupy about 50 % of the Lofoten islands [62]. The suite (Figure 
3) is dominated by mangerite and charnockite and their metamorphosed equivalents (Figure 
12b‐d), with local but important occurrences of gabbro, anorthosite, and granite and associ‐
ated mafic dykes  (Figure 12c). The mafic and  felsic phases  locally grade  into, or mutually 
cross‐cut each other  indicating  that some of  the  intrusions are genetically related.  In addi‐
tion, a widespread network of  feldspathic veins  is present  throughout  the granulite  facies 
domain [9]. Mangerite and charnockites are widespread throughout the region, in the form 
of large plutons (Figure 12d) such as in the southwestern Lofoten islands [9, 62, 63]. Anor‐
thosite and gabbro forms plutons in most of the islands[54, 64, 65]. There is one distinctive 
body of granite‐syenite on Langøya [54, 66]. To the east, on Hinnøya, Neoarchaean gneisses 
are cut by Palaeoproterozoic plutons such as the Lødingen granite with a zircon and titanite 
age of 1870 Ma [10, 36], whereas the Tysford granite covers a large area on the mainland and 
has given U‐Pb ages between 1.8 and 1.7 Ga [67].  

The mangerites and charnockites were shown to have intruded at about 4 kb and >925 to 850 
°C, whereas the anorthosite on Flakstadøy records a polybaric crystallization history from 9 
kb to about 4 kb at 1180 to 1120 °C. The data imply that anorthosites, mangerites and char‐
nockites  in Lofoten were emplaced at  the same depth of about 12 km  [64]. Later on  in the 
same  time  span,  the  Palaeoproterozoic  plutonic  rocks  and  surrounding  Neoarchaean 
gneisses were deformed and metamorphosed up to granulite facies conditions, and portions 
of the plutonic rocks, e.g. anorthosite bodies, were thrusted over mangeritic gneisses (Figure 
13a, b) [54]. Structural fabrics include transposed foliations (Figure 13c), intrafolial isoclinal 
folds  (Figure 13d) and  local migmatization  structures, and upright  folds  that  refolded  the 
earlier shear fabrics (Figure 13e). A younger, very extensive but narrow ductile shear zone 
network  is  characterized  by  greenschist  facie  retrogressive  shear  zones  that  truncate  all 
other structures (Figure 13f) and display both low‐ and high‐angle attitudes. The exact age 
of the latter is unknown, but presumably, late Palaeoproterozoic.  

The structural and isotopic data show that the Neoarchaean crust played an important role 
in the genesis and deformation of the Lofoten igneous rocks, and both as a source and as a 
contaminant [58, 68]). The Pb data define a linear trend that may represent mixing between 
Neoarchaean  lower  crustal  components  and  late  Palaeoproterozoic  juvenile  additions, 
whereby  the mangerites  and  charnockites  contain more Neoarchaean  Pb  than  the mafic 
rocks.  A  multistage  evolution  with  a  basaltic  parental  melt  undergoing  polybaric 
crystallization  and  differentiation  to  form  anorthosites  as  cumulates  and  ferrodiorites  as 
residual melts  has  been  proposed  [69].  The mangerites  and  charnockites  are  inferred  to 
represent  feldspar  cumulates  and  residual  liquids,  respectively,  derived  from  magmas 
broadly syenitic in composition. 

The more recent U‐Pb results show that the Lofoten AMCG suite was emplaced during two 
quite distinct events (Figure 6), the first one at 1.87‐1.86 Ga followed by a second and domi‐
nant magmatic event at 1.80‐1.79 Ga. A concluding period, lasting some 20‐30 my, was char‐
acterized by  local hydration of  the dry AMCG  rocks, and by  the  infiltration of pegmatite 
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inated by  intrusive  rocks of  tonalitic  to granitic composition, migmatitic domains, and  local 
greenstone belt remnants, considered to be Neoarchaean in age [9, 59].  

2.2.2. Palaeoproterozoic supracrustal rocks, deformation and metamorphism  

A younger sequence of heterogenous mafic gneisses in Lofoten has been interpreted as a 
Palaeoproterozoic  supracrustal  succession  of  volcanogenic  derivation  as  deduced  from 
geochemical  compositions  [9]. Metasedimentary  rocks  consist  of  fine‐grained  gneisses, 
locally  quartzitic  (Figure  12a), with  subordinate  graphite  schist,  banded  iron  formation 
and marble. These gneisses have been overprinted by the same granulite‐facies metamor‐
phism  as  the Neoarchaean  rocks,  and  the boundary between  the  two metamorphic do‐
mains corresponds  to  the eastern  limit of  the magnetic high and  the  first appearance of 
orthopyroxene  [54]  in eastern Langøya  (Figure 3).  In  the  south  this boundary  is consid‐
ered  a major  thrust  that  juxtaposes  the  Eidsfjord  anorthosite  and  deformed  intrusive 
mangerite [54, 60]. Some studies [9] suggest that the orthopyroxene isograde is folded and 
continues southeastward across Hinnøya (Figure 3). The granulite facies gneisses tend to 
be rather massive, with faint banding, and they equilibrated at 3 to 4 kb and 750 to 780 °C 
[61]. They  are  considered  to  be  orthogneisses  [59]  or migmatized  supracrustal  rocks  of 
intermediate composition [9].  

 
Figure 12. Outcrop photographs of the AMCG suite and metasupracrustal rocks in western parts of 
Lofoten (Figure 3)(a) Foliated paragneisses composed of alternating quartz‐rich and mafic meta‐
volcanic rocks. (b) Detail view of mangerite (hypersthene‐bearing monzonite) which is the dominant 
rock type of the Lofoten igneous province. Note phenocrysts of plagioclase and orthoclase. (c) Man‐
gerites with mafic intercalations and dykes aligned parallel to a weak magmatic foliation. From a road 
cut in eastern Lofoten (Austvågøya). (d) Panorama view of the Hopen pluton mangerite and its bound‐
ary to migmatized gneisses and altered mangerites. View is toward the north.  
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2.2.3. Palaeoproterozoic magmatic rocks, deformation and metamorphism  

Plutons of the AMCG suite occupy about 50 % of the Lofoten islands [62]. The suite (Figure 
3) is dominated by mangerite and charnockite and their metamorphosed equivalents (Figure 
12b‐d), with local but important occurrences of gabbro, anorthosite, and granite and associ‐
ated mafic dykes  (Figure 12c). The mafic and  felsic phases  locally grade  into, or mutually 
cross‐cut each other  indicating  that some of  the  intrusions are genetically related.  In addi‐
tion, a widespread network of  feldspathic veins  is present  throughout  the granulite  facies 
domain [9]. Mangerite and charnockites are widespread throughout the region, in the form 
of large plutons (Figure 12d) such as in the southwestern Lofoten islands [9, 62, 63]. Anor‐
thosite and gabbro forms plutons in most of the islands[54, 64, 65]. There is one distinctive 
body of granite‐syenite on Langøya [54, 66]. To the east, on Hinnøya, Neoarchaean gneisses 
are cut by Palaeoproterozoic plutons such as the Lødingen granite with a zircon and titanite 
age of 1870 Ma [10, 36], whereas the Tysford granite covers a large area on the mainland and 
has given U‐Pb ages between 1.8 and 1.7 Ga [67].  

The mangerites and charnockites were shown to have intruded at about 4 kb and >925 to 850 
°C, whereas the anorthosite on Flakstadøy records a polybaric crystallization history from 9 
kb to about 4 kb at 1180 to 1120 °C. The data imply that anorthosites, mangerites and char‐
nockites  in Lofoten were emplaced at  the same depth of about 12 km  [64]. Later on  in the 
same  time  span,  the  Palaeoproterozoic  plutonic  rocks  and  surrounding  Neoarchaean 
gneisses were deformed and metamorphosed up to granulite facies conditions, and portions 
of the plutonic rocks, e.g. anorthosite bodies, were thrusted over mangeritic gneisses (Figure 
13a, b) [54]. Structural fabrics include transposed foliations (Figure 13c), intrafolial isoclinal 
folds  (Figure 13d) and  local migmatization  structures, and upright  folds  that  refolded  the 
earlier shear fabrics (Figure 13e). A younger, very extensive but narrow ductile shear zone 
network  is  characterized  by  greenschist  facie  retrogressive  shear  zones  that  truncate  all 
other structures (Figure 13f) and display both low‐ and high‐angle attitudes. The exact age 
of the latter is unknown, but presumably, late Palaeoproterozoic.  

The structural and isotopic data show that the Neoarchaean crust played an important role 
in the genesis and deformation of the Lofoten igneous rocks, and both as a source and as a 
contaminant [58, 68]). The Pb data define a linear trend that may represent mixing between 
Neoarchaean  lower  crustal  components  and  late  Palaeoproterozoic  juvenile  additions, 
whereby  the mangerites  and  charnockites  contain more Neoarchaean  Pb  than  the mafic 
rocks.  A  multistage  evolution  with  a  basaltic  parental  melt  undergoing  polybaric 
crystallization  and  differentiation  to  form  anorthosites  as  cumulates  and  ferrodiorites  as 
residual melts  has  been  proposed  [69].  The mangerites  and  charnockites  are  inferred  to 
represent  feldspar  cumulates  and  residual  liquids,  respectively,  derived  from  magmas 
broadly syenitic in composition. 

The more recent U‐Pb results show that the Lofoten AMCG suite was emplaced during two 
quite distinct events (Figure 6), the first one at 1.87‐1.86 Ga followed by a second and domi‐
nant magmatic event at 1.80‐1.79 Ga. A concluding period, lasting some 20‐30 my, was char‐
acterized by  local hydration of  the dry AMCG  rocks, and by  the  infiltration of pegmatite 
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melts  [10].  Local  granitic  pegmatites  belong  to  a  distinct  Palaeoproterozoic  (ca.  1.77 Ga) 
generation. 

 

 
Figure 13. Outcrop features illustrating Palaeoproterozoic deformation fabrics of the Lofoten‐
Vesterålen province. (a) View of an anorthosite complex in Langøya which is thrusted over granulite 
facies mangeritic gneisses to the southeast. The ductile thrust zone is c. 50 m thick and made up of 
mylonitic gneisses [54]. Note the lack of vegetation on the grey‐coloured Eidsfjord anorthosite above the 
shear zone contact. View is toward NE. (b) Thrust in Palaeoproterozoic granitic gneisses on Langøya 
[54]. (c) Transposed foliation in mangeritic gneiss with granitoid bands and intercalations. Locality: 
Austvågøya. (d) Ductile shear zone in mangeritic gneiss with felsic intercalations. (e) Open upright fold 
in mangeritic gneiss. The fold axis trends NW‐SE, and view is toward SE. (f) Steep and localized retro‐
gressed ductile shear zone in mangerite in southern part of Vestvågøya.  

3. Geological features of the Lewisian Complex of Scotland 

The Lewisian Complex in NW Scotland (Figure 1a) is situated to the west of the Caledonian 
Moine  thrust and  covers  the Outer Hebrides and  the NW Scottish mainland of  the  Inner 
Hebrides  in  the  south  (Figure  4). The Lewisian  rocks  also  form  inliers  in  the Caledonian 
orogenic belt possibly continuing under the Moine Group up to the Great Glenn Fault in the 
southeast [18‐20], while Mesozoic to early Cenozoic extensional basins bound the Lewisian 
outcrops offshore Scotland (Figure 1a).  

The Lewisian Complex was considered by earlier workers  [70, 71] as a continuous crustal 
block composed of up to three Neoarchaean gneiss domains overlain by Palaeoproterozoic 
metasedimentary, metavolcanic and  intrusive  rocks  separated by NW‐SE  trending ductile 
shear zones. In the last decade it has been proposed that the region consists of distinct ter‐
ranes  [7, 72], although  there are disparate views on how  these  terranes are  related  [8]. A 
classical Lewisian nomenclature  (Badcallian, Scourian,  Inverian, Laxfordian)  evolved pro‐
gressively,  originally  to  designate  specific  rock  forming,  deformational  or metamorphic 
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events, and  eventually becoming  linked  to  specific dates obtained  from  forthcoming geo‐
chronological studies. Some of  these  terms, however, have now become problematic since 
they have been and  can be used  to designate different  tectonic expressions and  times. To 
maintain clarity in the following we shall therefore avoid their use. 

3.1. Main structures 

The Neoarchean  rocks  of  the  Lewisian were  deformed  during  an  early  granulite  facies 
tectonic event involving crustal shearing and isoclinal folding that formed a gently dipping 
gneiss foliation (Figure 14a, b). During a later retrogressive event the gently dipping fabric 
was macro‐folded into NE and SW‐dipping steep attitudes and subjected to steep strike‐slip 
shearing  (Figure  14  c,  d)  in  amphibolite  facies  [73‐75].  A  key  observation  is  the  local 
truncation of these macrofolds by the c. 2.4 Ga Scourie dykes [76], as outlined later (Figure 
15), indicating that these early deformation events are likely Archaean in age.  

    
Figure 14. Outcrop features of Neoarchaean tonalitic gneisses in the Lewisian Complex. (a) Tight to 
isoclinal intrafolial folds in the TTG gneisses with a presumed 2.7 Ga age, northwest of the Canisp shear 
zone in Assynt terrane. (b) Cliff face made up of Neoarchaean TTG‐gneisses with a subhorizontal folia‐
tion. Height of the cliff is ca. 50 m. Locality: in Assynt terrane. (c) Steeply dipping, alternating banded 
tonalitic, granitic and mafic orthogneisses. Locality: north tip of Rhiconich terrane. (d) TTG‐ gneiss with 
an older foliation cut and transposed into a steep ductile shear zone of presumed 2.7 Ga age. Locality: 
north of Canisp shear zone.  
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melts  [10].  Local  granitic  pegmatites  belong  to  a  distinct  Palaeoproterozoic  (ca.  1.77 Ga) 
generation. 
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Moine  thrust and  covers  the Outer Hebrides and  the NW Scottish mainland of  the  Inner 
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maintain clarity in the following we shall therefore avoid their use. 
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truncation of these macrofolds by the c. 2.4 Ga Scourie dykes [76], as outlined later (Figure 
15), indicating that these early deformation events are likely Archaean in age.  
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Figure 15. The Scourie dyke swarm in the Assynt terrane (see Figure 4). (a) Steep, Scourie mafic dyke 
that cuts through Neoarchaean gneiss foliation. Note the very sharp an unaffected intrusive contacts. 
Dyke thickness is approximately 5 m. Locality, north of Canisp shear zone. (b) Scourie dyke intruded 
into gently dipping TTG‐gneisses. (c) Scourie dyke cutting Neoarchaean gneisses and which is again 
strongly sheared along steep, presumed 2.49 Ga Palaeoproterozoic shear zones. Locality, near contact to 
Canisp shear zone.  

 
Figure 16. (a) Regional structural map showing major ductile shear zones in the Lewisian Complex, 
that suffered Palaeoproterozoic deformation and reworking [37]. (b) Map of the Laxford shear zone, with 
Scourie dykes that cut presumed regional 2.49 Ga folds that are becoming tightened toward the Laxford 
shear zone [37]. (c) Schematick NNE‐SSW cross‐section of the Canisp shear zone showing major upright 
folding of the gneiss foliation and formation of localized, steep, axial‐planar shear zones [77]. 

The main episodes of Palaeoproterozoic crustal deformation in the Lewisian produced ma‐
jor  folds  and NW‐SE  striking, dextral‐reverse,  transpressive  shear zones  (Figure 16a)  that 
were superimposed on, and largely obliterated the pre‐Scourie dykes fabrics, except in some 
low strain lenses. An early/main stage of deformation  involved tight to isoclinal folding of 
the flat‐lying Neoarchaean gneiss foliation and subsequent upright folding leaving the limbs 
in a steep attitude  (Figure 16b, 17a).  In addition,  localized moderately NE‐dipping ductile 
reverse and dextral oblique shear zones developed by strain partitioning, likely due to reac‐
tivation  of  steep  pre‐Scourie  dyke  shear  zones  [77],  and  they  affected  the  Scourie  dykes 
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(Figure  17b).  This  event was  associated with  upper  amphibolite,  locally  granulite  facies 
metamorphism  [37]  and  intrusion  of  syn‐tectonic  pegmatite  sheets  and  veins  in  e.g.  the 
Laxford  shear  zone  (Figure  4).  The major  ductile  shear  zones  show  complex multiphase 
strain  partitioning,  including  thrusting  and  refolding  of  early‐stage  subhorizontal  shear 
zones developed parallel  to  the pre‐existing  foliation  [78] and  later development of  steep 
strike‐slip  shear  zones  [77]. The  late  stage of deformation  coincides with  retrogression  to 
greenschist facies conditions [79] associated with the formation of steep‐plunging asymmet‐
ric folds and retrogressed cleavage and strike‐slip shear zones [37].  

From northeast  to  southwest  the main  shear zones are  the Laxford, Canisp, Gairloch and 
Diabaig shear zones (Figure 16a). The ca. 8 km wide, SW‐dipping Laxford shear zone [37] is a 
major zone of folding (Figure 16b) that reflects thrusting of the gneisses in the Assynt block 
over the Rhiconich gneisses to the north. This presumed terrane‐bounding shear zone  [80] 
evolved from a pre‐existing, steep fabric that displayed early stages of sinistral and dextral 
shearing and subsequent oblique‐thrusting and dextral strike‐slip movement [81], evidenced 
by SSE plunging stretching  lineations  [37]. Numerous granites and pegmatite sheets were 
injected within this shear zone.  

 
Figure 17. Outcrop features illustrating Palaeoproterozoic (c. 1.9‐1.67 Ga) deformation fabrics in the 
Lewisian Complex. (a) Meso‐scale upright folds within low‐strain domain of Canisp shear zone. Ham‐
mer is parallel to fold axis, ESE‐WNW, and the axial‐surface dips steeply to the ENE. A steep, SSW‐
dipping mylonitic shear zone developed on the fold limb (to the right). (b) Steep shear zones that cut 
and displace a Scourie dyke and the Neoarchaean gneiss foliation near Canisp shear zone. (c) Upright 
folding of TTG‐gneisses outside the Canisp shear zone (left) and refolding by tight sub‐vertical folds 
within the shear zone (central and right). View is toward ESE. (d) Contact between TTG‐ gneiss and the 
Canisp shear zone. Note subvertical sinistral drag‐folding of the gneisses into the mylonitic shear zone. 
View is toward WNW. (e) High‐strain mylonite in the Canisp shear zone, with retrogressed chlorite‐
mylonitic schist and quartz veins aligned along the main fabric. View is toward the WNW. (f) Detail 
from the steep mylonite zone in e, showing asymmetric sinistral folding of the main fabric, including 
the quartz veins, seen on a horizontal view .  
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Figure 15. The Scourie dyke swarm in the Assynt terrane (see Figure 4). (a) Steep, Scourie mafic dyke 
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(Figure  17b).  This  event was  associated with  upper  amphibolite,  locally  granulite  facies 
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Tectonics – Recent Advances 

 

304 

Farther south, the Canisp and Gairloch shear zones define steep oblique crust‐internal shear 
zones of the Assynth and Gruinard terranes (Figure 16a). The Canisp shear zone dips steeply 
SSW  [37]  and  typically  truncates  the  Scourie dykes  (Figure  17b)  and displaces  them  into 
zones  of  alternating  high‐  and  low‐strain  [77]. Variably  dipping  high‐strain  thrust  zones 
evolved  in  the  hinge  zone  of  a major ESE‐WNW  trending  fold  (Figure  16c), while  steep 
high‐strain mylonitic shear zones truncate the limbs of the macro‐fold (Figure 17c, d). Strain 
partitioning  is  observed  at  all  scales,  and  low  strain  lenses  are  typically  overprinted  and 
transposed into high strain zones. Folds in the high strain zones are asymmetric, tight and 
have  generally  steep plunge  (Figure  17c). These  folds may have  been produced  by  early 
deformation which partitioned  later  into  the  higher  strain domain  as  tighter  and  steeply 
plunging folds (Figure 16b), leaving a weak signature in the low strain domain [82]. Fabric‐
parallel quartz veins are abundant in the high‐strain zones, and these veins have been fur‐
ther deformed and folded internally (Figure 17e, f). Stretching lineations in high‐strain parts 
of  the Canisp  shear  zone  suggest dextral‐oblique‐reverse movement  (south‐side  up  thrust) 
followed by  strike‐slip shearing  [77, 79, 82]. The Diabaig  shear zone  is  thought  to be an  in‐
clined  thrust  ramp  dipping  toward NE.  Similar  shear  zones  exist  in  the Outer Hebrides 
portion of the Lewisian Complex (see Figures 4 and16a).  

3.2. A chronology of events 

In  the past  sixty years  the Lewisian Complex has been  the  subject of very extensive geo‐
chronological  studies with  the  application of many different decay  systems. Much of  the 
initial work,  especially  that done with whole  rock methods, documented  the  existence of 
Archaean and Palaeoproterozoic events, matching  the subdivision proposed by  [70] based 
on the pre‐ and post‐ Scourie dyke position of the rocks [83‐88]. The details of the picture, 
however, have remained fuzzy due to the complications introduced by the multistage evo‐
lution of the rocks. More recent dating of zircon and other minerals with U‐Pb has helped to 
shed more light into the timing and importance of the events in the different domains. This 
evolution included five major events, interspersed by some minor but tectonically important 
events (Figure 6): (i) Meso‐ and Neoarchean orogenic activity, mainly between 3.00 and 2.70 
Ga, built the bulk of the Lewisian crust; (ii) an earliest Palaeoproterozoic event at 2.50‐2.48 
Ga, had  a profound  influence  on  the Assynt  block,  but  is not  seen  elsewhere,  except  for 
anorthosite in South Harris; (iii) emplacement of Scourie dyke during at least two episodes 
at 2418 and 1992 Ma; (iv) deposition of clastic sediments at Loch Maree sometime between 
2.0 and 1.9 Ga, leading to, or associated with a localized but intense episode of arc magma‐
tism at 1.90‐1.85 Ga at Loch Maree, Laxford Bridge and South Harris; and (v) local migmati‐
zation and emplacement of pegmatite dyke swarms at 1.70‐1.65 Ga, mainly in South Harris 
but recorded by sporadic pegmatites and titanite across the entire Lewisian Complex. 

i. Meso‐ and Neoarchaean evolution 

The Lewisian Archaean crust  is dominated by banded, felsic to  intermediate TTG‐gneisses 
of presumed igneous origin. Meso‐ and Neoarchaean supracrustal rocks composed of semi‐
pelites,  calc‐silicate  schists, meta‐arkoses and metavolcanic  rocks associated with mafic  to 
ultramafic and anorthositic rocks with a tholeiitic composition are also preserved, and when 
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present, may  represent  the  protoliths  of  some  of  the  gneisses.  The metamorphic  grade 
reached granulite facies in the Assynt block, and varies from granulite to amphibolite facies 
elsewhere. The geochronology of  these gneisses  tends  to be very  complex because of  the 
multiple overprints which are recorded  in zircon so  that  in many cases  the U‐Pb data are 
scattered and do not entirely resolve  the sequence of events. However,  the overall picture 
permits to distinguish a main pattern typical of the Assynt block and distinct from that of 
the other segments (Figure 6).  

The TTG rocks  in the Assynt block preserve some of the oldest zircon ages of 3.04‐2.96 Ga 
and it has been suggested that this is the age of formation of the rock [89‐91], but it remains 
uncertain  whether  the  oldest  grains  may  just  be  xenocrystic  and  the  gneisses  actually 
formed about 2.85 Ga  [92]. The early high grade metamorphism occurred at around 2.80‐
2.75 Ga, and was followed by the intrusion of trondhjemite at 2.72 Ga [93‐95] and emplace‐
ment of mafic‐ultramafic rocks [88].  

The other Archaean  segments of  the Lewisian  rocks had  the most prominent period of 
development between 2.9 and 2.0 Ga, with a peak at 2.84‐2.82 Ga [7, 90, 91, 93, 96‐101]. 
An  exception  is  the  Rona  segment where  ages  between  3135  and  2880 Ma  have  been 
reported  for  tonalitic  gneisses  [102].  The  Gruinard  block  underwent  granitic  to 
trondhjemitic magmatism  and high‐grade metamorphism  at  about  2.73 Ga  [91,  96,  97] 
and in the Richonich block there are some indications for further activity as late as ca. 2.6 
Ga [90].  

ii. Earliest Palaeoproterozoic metamorphic progression: 2.50‐2.48 Ga 

The Assynt block was affected by a second high‐grade metamorphic event at 2.50‐2.48 Ga. 
This event caused strong resetting of U‐Pb in zircon due to recrystallization and local new‐
growth [90‐94] and is also recorded by Sm‐Nd isochrons obtained from garnet and coexist‐
ing minerals in ultramfic pods [104], as well as by U‐Pb in titanite and monazite [94, 96]. The 
dry high  temperature metamorphism was  concluded  by  re‐hydration which  caused  local 
formation of granitic pegmatites and  leucosome  in migmatites  [94] and  likely  led  to retro‐
gressive amphibolite  facies metamorphism and deformation,  termed  the  Inverian  [73, 74]. 
The only well constrained temporal analogue to these metamorphic events elsewhere in the 
Lewision  Complex  is  an  anorthosite  body  present  in  the  younger  South Harris  igneous 
complex [105]. 

iii. Scourie dyke swarms 

 The Scourie dykes form part of an extensive dyke swarm present throughout the Lewisian 
Complex  [37]  but  most  abundant  in  the  southern  region.  These  dykes  display  many 
different geometries  and  attitudes, mostly  steeply dipping,  and  they  cut  all Neoarchaean 
folds  and  planar  fabrics  (Figure  15).  The  composition  of  the  dykes  varies  from mafic  to 
ultramafic  [105],  and  their  trace  element  geochemistry  indicate  formation  in  a marginal 
continental setting, as  island arcs or  from a mixtures of crustal and oceanic material  [106, 
107]. The Scourie dykes  intruded during at  least two different events at 2418 Ma and 1992 
Ma [72, 75, 108, 109]. The youngest of these dykes intruded into hot gneissic and migmatitic 
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Farther south, the Canisp and Gairloch shear zones define steep oblique crust‐internal shear 
zones of the Assynth and Gruinard terranes (Figure 16a). The Canisp shear zone dips steeply 
SSW  [37]  and  typically  truncates  the  Scourie dykes  (Figure  17b)  and displaces  them  into 
zones  of  alternating  high‐  and  low‐strain  [77]. Variably  dipping  high‐strain  thrust  zones 
evolved  in  the  hinge  zone  of  a major ESE‐WNW  trending  fold  (Figure  16c), while  steep 
high‐strain mylonitic shear zones truncate the limbs of the macro‐fold (Figure 17c, d). Strain 
partitioning  is  observed  at  all  scales,  and  low  strain  lenses  are  typically  overprinted  and 
transposed into high strain zones. Folds in the high strain zones are asymmetric, tight and 
have  generally  steep plunge  (Figure  17c). These  folds may have  been produced  by  early 
deformation which partitioned  later  into  the  higher  strain domain  as  tighter  and  steeply 
plunging folds (Figure 16b), leaving a weak signature in the low strain domain [82]. Fabric‐
parallel quartz veins are abundant in the high‐strain zones, and these veins have been fur‐
ther deformed and folded internally (Figure 17e, f). Stretching lineations in high‐strain parts 
of  the Canisp  shear  zone  suggest dextral‐oblique‐reverse movement  (south‐side  up  thrust) 
followed by  strike‐slip shearing  [77, 79, 82]. The Diabaig  shear zone  is  thought  to be an  in‐
clined  thrust  ramp  dipping  toward NE.  Similar  shear  zones  exist  in  the Outer Hebrides 
portion of the Lewisian Complex (see Figures 4 and16a).  

3.2. A chronology of events 

In  the past  sixty years  the Lewisian Complex has been  the  subject of very extensive geo‐
chronological  studies with  the  application of many different decay  systems. Much of  the 
initial work,  especially  that done with whole  rock methods, documented  the  existence of 
Archaean and Palaeoproterozoic events, matching  the subdivision proposed by  [70] based 
on the pre‐ and post‐ Scourie dyke position of the rocks [83‐88]. The details of the picture, 
however, have remained fuzzy due to the complications introduced by the multistage evo‐
lution of the rocks. More recent dating of zircon and other minerals with U‐Pb has helped to 
shed more light into the timing and importance of the events in the different domains. This 
evolution included five major events, interspersed by some minor but tectonically important 
events (Figure 6): (i) Meso‐ and Neoarchean orogenic activity, mainly between 3.00 and 2.70 
Ga, built the bulk of the Lewisian crust; (ii) an earliest Palaeoproterozoic event at 2.50‐2.48 
Ga, had  a profound  influence  on  the Assynt  block,  but  is not  seen  elsewhere,  except  for 
anorthosite in South Harris; (iii) emplacement of Scourie dyke during at least two episodes 
at 2418 and 1992 Ma; (iv) deposition of clastic sediments at Loch Maree sometime between 
2.0 and 1.9 Ga, leading to, or associated with a localized but intense episode of arc magma‐
tism at 1.90‐1.85 Ga at Loch Maree, Laxford Bridge and South Harris; and (v) local migmati‐
zation and emplacement of pegmatite dyke swarms at 1.70‐1.65 Ga, mainly in South Harris 
but recorded by sporadic pegmatites and titanite across the entire Lewisian Complex. 

i. Meso‐ and Neoarchaean evolution 

The Lewisian Archaean crust  is dominated by banded, felsic to  intermediate TTG‐gneisses 
of presumed igneous origin. Meso‐ and Neoarchaean supracrustal rocks composed of semi‐
pelites,  calc‐silicate  schists, meta‐arkoses and metavolcanic  rocks associated with mafic  to 
ultramafic and anorthositic rocks with a tholeiitic composition are also preserved, and when 
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present, may  represent  the  protoliths  of  some  of  the  gneisses.  The metamorphic  grade 
reached granulite facies in the Assynt block, and varies from granulite to amphibolite facies 
elsewhere. The geochronology of  these gneisses  tends  to be very  complex because of  the 
multiple overprints which are recorded  in zircon so  that  in many cases  the U‐Pb data are 
scattered and do not entirely resolve  the sequence of events. However,  the overall picture 
permits to distinguish a main pattern typical of the Assynt block and distinct from that of 
the other segments (Figure 6).  

The TTG rocks  in the Assynt block preserve some of the oldest zircon ages of 3.04‐2.96 Ga 
and it has been suggested that this is the age of formation of the rock [89‐91], but it remains 
uncertain  whether  the  oldest  grains  may  just  be  xenocrystic  and  the  gneisses  actually 
formed about 2.85 Ga  [92]. The early high grade metamorphism occurred at around 2.80‐
2.75 Ga, and was followed by the intrusion of trondhjemite at 2.72 Ga [93‐95] and emplace‐
ment of mafic‐ultramafic rocks [88].  

The other Archaean  segments of  the Lewisian  rocks had  the most prominent period of 
development between 2.9 and 2.0 Ga, with a peak at 2.84‐2.82 Ga [7, 90, 91, 93, 96‐101]. 
An  exception  is  the  Rona  segment where  ages  between  3135  and  2880 Ma  have  been 
reported  for  tonalitic  gneisses  [102].  The  Gruinard  block  underwent  granitic  to 
trondhjemitic magmatism  and high‐grade metamorphism  at  about  2.73 Ga  [91,  96,  97] 
and in the Richonich block there are some indications for further activity as late as ca. 2.6 
Ga [90].  

ii. Earliest Palaeoproterozoic metamorphic progression: 2.50‐2.48 Ga 

The Assynt block was affected by a second high‐grade metamorphic event at 2.50‐2.48 Ga. 
This event caused strong resetting of U‐Pb in zircon due to recrystallization and local new‐
growth [90‐94] and is also recorded by Sm‐Nd isochrons obtained from garnet and coexist‐
ing minerals in ultramfic pods [104], as well as by U‐Pb in titanite and monazite [94, 96]. The 
dry high  temperature metamorphism was  concluded  by  re‐hydration which  caused  local 
formation of granitic pegmatites and  leucosome  in migmatites  [94] and  likely  led  to retro‐
gressive amphibolite  facies metamorphism and deformation,  termed  the  Inverian  [73, 74]. 
The only well constrained temporal analogue to these metamorphic events elsewhere in the 
Lewision  Complex  is  an  anorthosite  body  present  in  the  younger  South Harris  igneous 
complex [105]. 

iii. Scourie dyke swarms 

 The Scourie dykes form part of an extensive dyke swarm present throughout the Lewisian 
Complex  [37]  but  most  abundant  in  the  southern  region.  These  dykes  display  many 
different geometries  and  attitudes, mostly  steeply dipping,  and  they  cut  all Neoarchaean 
folds  and  planar  fabrics  (Figure  15).  The  composition  of  the  dykes  varies  from mafic  to 
ultramafic  [105],  and  their  trace  element  geochemistry  indicate  formation  in  a marginal 
continental setting, as  island arcs or  from a mixtures of crustal and oceanic material  [106, 
107]. The Scourie dykes  intruded during at  least two different events at 2418 Ma and 1992 
Ma [72, 75, 108, 109]. The youngest of these dykes intruded into hot gneissic and migmatitic 
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rocks syn‐kinematically with a  late stage of shear zone deformation  [79, 107], of  the same 
kind as that shown in Figure 14d.  

iv. Deposition of supracrustal rocks (2.00‐1.90 Ga) and arc magmatism (1.90 – 1.85 Ga) 

Banded  iron‐formation, marble,  chlorite  schists  and meta‐psammites  of  the  Loch Maree 
Group were deposited on the Neoarchaean crust and are now arranged in two narrow, NW‐
SE  trending  synformal belts  [110, 111]  in  the Gairloch area  (Figure 18). Deposition of  the 
Loch Maree Group  is  constrained  between  2.0 Ga,  the  youngest  detrital  zircons  from  a 
metagreywacke  in  the Gairloch  area  [112],  and  1903 Ma,  the  age  of  the  syntectonic Ard 
gneiss intrusion [102, 110]. The latter was emplaced during the early stages of deformation 
associated with amphibolite to granulite facies metamorphism and interpreted to be related 
to the development of a subhorizontal shear zone net work. The Ard gneiss is considered to 
be a product of arc magmatism and the deformation caused by  lateral accretion of oceanic 
plateaus and primitive island arcs [110]. 

    
Figure 18. Simplified map of the Palaeoproterozoic Loch Maree Group (shaded) within the Lewisian 
Complex of the Gairloch area, NW Scotland [110]. This group consists of highly deformed amphibolites 
and metasedimentary rocks cut by 1.9 Ga granitoid alkaline rocks. Note macro‐scale reverse and sinis‐
tral folds and related off‐sets and lateral shear zone displacement.  
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The other  important tectonic element with similar age and genesis  is the South Harris  ig‐
neous complex in the Outer Hebrides (Figure 4) that comprises a magmatic arc sequence of 
mafic to felsic intrusive rocks formed at 1.89‐1.88 Ga [98, 100]. Clastic sedimentary rocks in 
this  region contain abundant detritus of  the  same age  [7, 98]. Crudely coeval high grade 
metamorphism  strongly  overprinted  zircon  in  the  2.5 Ga  anorthosite  [104]  and  has  also 
been dated by Sm‐Nd mineral systems [113]. This event also caused deformation and met‐
amorphic zircon growth in a shear belt at the northern tip of the Tarbert block at Nis (Fig‐
ure 6) [98, 99]. As for the Loch Maree assemblage, the South Harris situation has been in‐
terpreted  ‘to represent a magmatic arc, complete with contemporaneously derived clastic 
sediments, developed  in a  collisional orogen, which  culminated  in granulite  facies meta‐
morphism’ [98]. 

A  third  important  occurrence  of  intrusive  rocks  of  this  age  is within  the  Laxford  shear 
zone. Granite sheets, with a U‐Pb age of 1854 ±13 Ma  [72] occur  subparallel  to  the shear 
zone boundaries but cutting the pre‐Scourie dyke fabric (Figure 19a, b). Synchronous shear 
deformation affected the dykes and aligned them as lenses into shear zones that also affect‐
ed the surrounding tonalitic and mafic gneisses by mostly contractional deformation (Fig‐
ure 19b‐d). There is some consensus that the Laxford shear zone likely represents a terrane 
boundary but  the  timing of  juxtaposition  is debated, and  the  role played by  the granites 
unclear.  Recent work  [80]  concludes  that  the  terranes were  probably  brought  together 
sometime  between  2.5  and  2.4 Ga,  after  the  earliest  Palaeoproterozoic  deformation  and 
retrogression, but before intrusion of the Scourie dykes. Others, however, suggest that the 
juxtaposition probably occurred around the time of emplacement of the granites, consistent 
with the timing proposed for the Loch Maree group and South Harris igneous complex [7, 
8, 114]. 
 

v. Late orogenic events (1.70 – 1.65 Ga) 

A metamorphic event at around 1.75 Ga is indicated by a Sm‐Nd age of garnet and coexist‐
ing metamorphic minerals from a mafic dyke of the Assynt block [109,], and by titanite from 
rocks near the Laxford shear zone [90, 93]. Because of the localized occurrence of the rocks, 
however, the tectonic significance of this age is uncertain.  

By contrast a later event at 1.70 to 1.65 Ga had a much stronger impact across all of the Lew‐
isian Complex  (Figure 6). The main expression of  this event  is  the granitic and pegmatitic 
migmatite complex associated to, and bordering, the South Harris igneous complex [7, 100, 
101, 115, 116]. Felsic dykes and pegmatites of  this age have also been  found  in most other 
parts of the Lewisian [7, 98, 110] and they also coincide with the ages of rutile and a younger 
titanite generation  [76, 93, 102]. The exact  significance of  this event  is  still uncertain. One 
view is that emplacement of pegmatites of this ages pre‐dated, but likely broadly coincided 
with the late flexuring, steep shearing and greenschist facies retrogression [110], thus attrib‐
uting  these  events  to  contractional  processes  during  late‐stage  collision  of  the  Lewisian 
Complex with e.g. a southern block [8]. 
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rocks syn‐kinematically with a  late stage of shear zone deformation  [79, 107], of  the same 
kind as that shown in Figure 14d.  

iv. Deposition of supracrustal rocks (2.00‐1.90 Ga) and arc magmatism (1.90 – 1.85 Ga) 

Banded  iron‐formation, marble,  chlorite  schists  and meta‐psammites  of  the  Loch Maree 
Group were deposited on the Neoarchaean crust and are now arranged in two narrow, NW‐
SE  trending  synformal belts  [110, 111]  in  the Gairloch area  (Figure 18). Deposition of  the 
Loch Maree Group  is  constrained  between  2.0 Ga,  the  youngest  detrital  zircons  from  a 
metagreywacke  in  the Gairloch  area  [112],  and  1903 Ma,  the  age  of  the  syntectonic Ard 
gneiss intrusion [102, 110]. The latter was emplaced during the early stages of deformation 
associated with amphibolite to granulite facies metamorphism and interpreted to be related 
to the development of a subhorizontal shear zone net work. The Ard gneiss is considered to 
be a product of arc magmatism and the deformation caused by  lateral accretion of oceanic 
plateaus and primitive island arcs [110]. 

    
Figure 18. Simplified map of the Palaeoproterozoic Loch Maree Group (shaded) within the Lewisian 
Complex of the Gairloch area, NW Scotland [110]. This group consists of highly deformed amphibolites 
and metasedimentary rocks cut by 1.9 Ga granitoid alkaline rocks. Note macro‐scale reverse and sinis‐
tral folds and related off‐sets and lateral shear zone displacement.  
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The other  important tectonic element with similar age and genesis  is the South Harris  ig‐
neous complex in the Outer Hebrides (Figure 4) that comprises a magmatic arc sequence of 
mafic to felsic intrusive rocks formed at 1.89‐1.88 Ga [98, 100]. Clastic sedimentary rocks in 
this  region contain abundant detritus of  the  same age  [7, 98]. Crudely coeval high grade 
metamorphism  strongly  overprinted  zircon  in  the  2.5 Ga  anorthosite  [104]  and  has  also 
been dated by Sm‐Nd mineral systems [113]. This event also caused deformation and met‐
amorphic zircon growth in a shear belt at the northern tip of the Tarbert block at Nis (Fig‐
ure 6) [98, 99]. As for the Loch Maree assemblage, the South Harris situation has been in‐
terpreted  ‘to represent a magmatic arc, complete with contemporaneously derived clastic 
sediments, developed  in a  collisional orogen, which  culminated  in granulite  facies meta‐
morphism’ [98]. 

A  third  important  occurrence  of  intrusive  rocks  of  this  age  is within  the  Laxford  shear 
zone. Granite sheets, with a U‐Pb age of 1854 ±13 Ma  [72] occur  subparallel  to  the shear 
zone boundaries but cutting the pre‐Scourie dyke fabric (Figure 19a, b). Synchronous shear 
deformation affected the dykes and aligned them as lenses into shear zones that also affect‐
ed the surrounding tonalitic and mafic gneisses by mostly contractional deformation (Fig‐
ure 19b‐d). There is some consensus that the Laxford shear zone likely represents a terrane 
boundary but  the  timing of  juxtaposition  is debated, and  the  role played by  the granites 
unclear.  Recent work  [80]  concludes  that  the  terranes were  probably  brought  together 
sometime  between  2.5  and  2.4 Ga,  after  the  earliest  Palaeoproterozoic  deformation  and 
retrogression, but before intrusion of the Scourie dykes. Others, however, suggest that the 
juxtaposition probably occurred around the time of emplacement of the granites, consistent 
with the timing proposed for the Loch Maree group and South Harris igneous complex [7, 
8, 114]. 
 

v. Late orogenic events (1.70 – 1.65 Ga) 

A metamorphic event at around 1.75 Ga is indicated by a Sm‐Nd age of garnet and coexist‐
ing metamorphic minerals from a mafic dyke of the Assynt block [109,], and by titanite from 
rocks near the Laxford shear zone [90, 93]. Because of the localized occurrence of the rocks, 
however, the tectonic significance of this age is uncertain.  

By contrast a later event at 1.70 to 1.65 Ga had a much stronger impact across all of the Lew‐
isian Complex  (Figure 6). The main expression of  this event  is  the granitic and pegmatitic 
migmatite complex associated to, and bordering, the South Harris igneous complex [7, 100, 
101, 115, 116]. Felsic dykes and pegmatites of  this age have also been  found  in most other 
parts of the Lewisian [7, 98, 110] and they also coincide with the ages of rutile and a younger 
titanite generation  [76, 93, 102]. The exact  significance of  this event  is  still uncertain. One 
view is that emplacement of pegmatites of this ages pre‐dated, but likely broadly coincided 
with the late flexuring, steep shearing and greenschist facies retrogression [110], thus attrib‐
uting  these  events  to  contractional  processes  during  late‐stage  collision  of  the  Lewisian 
Complex with e.g. a southern block [8]. 
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Figure 19. Outcrop features of Palaeoproterozoic intrusive rocks in the Lewisian complex. (a) Granitic 
pegmatite intrusion into TTG‐gneisses of the Rhiconich terrane. (b) Syn‐kinematic felsic pegmatite 
dykes intruded into mafic gneisses and sheared during the main Palaeoproterozoic tectono‐thermal 
events. Note boudinaged and asymmetric lenses indicating top‐NE movement sense (right in photo). 
View is toward SE. (c) Syn‐ and post‐kinematic granite pegmatite dykes injected into mafic Neoarchae‐
an gneisses. Note lensoidal sheaped mafic bodies in the sheared gneisses. (d) Revers ductile shear zone 
displaying a duplex geometry, cutting obliquely across steeply dipping TTG‐gneisses in the Rhiconich 
terrane. View is to the NW.  

4. Discussion 

4.1. Similarities of terranes and terrane juxtaposition 

In  order  to  discuss  terrane  aspects  and  hypothetic  assembly  history  of  the West  Troms 
Basement  Complex,  the  Lofoten‐Vesterålen  province  and  the  Lewisian  Complex  as  a 
framework  for  further correlation, we  focus on critical similarities such as  the presence of 
crustal  segments  with  contrasting  age,  tectono‐magmatic  and/or  metamorphic  histories, 
crustal‐scale ductile shear zones (sutures), overlapping nature and character of deformation 
(convergent and strike‐slip) and major metamorphic breaks  that may have  juxtaposed dif‐
ferent crustal levels instead of spatial terranes [8, 72]. The first step would be to locate differ‐
ent crustal segments, then to  localize the suture(s) formed by the  juxtaposition of terranes, 
and finally, discussing assembly of different crustal levels in order to explain metamorphic 
and petrologic differences known from all the studied regions [8, 17].  
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Although metamorphic  and  structural  characteristics  of  Precambrian  continental  crust  in 
general  is not uniquely diagnostic  for  correlation  [107],  the geotransect  in western Troms 
and Lofoten  is underlain by age‐equivalent TTG‐gneisses and granitoid gneisses of Meso- 
and Neoarchaean age, with only modest differences  in metamorphic grades and histories 
[32]. This  indicates  that at  the end of  the Archaean  these rocks were  likely assembled as a 
large single terrane, formed during a prolonged cratonization event (2.92‐2.67 Ga), though 
with considerable complexity  in detail  [32].  In  this scenario,  the migmatized ductile shear 
zones bounding  the Dåfjord  and Kvalsund gneisses on Ringvassøya  [17]  and, potentially 
also the major tectonic and metamorphic boundary in the Lofoten‐Vesterålen area [10] may 
reflect Neoarchaean intra‐cratonic terrane boundaries. An argument for multiple terranes in 
the West Troms Basement Complex at the end of the Neoarchaean, however, appears from 
the contrasting ages, e.g. 2.8 Ga for the Ringvassøya greenstone belt, 2.4‐2.2 Ga for the Van‐
na group [29] and c. 1.9 Ga for the Torsnes belt [31].  

By  comparison,  the Lewisian Complex was  earlier  considered  to  have  originated  from  a 
single Neoarchaean continent that split up into multiple terranes in the early Palaeoprotero‐
zoic and  later on were  juxtaposed during  the 1.90‐1.67 Ga events  [79]. A revised model of 
Palaeaoproterozoic  juxtaposition  in  the Lewisian, however,  included  ten  terranes and one 
block  [7, 72, 90]. The Laxford shear zone was considered a  terrane boundary between  the 
Rhiconich terrain  in the northeast and the Assynth terrane  in the southwest (see Figure 4). 
These two terranes were likely accreted after intrusion of the pegmatite sheets in the Rhi‐
conich terrane at c. 1.855 Ga, since they are absent in the Assynth terrane, but prior to the 
early‐Palaeoproterozoic structures common in both regions. One model suggests that the 
accretion occurred at 1.74 Ga,  synchronously with an amphibolite  facies metamorphism 
recorded  in  the Rhiconich  terrane and a metamorphic  retrogression associated with  the 
formation of shear zones in the Assynth terrane [7]. Recently, it was argued that juxtaposi‐
tion of the Assynth and Rhiconich terranes occurred prior to the 1.9‐1.75 Ga period, e.g. in 
late Neoarchaean since Scourie dykes are present on both sides of the Laxford shear zone 
[80]. 

A second model [8] involved only two continental plates during the Neoarchaean and Pal‐
aeoproterozoic history of the Lewisian Complex. In this model the Lewisian Complex was 
divided  into  two blocks classified as upper‐plate and  lower‐plate blocks  (Figure 20)  that dif‐
fered considerably with regards to position of the supracrustal rocks relative to the accreted 
versus  the overriding plates, which  is  critical  for  the metamorphic  conditions. The upper‐
plate  block  preserved  rare  and  weak  Palaeoproterozoic  deformation  and  amphibo‐
lite/greenschist facies retrogression of granulite facies gneisses, while the lower‐plate portion 
involved prograde and peak amphibolite facies metamorphism and high‐strain assemblag‐
es. The  upper‐plate  blocks displayed weak deformation  and  could  be  located  on  the  low‐
strain areas above the terrane boundary shear zone in the crustal model for the mainland [8, 
37], while the  lower‐plate blocks with strong Palaeoproterozoic structures could correspond 
to  the mid‐deep  level of  the  shear zone  itself,  i.e. as during  the emplacement of  the Loch 
Maree Group (Figure 20).  
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Figure 19. Outcrop features of Palaeoproterozoic intrusive rocks in the Lewisian complex. (a) Granitic 
pegmatite intrusion into TTG‐gneisses of the Rhiconich terrane. (b) Syn‐kinematic felsic pegmatite 
dykes intruded into mafic gneisses and sheared during the main Palaeoproterozoic tectono‐thermal 
events. Note boudinaged and asymmetric lenses indicating top‐NE movement sense (right in photo). 
View is toward SE. (c) Syn‐ and post‐kinematic granite pegmatite dykes injected into mafic Neoarchae‐
an gneisses. Note lensoidal sheaped mafic bodies in the sheared gneisses. (d) Revers ductile shear zone 
displaying a duplex geometry, cutting obliquely across steeply dipping TTG‐gneisses in the Rhiconich 
terrane. View is to the NW.  

4. Discussion 

4.1. Similarities of terranes and terrane juxtaposition 

In  order  to  discuss  terrane  aspects  and  hypothetic  assembly  history  of  the West  Troms 
Basement  Complex,  the  Lofoten‐Vesterålen  province  and  the  Lewisian  Complex  as  a 
framework  for  further correlation, we  focus on critical similarities such as  the presence of 
crustal  segments  with  contrasting  age,  tectono‐magmatic  and/or  metamorphic  histories, 
crustal‐scale ductile shear zones (sutures), overlapping nature and character of deformation 
(convergent and strike‐slip) and major metamorphic breaks  that may have  juxtaposed dif‐
ferent crustal levels instead of spatial terranes [8, 72]. The first step would be to locate differ‐
ent crustal segments, then to  localize the suture(s) formed by the  juxtaposition of terranes, 
and finally, discussing assembly of different crustal levels in order to explain metamorphic 
and petrologic differences known from all the studied regions [8, 17].  
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Although metamorphic  and  structural  characteristics  of  Precambrian  continental  crust  in 
general  is not uniquely diagnostic  for  correlation  [107],  the geotransect  in western Troms 
and Lofoten  is underlain by age‐equivalent TTG‐gneisses and granitoid gneisses of Meso- 
and Neoarchaean age, with only modest differences  in metamorphic grades and histories 
[32]. This  indicates  that at  the end of  the Archaean  these rocks were  likely assembled as a 
large single terrane, formed during a prolonged cratonization event (2.92‐2.67 Ga), though 
with considerable complexity  in detail  [32].  In  this scenario,  the migmatized ductile shear 
zones bounding  the Dåfjord  and Kvalsund gneisses on Ringvassøya  [17]  and, potentially 
also the major tectonic and metamorphic boundary in the Lofoten‐Vesterålen area [10] may 
reflect Neoarchaean intra‐cratonic terrane boundaries. An argument for multiple terranes in 
the West Troms Basement Complex at the end of the Neoarchaean, however, appears from 
the contrasting ages, e.g. 2.8 Ga for the Ringvassøya greenstone belt, 2.4‐2.2 Ga for the Van‐
na group [29] and c. 1.9 Ga for the Torsnes belt [31].  

By  comparison,  the Lewisian Complex was  earlier  considered  to  have  originated  from  a 
single Neoarchaean continent that split up into multiple terranes in the early Palaeoprotero‐
zoic and  later on were  juxtaposed during  the 1.90‐1.67 Ga events  [79]. A revised model of 
Palaeaoproterozoic  juxtaposition  in  the Lewisian, however,  included  ten  terranes and one 
block  [7, 72, 90]. The Laxford shear zone was considered a  terrane boundary between  the 
Rhiconich terrain  in the northeast and the Assynth terrane  in the southwest (see Figure 4). 
These two terranes were likely accreted after intrusion of the pegmatite sheets in the Rhi‐
conich terrane at c. 1.855 Ga, since they are absent in the Assynth terrane, but prior to the 
early‐Palaeoproterozoic structures common in both regions. One model suggests that the 
accretion occurred at 1.74 Ga,  synchronously with an amphibolite  facies metamorphism 
recorded  in  the Rhiconich  terrane and a metamorphic  retrogression associated with  the 
formation of shear zones in the Assynth terrane [7]. Recently, it was argued that juxtaposi‐
tion of the Assynth and Rhiconich terranes occurred prior to the 1.9‐1.75 Ga period, e.g. in 
late Neoarchaean since Scourie dykes are present on both sides of the Laxford shear zone 
[80]. 

A second model [8] involved only two continental plates during the Neoarchaean and Pal‐
aeoproterozoic history of the Lewisian Complex. In this model the Lewisian Complex was 
divided  into  two blocks classified as upper‐plate and  lower‐plate blocks  (Figure 20)  that dif‐
fered considerably with regards to position of the supracrustal rocks relative to the accreted 
versus  the overriding plates, which  is  critical  for  the metamorphic  conditions. The upper‐
plate  block  preserved  rare  and  weak  Palaeoproterozoic  deformation  and  amphibo‐
lite/greenschist facies retrogression of granulite facies gneisses, while the lower‐plate portion 
involved prograde and peak amphibolite facies metamorphism and high‐strain assemblag‐
es. The  upper‐plate  blocks displayed weak deformation  and  could  be  located  on  the  low‐
strain areas above the terrane boundary shear zone in the crustal model for the mainland [8, 
37], while the  lower‐plate blocks with strong Palaeoproterozoic structures could correspond 
to  the mid‐deep  level of  the  shear zone  itself,  i.e. as during  the emplacement of  the Loch 
Maree Group (Figure 20).  
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Figure 20. Schematic model of an idealized subduction‐accretion collision sequence [8] leading to 
domains of contrasting deformation and metamorphism, e.g. high‐grade/prograde in lower plate and 
low‐grade retrogressive metamorphism in upper plate settings.  

By analogy, in the West Troms Basement Complex, a significant Palaeoproterozoic tectono‐
metamorphic break is thought to exist southwest of the island of Senja (Figure 2), in a region 
that  separates  dominantly  amphibolite  facies  gneisses  from  granulite  facies AMCG‐suite 
rocks of  the Lofoten‐Vesterålen province  [9,  10]. This major boundary  is  also  inferred by 
contrasting gravity and magnetic characters, and could therefore reflect a Palaeoproterozoic 
suture [11, 13, 50]. The slightly older ages of the peak Palaeoproterozoic deformation (1.87‐
1.78 Ga) versus 1.78 Ga in the West Troms Basement Complex (Table 1) suggest progressive 
southwestward accretion toward an orogenic hinterland near Lofoten (Figure 21), which is 
also  consistent with  the observed  increase  in metamorphic grade. On  the other hand,  the 
contrast  in U‐Pb ages of basement  rocks  in  the  southwest  (2.7‐2.6 Ga) compared  to  in  the 
north (2.92‐2.8 Ga), could indicate a second terrane in the northeast (Figure 21)[10, 17].  

 
Figure 21. Schematic model of Palaeoproterozoic accretion in the West Troms Basement Complex. 
Lower – Upper plate model used to explain among others, metamorphic differences [8]. 

A  model  involving  SW‐directed  convergence/accretion  toward  an  orogenic  front  near 
Lofoten and an oppositely NE‐dipping terrane boundary zone in the northeast (e.g. reac‐
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tivated Neoarchaean migmatite zones  in Ringvassøya) may explain both  the  contrast  in 
deformation styles and metamorphic grades along the geotransect. For example, an accre‐
tion/subduction‐derived  shear  zone  situated  in  the  Senja  shear  belt  adjacent  to  eastern 
Lofoten‐Vesterålen would  locate  them  to  the  lower plate of  two or more unified colliding 
terranes  (Figure  21,  left).  This would  have  formed  prograde  amphibolite  to  granulite‐
facies metamorphic assemblages, granitic melts, migmatite zones and  strong ductile de‐
formation,  including  a  detachment  in  the  Senja  shear  belt  that  could  have  become  the 
locus of  later‐stage partitioned  crustal deformation. Conversely,  in an upper plate posi‐
tion (Figure 21, right), localized and weakly developed but more likely retrogressed, low‐
grade metamorphosed cratonic‐marginal shear zones and supracrustal platform sequenc‐
es may appear (as in Vanna). This model would favor assembly of different crustal levels 
of  at  least  two main  crustal  segments  (terranes)  rather  than  spatially  separated  smaller 
terranes [8].  

4.2. Comparison between Lewisian, western Troms and Lofoten‐Vesterålen 

Plate  tectonic  reconstructions  of  Precambrian  units  in  the North  Atlantic  realm with 
respect to Fennoscandia and Laurentia (Figure 22) have to some extent failed to demon‐
strate whether  these cratons belonged  to  the same supercraton  in  the Neoarchean  (2.8–
2.5 Ga) and Palaeoproterozoic (1.8‐1.6 Ga). A tectonic linkage is supported by paleomag‐
netic  reconstructions  [8,  119]  stating  that  Fennoscandia  was  positioned  close  to  the 
Greenland/Laurentia and Superior supercraton  in the  late Neoarchean (Figure 22). Geo‐
logical similarities and differences between domains are  important criteria for restoring 
possible  supercontinents, as  stated by  [3, 4, 119].  In  this  context,  the  studied basement 
outliers west of the Scandinavian Caledonides in North Norway and the Lewisian com‐
plex  in Scotland both have a pivotal central  location within the marginal orogenic belts 
constituting the presumed Neoarchaen supercontinent (Figure 1) [110, 120]. These units, 
however, also occupy an interior position of the Caledonian orogen far from the autoch‐
thonous  shield  rocks  and  are  bounded  by  younger  faults.  They  are,  thus,  usually  not 
considered part of any shield areas, but instead assigned an uncertain or exotic tectonos‐
tratigraphic status [3, 121].  

Based on the comparison between the Archaean‐Palaeoproterozoic basement suites in North 
Norway and the Lewisian of Scotland outlined above we can discuss potential correlation of 
these suites in the context of the North Atlantic realm. Such a correlation can be tested using 
similarities  or  dissimilarities  in  lithology,  age,  supracrustal  units,  igneous/  petrogenetic, 
structural  and metamorphic  features  and  evolutionary  and  tectono‐metamorphic  history 
(see Table 1).  

4.2.1. Archaean components 

Archaean crust forms the backbone of both the western Troms, Lofoten‐Vesterålen province 
and  the Lewisian basement complexes. These complexes  reveal some broad similarities  in 
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Figure 20. Schematic model of an idealized subduction‐accretion collision sequence [8] leading to 
domains of contrasting deformation and metamorphism, e.g. high‐grade/prograde in lower plate and 
low‐grade retrogressive metamorphism in upper plate settings.  

By analogy, in the West Troms Basement Complex, a significant Palaeoproterozoic tectono‐
metamorphic break is thought to exist southwest of the island of Senja (Figure 2), in a region 
that  separates  dominantly  amphibolite  facies  gneisses  from  granulite  facies AMCG‐suite 
rocks of  the Lofoten‐Vesterålen province  [9,  10]. This major boundary  is  also  inferred by 
contrasting gravity and magnetic characters, and could therefore reflect a Palaeoproterozoic 
suture [11, 13, 50]. The slightly older ages of the peak Palaeoproterozoic deformation (1.87‐
1.78 Ga) versus 1.78 Ga in the West Troms Basement Complex (Table 1) suggest progressive 
southwestward accretion toward an orogenic hinterland near Lofoten (Figure 21), which is 
also  consistent with  the observed  increase  in metamorphic grade. On  the other hand,  the 
contrast  in U‐Pb ages of basement  rocks  in  the  southwest  (2.7‐2.6 Ga) compared  to  in  the 
north (2.92‐2.8 Ga), could indicate a second terrane in the northeast (Figure 21)[10, 17].  

 
Figure 21. Schematic model of Palaeoproterozoic accretion in the West Troms Basement Complex. 
Lower – Upper plate model used to explain among others, metamorphic differences [8]. 

A  model  involving  SW‐directed  convergence/accretion  toward  an  orogenic  front  near 
Lofoten and an oppositely NE‐dipping terrane boundary zone in the northeast (e.g. reac‐
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tivated Neoarchaean migmatite zones  in Ringvassøya) may explain both  the  contrast  in 
deformation styles and metamorphic grades along the geotransect. For example, an accre‐
tion/subduction‐derived  shear  zone  situated  in  the  Senja  shear  belt  adjacent  to  eastern 
Lofoten‐Vesterålen would  locate  them  to  the  lower plate of  two or more unified colliding 
terranes  (Figure  21,  left).  This would  have  formed  prograde  amphibolite  to  granulite‐
facies metamorphic assemblages, granitic melts, migmatite zones and  strong ductile de‐
formation,  including  a  detachment  in  the  Senja  shear  belt  that  could  have  become  the 
locus of  later‐stage partitioned  crustal deformation. Conversely,  in an upper plate posi‐
tion (Figure 21, right), localized and weakly developed but more likely retrogressed, low‐
grade metamorphosed cratonic‐marginal shear zones and supracrustal platform sequenc‐
es may appear (as in Vanna). This model would favor assembly of different crustal levels 
of  at  least  two main  crustal  segments  (terranes)  rather  than  spatially  separated  smaller 
terranes [8].  

4.2. Comparison between Lewisian, western Troms and Lofoten‐Vesterålen 

Plate  tectonic  reconstructions  of  Precambrian  units  in  the North  Atlantic  realm with 
respect to Fennoscandia and Laurentia (Figure 22) have to some extent failed to demon‐
strate whether  these cratons belonged  to  the same supercraton  in  the Neoarchean  (2.8–
2.5 Ga) and Palaeoproterozoic (1.8‐1.6 Ga). A tectonic linkage is supported by paleomag‐
netic  reconstructions  [8,  119]  stating  that  Fennoscandia  was  positioned  close  to  the 
Greenland/Laurentia and Superior supercraton  in the  late Neoarchean (Figure 22). Geo‐
logical similarities and differences between domains are  important criteria for restoring 
possible  supercontinents, as  stated by  [3, 4, 119].  In  this  context,  the  studied basement 
outliers west of the Scandinavian Caledonides in North Norway and the Lewisian com‐
plex  in Scotland both have a pivotal central  location within the marginal orogenic belts 
constituting the presumed Neoarchaen supercontinent (Figure 1) [110, 120]. These units, 
however, also occupy an interior position of the Caledonian orogen far from the autoch‐
thonous  shield  rocks  and  are  bounded  by  younger  faults.  They  are,  thus,  usually  not 
considered part of any shield areas, but instead assigned an uncertain or exotic tectonos‐
tratigraphic status [3, 121].  

Based on the comparison between the Archaean‐Palaeoproterozoic basement suites in North 
Norway and the Lewisian of Scotland outlined above we can discuss potential correlation of 
these suites in the context of the North Atlantic realm. Such a correlation can be tested using 
similarities  or  dissimilarities  in  lithology,  age,  supracrustal  units,  igneous/  petrogenetic, 
structural  and metamorphic  features  and  evolutionary  and  tectono‐metamorphic  history 
(see Table 1).  

4.2.1. Archaean components 

Archaean crust forms the backbone of both the western Troms, Lofoten‐Vesterålen province 
and  the Lewisian basement complexes. These complexes  reveal some broad similarities  in 
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terms of lithology and general age patterns but also some differences, which, however, are 
most  pronounced  within  each  of  the  regions  (Figure  6).  Thus,  we  are  comparing  two 
heteorgeneous Archaean crustal segments.  

  
Figure 22. (a) Reconstruction of Laurentia and Fennoscandia during the Palaeoproterozoic based on the 
palaeomagnetic fit of [118]. Note that the West Troms Basement Complex (including Lofoten) and the 
Lewisian Complex lies within a continuous Palaeoproterozoic belt extending from the Torngat orogen 
of Laurentia through the Ketilidian and Nagssugtoqidian orogens to link up with the Kola and Kareli‐
an/Belomorian provinces of Fennoscandia. The arrows show inferred movement directions of various 
crustal segments relative to Laurentia. The map is modified from [4, 110], while the reconstruction of 
continents at 1.83 Ga is based on [118]. Abbreviations: WTBC =West Troms Basement Complex. 

In the West Troms Basement Complex we can distinguish: (i) a Mesoarchaean tonalitic do‐
main formed between 2.9 and 2.8 Ga in Ringvassøya and Vanna, overlain by (ii) the broadly 
coeval, but tectonically distinct Ringvassøya greenstone belt. These two domains are sepa‐
rated by the (iii) late orogenically active Kvalsund gneiss migmatite zone from (iv) the Neo‐
archean domain of Kvaløya and Senja farther south, which formed during a short time  in‐
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terval between 2.72 and 2.67 Ga. The Lofoten‐Vesterålen province has broadly the same age 
structure as the southern part of the West Troms Basement Complex, except for the fact that 
it underwent high‐grade metamorphism at 2.63 Ga. The apparent formation of leucosome in 
southern Senja at around 2.61 Ga [32] may be the expression of the same event,  indicating 
that Senja and Vesterålen may simply represent different crustal  levels experiencing meta‐
morphism at different  times, a very common pattern of crust construction and maturation 
[122].  The  late  Archaean  deformation  and migmatization  that  seems  to  characterize  the 
Kvalsund migmatized zone separating  the Dåfjord and Kvalsund gneisses  [17, 32] may be 
another expression of this late orogenic activity.  

In  the Lewisian  there are also some differences  in  the Archaean history of  the contrasting 
blocks (Figure 6). Several of them appear to have formed mainly in the late Mesoarchaean, 
between 2.85 and 2.80 Ga. Older ages up to 3150 Ma are recorded in the Rona and Assynt 
blocks whereas Neoarchean magmatic activity seems  to be restricted mainly  to  the Assynt 
and Gruinard blocks, although there are local indications of such activity also in the Tarbert‐
West Uist and Rhiconich blocks. 

The single most distint event that is fully missing in the West Troms Basement Complex and 
Lofoten‐Vesterålen is the pervasive high‐grade metamorphism and subsequent rehydration 
and retrogression in the Assynt block at 2.5‐2.48 Ga. However, this event is not seen in the 
other Lewisian blocks except for the anorthosite body in South Harris (Figure 6). One expla‐
nation is that it was a specific terrain formed in another orogen, the alternative is that the 2.5 
Ga high‐grade event reflects a process affecting lower crustal levels but not recorded higher 
in the crust, in the same way as seen for example in the Superior Province [123].  

A comparison of the evolution of these two crustal sectors is difficult because of the inherent 
internal differences, which may reflect dependencies  from crustal  level, and probably also 
the tectonic juxtaposition of different terranes combined with the unequal geochronological 
coverage in different blocks and the technical difficulties to cleanly date the age of protolith 
and orogenic tranformations of complex polymetamorphic gneisses. Hence we can conclude 
that the West Troms Basement Complex, the Lofoten‐Vesterålen province and the Lewisian 
have certain affinities in common (Figure 6), suggesting that they could have been linked to 
some degree in the Archaean period, but the opposite conclusion is also possible. 

2.40 to 1.98 Ga supracrustal rocks and mafic dyke swarms 

Intrusion of the huge Ringvassøya mafic dyke swarm in the West Troms Basement Complex 
(Figure 23b) occurred at c. 2.40 Ga (Figure 6) [34]. This event is part of a major mafic dyke‐
producing event that affected several Archaean cratons, and as such it does not necessarily 
represent  a  unique  stitching  tool  for  linking  these  crustal  domains.  One  argument 
supporting such a role, however, is the apparent south‐westerly shift in age from ca 2.5 Ga 
events in Kola, to the most widespread phase at 2.45 Ga in Kola and Karelia, and finally to 
the 2.40 Ga phase  in Ringvassøy  [34], which  is  close  to  the age of  the older Scourie dyke 
generation  in  the Lewisian. The 2221 Ma dioritic sill  intruding meta‐sedimentary  rocks of 
the Vanna group  [29]  is  also  the  expression of  a  localized but very ubiquitous magmatic 
phase across northern Fennoscandia [124] and also in Laurentia. No equivalents have so far 
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terms of lithology and general age patterns but also some differences, which, however, are 
most  pronounced  within  each  of  the  regions  (Figure  6).  Thus,  we  are  comparing  two 
heteorgeneous Archaean crustal segments.  

  
Figure 22. (a) Reconstruction of Laurentia and Fennoscandia during the Palaeoproterozoic based on the 
palaeomagnetic fit of [118]. Note that the West Troms Basement Complex (including Lofoten) and the 
Lewisian Complex lies within a continuous Palaeoproterozoic belt extending from the Torngat orogen 
of Laurentia through the Ketilidian and Nagssugtoqidian orogens to link up with the Kola and Kareli‐
an/Belomorian provinces of Fennoscandia. The arrows show inferred movement directions of various 
crustal segments relative to Laurentia. The map is modified from [4, 110], while the reconstruction of 
continents at 1.83 Ga is based on [118]. Abbreviations: WTBC =West Troms Basement Complex. 

In the West Troms Basement Complex we can distinguish: (i) a Mesoarchaean tonalitic do‐
main formed between 2.9 and 2.8 Ga in Ringvassøya and Vanna, overlain by (ii) the broadly 
coeval, but tectonically distinct Ringvassøya greenstone belt. These two domains are sepa‐
rated by the (iii) late orogenically active Kvalsund gneiss migmatite zone from (iv) the Neo‐
archean domain of Kvaløya and Senja farther south, which formed during a short time  in‐
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terval between 2.72 and 2.67 Ga. The Lofoten‐Vesterålen province has broadly the same age 
structure as the southern part of the West Troms Basement Complex, except for the fact that 
it underwent high‐grade metamorphism at 2.63 Ga. The apparent formation of leucosome in 
southern Senja at around 2.61 Ga [32] may be the expression of the same event,  indicating 
that Senja and Vesterålen may simply represent different crustal  levels experiencing meta‐
morphism at different  times, a very common pattern of crust construction and maturation 
[122].  The  late  Archaean  deformation  and migmatization  that  seems  to  characterize  the 
Kvalsund migmatized zone separating  the Dåfjord and Kvalsund gneisses  [17, 32] may be 
another expression of this late orogenic activity.  

In  the Lewisian  there are also some differences  in  the Archaean history of  the contrasting 
blocks (Figure 6). Several of them appear to have formed mainly in the late Mesoarchaean, 
between 2.85 and 2.80 Ga. Older ages up to 3150 Ma are recorded in the Rona and Assynt 
blocks whereas Neoarchean magmatic activity seems  to be restricted mainly  to  the Assynt 
and Gruinard blocks, although there are local indications of such activity also in the Tarbert‐
West Uist and Rhiconich blocks. 

The single most distint event that is fully missing in the West Troms Basement Complex and 
Lofoten‐Vesterålen is the pervasive high‐grade metamorphism and subsequent rehydration 
and retrogression in the Assynt block at 2.5‐2.48 Ga. However, this event is not seen in the 
other Lewisian blocks except for the anorthosite body in South Harris (Figure 6). One expla‐
nation is that it was a specific terrain formed in another orogen, the alternative is that the 2.5 
Ga high‐grade event reflects a process affecting lower crustal levels but not recorded higher 
in the crust, in the same way as seen for example in the Superior Province [123].  

A comparison of the evolution of these two crustal sectors is difficult because of the inherent 
internal differences, which may reflect dependencies  from crustal  level, and probably also 
the tectonic juxtaposition of different terranes combined with the unequal geochronological 
coverage in different blocks and the technical difficulties to cleanly date the age of protolith 
and orogenic tranformations of complex polymetamorphic gneisses. Hence we can conclude 
that the West Troms Basement Complex, the Lofoten‐Vesterålen province and the Lewisian 
have certain affinities in common (Figure 6), suggesting that they could have been linked to 
some degree in the Archaean period, but the opposite conclusion is also possible. 

2.40 to 1.98 Ga supracrustal rocks and mafic dyke swarms 

Intrusion of the huge Ringvassøya mafic dyke swarm in the West Troms Basement Complex 
(Figure 23b) occurred at c. 2.40 Ga (Figure 6) [34]. This event is part of a major mafic dyke‐
producing event that affected several Archaean cratons, and as such it does not necessarily 
represent  a  unique  stitching  tool  for  linking  these  crustal  domains.  One  argument 
supporting such a role, however, is the apparent south‐westerly shift in age from ca 2.5 Ga 
events in Kola, to the most widespread phase at 2.45 Ga in Kola and Karelia, and finally to 
the 2.40 Ga phase  in Ringvassøy  [34], which  is  close  to  the age of  the older Scourie dyke 
generation  in  the Lewisian. The 2221 Ma dioritic sill  intruding meta‐sedimentary  rocks of 
the Vanna group  [29]  is  also  the  expression of  a  localized but very ubiquitous magmatic 
phase across northern Fennoscandia [124] and also in Laurentia. No equivalents have so far 
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been described from the Lewisian. However, there  is a good temporal correlation,  instead, 
between mafic magmatism  at  1.98 Ga  in  the Mjelde‐Skorelvvatn  belt  of  the West  Troms 
Basement Complex [31] and emplacement of the younger generation of the Scourie dykes in 
the  Lewisian,  both  corresponding  to  a  period  of  extension  and  rifting  in  Laurentia  and 
Fennoscandia.  

1.90‐1.85 Ga arc magmatism and convergence 

The  subsequent  period  of  arc  magmatism,  likely  connected  to  plate  convergence  and 
subduction, and final collision was important in the Fennoscandian Shield [4] and also in the 
Lewisian where it formed the well documented successions at Loch Maree and South Harris 
in  a  sequence  of  events  between  1.90  and  1.85  Ga.  Granitic  sheets  of  this  age  are  also 
important along the Laxford shear zone. In Lofoten there was a correlative event at 1.87 Ga, 
which emplaced granite and  local mangerite‐charnockite  intrusions. Such  rocks, however, 
have so far not been reported from the West Troms Basement Complex, a feature that may 
reflect  a more distal  position  relative  to  the  orogenic  front  near Lofoten  (Figure  23c;  see 
below). In the Lofoten‐Vesterålen province, there is also clear evidence of meta‐supracrustal 
units that post‐date the Neoarchaean gneisses [9], but Palaeoproterozoic ages have not yet 
been documented by radiometric age dating. 

1.80 – 1.78 Ga magmatism  

The single most important and widespread magmatic event affecting the West Troms Base‐
ment Complex and Lofoten‐Vesterålen province occurred in a short burst at 1.80 ‐1.79 Ga. It 
formed most of  the AMCG  suite  in Lofoten and  the major Paleoproterozoic  intrusions  in 
Kvaløya and Senja. In Lofoten the event was pre‐ and post‐dated by high grade metamor‐
phism and ductile deformation  [9, 10], whereas  in western Troms  there  is no evidence  for 
much activity preceding  this magmatic phase. These events can be correlated with a well‐
defined period of  late orogenic magmatism  in Fennoscandia  [10, 125].  Interestingly,  there 
are no  such plutons  or  strong metamorphic  overprint  of  this  age  in  the northern part  of 
Ringvassøya and Vanna, even  though granulite  facies metamorphism and partial melting 
occurred at about 1.78 Ga  in Sandøya,  just at  the edge of  this block, supporting an alloch‐
thonous origin of the latter [17]. A similar situation is also characteristic of the entire Lewis‐
ian which lacks 1.80‐1.78 Ga intrusion altogether 

1.80‐1.75 Ga deformation and metamorphism  

Regional  deformation  and  metamorphism  are  well  documented  in  the  West  Troms 
Basement  Complex  at  c.  1.80‐1.75  Ga  (Table  1).  These  processes  involved  high‐strain 
deformation  and  prograde  metamorphism  up  to  granulite  facies  (1.78‐1.768  Ga).  The 
deformation was focused mainly along the boundaries to metasupracrustal belts, e.g. in the 
Senja Shear Belt  (Figure 10, 23c, d), and was probably also  superimposed on pre‐existing 
Neoarchaean  structures  [17, 32, 51]. The deformation  started with ENE‐directed  thrusting 
and  was  followed  by  macroscopic  upright  folding  and  combined,  late‐stage  strike‐slip 
shearing and SE‐directed thrusting (Figure 24) [17]. The  late stages of deformation, not yet 
documented  by  age  datings  (but  likely  younger  than  1.75  Ga),  were  characterized  by 
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partitioned contraction and lateral displacements. In the limbs of the mid‐stage macroscopic 
folds  (Figure 24b)  the subsequent oblique deformation produced  foliation‐parallel sinistral 
strike‐slip  faults  and  steeply‐plunging  folds  (Figure  24c),  creating  a  regional  lens‐shaped 
structural pattern in the West Troms Basement Complex (Figure 10). The final phase of SE‐
directed  thrusting  (Figure  24d)  was  temporally  linked  to  the  strike‐slip  shearing,  thus 
indicating partitioned transpression as the overall deformation mechanism [17]. 

    
Figure 23. Cartoon sections summarizing the Neoarchaean to Palaeoproterozoic tectonic evolution of 
the West Troms Basement Complex: (a) Neoarchaean (2.92‐2.56 Ga) tonalitic gneiss forming events with 
crustal accretion and thickening due to underplating. Note position of possible precursory volcanic 
deposits of the Ringvassøya greenstone belt. (b) Neoarchaean and Early Palaeo proterozoic (2.4‐1.9 Ga) 
crustal extension, basin formation and intrusion of the Ringvassøya mafic dyke swarm. (c) Palaeoprote‐
rozoic (1.9‐1.8 Ga) continental contraction and probable magmatic arc accretion in the southwest (in‐
cluding the Lofoten AMCG suite). (d) Section illustrating the composite result of Palaeoproterozoic 
crustal contraction, accretion and continent‐continent collision with increasing transpressive defor‐
mation through time. For abbreviations, see Figure 2.  

In  contrast,  although  the  deformation  style  is  similar,  there  is  not  full  evidence  for 
temporally equivalent deformation events in the Lewisian. The exception is titanite ages of 
about  1750 Ma  near  the  Laxford  shear  zone.  These  ages  are  considered  as  the  potential 
expression  of  a  phase  of  regional metamorphism  but  the  evidence  in  favor  of  such  an 
interpretation  is  dubious.  In  the  Lewisian  there  are,  for  example,  no  datable  dykes 
interspersed with the deformation events like in the West Troms Basement Complex.  
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been described from the Lewisian. However, there  is a good temporal correlation,  instead, 
between mafic magmatism  at  1.98 Ga  in  the Mjelde‐Skorelvvatn  belt  of  the West  Troms 
Basement Complex [31] and emplacement of the younger generation of the Scourie dykes in 
the  Lewisian,  both  corresponding  to  a  period  of  extension  and  rifting  in  Laurentia  and 
Fennoscandia.  

1.90‐1.85 Ga arc magmatism and convergence 

The  subsequent  period  of  arc  magmatism,  likely  connected  to  plate  convergence  and 
subduction, and final collision was important in the Fennoscandian Shield [4] and also in the 
Lewisian where it formed the well documented successions at Loch Maree and South Harris 
in  a  sequence  of  events  between  1.90  and  1.85  Ga.  Granitic  sheets  of  this  age  are  also 
important along the Laxford shear zone. In Lofoten there was a correlative event at 1.87 Ga, 
which emplaced granite and  local mangerite‐charnockite  intrusions. Such  rocks, however, 
have so far not been reported from the West Troms Basement Complex, a feature that may 
reflect  a more distal  position  relative  to  the  orogenic  front  near Lofoten  (Figure  23c;  see 
below). In the Lofoten‐Vesterålen province, there is also clear evidence of meta‐supracrustal 
units that post‐date the Neoarchaean gneisses [9], but Palaeoproterozoic ages have not yet 
been documented by radiometric age dating. 

1.80 – 1.78 Ga magmatism  

The single most important and widespread magmatic event affecting the West Troms Base‐
ment Complex and Lofoten‐Vesterålen province occurred in a short burst at 1.80 ‐1.79 Ga. It 
formed most of  the AMCG  suite  in Lofoten and  the major Paleoproterozoic  intrusions  in 
Kvaløya and Senja. In Lofoten the event was pre‐ and post‐dated by high grade metamor‐
phism and ductile deformation  [9, 10], whereas  in western Troms  there  is no evidence  for 
much activity preceding  this magmatic phase. These events can be correlated with a well‐
defined period of  late orogenic magmatism  in Fennoscandia  [10, 125].  Interestingly,  there 
are no  such plutons  or  strong metamorphic  overprint  of  this  age  in  the northern part  of 
Ringvassøya and Vanna, even  though granulite  facies metamorphism and partial melting 
occurred at about 1.78 Ga  in Sandøya,  just at  the edge of  this block, supporting an alloch‐
thonous origin of the latter [17]. A similar situation is also characteristic of the entire Lewis‐
ian which lacks 1.80‐1.78 Ga intrusion altogether 

1.80‐1.75 Ga deformation and metamorphism  

Regional  deformation  and  metamorphism  are  well  documented  in  the  West  Troms 
Basement  Complex  at  c.  1.80‐1.75  Ga  (Table  1).  These  processes  involved  high‐strain 
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and  was  followed  by  macroscopic  upright  folding  and  combined,  late‐stage  strike‐slip 
shearing and SE‐directed thrusting (Figure 24) [17]. The  late stages of deformation, not yet 
documented  by  age  datings  (but  likely  younger  than  1.75  Ga),  were  characterized  by 
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partitioned contraction and lateral displacements. In the limbs of the mid‐stage macroscopic 
folds  (Figure 24b)  the subsequent oblique deformation produced  foliation‐parallel sinistral 
strike‐slip  faults  and  steeply‐plunging  folds  (Figure  24c),  creating  a  regional  lens‐shaped 
structural pattern in the West Troms Basement Complex (Figure 10). The final phase of SE‐
directed  thrusting  (Figure  24d)  was  temporally  linked  to  the  strike‐slip  shearing,  thus 
indicating partitioned transpression as the overall deformation mechanism [17]. 

    
Figure 23. Cartoon sections summarizing the Neoarchaean to Palaeoproterozoic tectonic evolution of 
the West Troms Basement Complex: (a) Neoarchaean (2.92‐2.56 Ga) tonalitic gneiss forming events with 
crustal accretion and thickening due to underplating. Note position of possible precursory volcanic 
deposits of the Ringvassøya greenstone belt. (b) Neoarchaean and Early Palaeo proterozoic (2.4‐1.9 Ga) 
crustal extension, basin formation and intrusion of the Ringvassøya mafic dyke swarm. (c) Palaeoprote‐
rozoic (1.9‐1.8 Ga) continental contraction and probable magmatic arc accretion in the southwest (in‐
cluding the Lofoten AMCG suite). (d) Section illustrating the composite result of Palaeoproterozoic 
crustal contraction, accretion and continent‐continent collision with increasing transpressive defor‐
mation through time. For abbreviations, see Figure 2.  

In  contrast,  although  the  deformation  style  is  similar,  there  is  not  full  evidence  for 
temporally equivalent deformation events in the Lewisian. The exception is titanite ages of 
about  1750 Ma  near  the  Laxford  shear  zone.  These  ages  are  considered  as  the  potential 
expression  of  a  phase  of  regional metamorphism  but  the  evidence  in  favor  of  such  an 
interpretation  is  dubious.  In  the  Lewisian  there  are,  for  example,  no  datable  dykes 
interspersed with the deformation events like in the West Troms Basement Complex.  
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Figure 24. Tectonic model for the Palaeoproterozoic deformation in the West Troms Basement Complex 
(A‐D) [17] compared with the Lewisian (E) [37]. The overall framework is that of NE‐SW directed or‐
thogonal shortening and an increasing transpressive component with time. The spatial domains, named 
in Figure 2, and their kinematic characters are also illustrated. (A) Early‐stage formation of NE‐directed 
thrusts and a low‐angle main mylonitic foliation in the metasupracrustal belts. (B) Continued orthogonal 
NE‐SW contraction produced upright macro‐folds with steep limbs. Note that the main foliation and early 
thrusts were folded. (C) Late‐stage tectonism involved NE‐SW orthogonal and/or oblique to orogen‐
parallel contraction (NW‐SE) and mostly sinistral strike‐slip reactivation of steep macro‐fold limbs, e.g. in 
the Senja Shear Belt. The eastern, more flat‐lying macro‐fold hinges (e.g. Ringvassøya greenstone belt) 
provided the locus for potential low‐angle thrust detachments that may have accommodated partitioned 
NW‐SE shortening and SE‐directed thrusting. (D) Late‐stage Palaeoproterozoic kinematic model for the 
north‐eastern part of the West Troms Basement Complex, where potential low‐angle shear 
zones/detachments accommodated NW‐SE directed thrust movements on flats and steep orogen‐parallel 
strike‐slip/transfer‐type shear zones on ramps [17]. (E) Simplified kinematic model for the Palaeo protero‐
zoic deformation in the Lewisian Complex involving a combination of thrust and strike‐slip movements on 
flats/detachments and ramps/steep transfer‐type shear zone [37]. 

1.70‐1.65 Ga deformation and metamorphism 

The Lewisian underwent a very distinct set of events at 1.70‐1.65 Ga including deformation, 
the local development of migmatites, the ubiquitous intrusion of pegmatites, and low grade 
metamorphic overprints reflected in secondary titanite and rutile ages. These events largely 
post‐date similar pegmatite intrusions affecting the West Troms Basment Complex and the 
Lofoten‐Vesterålen province. 

The  late  stages  of magmatism  and deformation  in  the Lewisian  at  1.70‐1.65 Ga  involved 
localized  steep ductile  reverse  (Figure  17)  and dextral  oblique  shear  zones developed  by 
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strain  partitioning  likely  due  to  reactivation  of  steep  pre‐existing  shear  zones  [77].  This 
partitioned deformation was interpreted to have been related to major flat‐lying detachment 
zones (Figure 24e) that generated dip‐slip thrust movement on flat portions, i.e. the Laxford 
shear zone, and strike‐slip shear zones on steep oblique ramps,  i.e.  the Canisp shear zone 
[37].  The  1.70‐1.65  Ga  stage  corresponds  to  a  retrogression  of  the  amphibolite/granulite 
facies conditions to greenschist facies, indicating exhumation of the rocks from mid to upper 
crustal  levels  [79].  This  event  was  associated  with  the  formation  of  steep‐plunging 
asymmetric  folds,  retrogressed  cleavage,  widespread  fluid‐flow  and  quartz  vein 
precipitation, and multiple strike‐slip shear zones [37].  

A  similar  crustal model  is  invoked  for  the  late‐stage partitioned deformation  in  the West 
Troms Basement Complex [17], which, despite lack of critical age dating may correspond to 
the 1.70‐1.67 Ga event in the Lewisian (Figure 24d). In this model, potential flat‐lying thrust 
detachments (shear zones) are present in the northern part of the region. 

In  summary,  the Palaeoproterozoic deformation  in  the Lewisian Complex and  that of  the 
West  Troms  Basement  Complex  and  Lofoten‐Vesterålen,  display  obvious  similarities  in 
terms of  tectonic  style and partitioning of  the deformation, even  though  they may not be 
fully  temporally  correlative  (Figure 23). They  show:  (i) Long‐term protracted deformation 
character,  (ii)  presence  of  crustal  scale  ductile  shear  zones  (iii)  partitioned  transpressive 
crustal deformation, e.g. thrusts and orogen‐parallel strike‐slip shear zones, and (iv) spatial 
changes in metamorphic grades, i.e. major tectono‐metamorphic breaks such as the regional 
metamorphic boundary in Lofoten and the Laxford shear zone in the Lewisian. These simi‐
larities are all consistent with comparable  tectonic assembly processes caused by accretion 
followed by  crustal  convergence  and orogen‐oblique/parallel displacement of  crustal  seg‐
ments, and a terminal phase of crustal/differential uplift and reactivation [8, 17]. 

4.3. Linking Palaeoproterozoic terranes and events in the North Atlantic realm  

A major  problem when  trying  to  restore  Precambrian  plate  tectonics  is  the  nature  and 
processes of assembly of  lower crustal blocks or  terranes [3, 4, 7, 8].  In  terms of  the North 
Atlantic realm Williams et al. (1991)[126] proposed that at the end of the Neoarchean there 
was  a  supercontinent, Kenorland, whose  breakup  led  to  the  formation  of  several micro‐
continents which were reassembled together with juvenile terranes in the Palaeoproterozoic 
(Figure 22). Others, however, have argued  for  the existence of several micro‐continents at 
the end of the Neoarchaean instead of one single supercontinent [33]. 

Most workers agree  that  the Karelia and Superior  cratons of Fennoscandia and Laurentia 
were  in  close vicinity  to  each other or  connected  in  the Neoarchaean  [24]. The outline of 
these  cratons  (Figure  22)  is  a  result  of  cycles  of  collision,  granitoid  intrusion,  extension, 
rifting and basin formation, and if several of these events can be correlated between various 
cratons, then it is possible to reconstruct former crustal assemblages or supercratons [33]. In 
particular, timing of large igneous provinces and associated episodes of continental breakup 
and supracrustal deposits can be used for such analyses, whereby the most detailed record 
known  is  that  of  the  Laurentian  cratonic  fragments  [127].  Similar  Palaeoproterozoic 
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Figure 24. Tectonic model for the Palaeoproterozoic deformation in the West Troms Basement Complex 
(A‐D) [17] compared with the Lewisian (E) [37]. The overall framework is that of NE‐SW directed or‐
thogonal shortening and an increasing transpressive component with time. The spatial domains, named 
in Figure 2, and their kinematic characters are also illustrated. (A) Early‐stage formation of NE‐directed 
thrusts and a low‐angle main mylonitic foliation in the metasupracrustal belts. (B) Continued orthogonal 
NE‐SW contraction produced upright macro‐folds with steep limbs. Note that the main foliation and early 
thrusts were folded. (C) Late‐stage tectonism involved NE‐SW orthogonal and/or oblique to orogen‐
parallel contraction (NW‐SE) and mostly sinistral strike‐slip reactivation of steep macro‐fold limbs, e.g. in 
the Senja Shear Belt. The eastern, more flat‐lying macro‐fold hinges (e.g. Ringvassøya greenstone belt) 
provided the locus for potential low‐angle thrust detachments that may have accommodated partitioned 
NW‐SE shortening and SE‐directed thrusting. (D) Late‐stage Palaeoproterozoic kinematic model for the 
north‐eastern part of the West Troms Basement Complex, where potential low‐angle shear 
zones/detachments accommodated NW‐SE directed thrust movements on flats and steep orogen‐parallel 
strike‐slip/transfer‐type shear zones on ramps [17]. (E) Simplified kinematic model for the Palaeo protero‐
zoic deformation in the Lewisian Complex involving a combination of thrust and strike‐slip movements on 
flats/detachments and ramps/steep transfer‐type shear zone [37]. 

1.70‐1.65 Ga deformation and metamorphism 

The Lewisian underwent a very distinct set of events at 1.70‐1.65 Ga including deformation, 
the local development of migmatites, the ubiquitous intrusion of pegmatites, and low grade 
metamorphic overprints reflected in secondary titanite and rutile ages. These events largely 
post‐date similar pegmatite intrusions affecting the West Troms Basment Complex and the 
Lofoten‐Vesterålen province. 

The  late  stages  of magmatism  and deformation  in  the Lewisian  at  1.70‐1.65 Ga  involved 
localized  steep ductile  reverse  (Figure  17)  and dextral  oblique  shear  zones developed  by 
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strain  partitioning  likely  due  to  reactivation  of  steep  pre‐existing  shear  zones  [77].  This 
partitioned deformation was interpreted to have been related to major flat‐lying detachment 
zones (Figure 24e) that generated dip‐slip thrust movement on flat portions, i.e. the Laxford 
shear zone, and strike‐slip shear zones on steep oblique ramps,  i.e.  the Canisp shear zone 
[37].  The  1.70‐1.65  Ga  stage  corresponds  to  a  retrogression  of  the  amphibolite/granulite 
facies conditions to greenschist facies, indicating exhumation of the rocks from mid to upper 
crustal  levels  [79].  This  event  was  associated  with  the  formation  of  steep‐plunging 
asymmetric  folds,  retrogressed  cleavage,  widespread  fluid‐flow  and  quartz  vein 
precipitation, and multiple strike‐slip shear zones [37].  

A  similar  crustal model  is  invoked  for  the  late‐stage partitioned deformation  in  the West 
Troms Basement Complex [17], which, despite lack of critical age dating may correspond to 
the 1.70‐1.67 Ga event in the Lewisian (Figure 24d). In this model, potential flat‐lying thrust 
detachments (shear zones) are present in the northern part of the region. 

In  summary,  the Palaeoproterozoic deformation  in  the Lewisian Complex and  that of  the 
West  Troms  Basement  Complex  and  Lofoten‐Vesterålen,  display  obvious  similarities  in 
terms of  tectonic  style and partitioning of  the deformation, even  though  they may not be 
fully  temporally  correlative  (Figure 23). They  show:  (i) Long‐term protracted deformation 
character,  (ii)  presence  of  crustal  scale  ductile  shear  zones  (iii)  partitioned  transpressive 
crustal deformation, e.g. thrusts and orogen‐parallel strike‐slip shear zones, and (iv) spatial 
changes in metamorphic grades, i.e. major tectono‐metamorphic breaks such as the regional 
metamorphic boundary in Lofoten and the Laxford shear zone in the Lewisian. These simi‐
larities are all consistent with comparable  tectonic assembly processes caused by accretion 
followed by  crustal  convergence  and orogen‐oblique/parallel displacement of  crustal  seg‐
ments, and a terminal phase of crustal/differential uplift and reactivation [8, 17]. 

4.3. Linking Palaeoproterozoic terranes and events in the North Atlantic realm  

A major  problem when  trying  to  restore  Precambrian  plate  tectonics  is  the  nature  and 
processes of assembly of  lower crustal blocks or  terranes [3, 4, 7, 8].  In  terms of  the North 
Atlantic realm Williams et al. (1991)[126] proposed that at the end of the Neoarchean there 
was  a  supercontinent, Kenorland, whose  breakup  led  to  the  formation  of  several micro‐
continents which were reassembled together with juvenile terranes in the Palaeoproterozoic 
(Figure 22). Others, however, have argued  for  the existence of several micro‐continents at 
the end of the Neoarchaean instead of one single supercontinent [33]. 

Most workers agree  that  the Karelia and Superior  cratons of Fennoscandia and Laurentia 
were  in  close vicinity  to  each other or  connected  in  the Neoarchaean  [24]. The outline of 
these  cratons  (Figure  22)  is  a  result  of  cycles  of  collision,  granitoid  intrusion,  extension, 
rifting and basin formation, and if several of these events can be correlated between various 
cratons, then it is possible to reconstruct former crustal assemblages or supercratons [33]. In 
particular, timing of large igneous provinces and associated episodes of continental breakup 
and supracrustal deposits can be used for such analyses, whereby the most detailed record 
known  is  that  of  the  Laurentian  cratonic  fragments  [127].  Similar  Palaeoproterozoic 
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configurations have also been discussed in the literature, and various models presented [8, 
110, 128, 129, 130]. Following breakup of a potential Neoarchaean supercraton, oceanic arcs 
started  to  converge  from  c. 2.0 Ga, with eventually accretion of  the  cratons along  sutures 
that follow the grain of the Palaeoproterozoic orogens (Figure 22). The model proposed by 
[110]  suggests  a  rather  familiar  configuration  of  the  various  Fennoscandia/Baltica  and 
Laurentia cratons at the beginning of the Palaeoproterozoic (Figure 22), and despite being a 
speculative model it addresses the need for more detailed research within these cratons and 
especially along their margins.  

Recent paleomagnetic reconstruction of the Palaeoproterozoic [8, 128] suggests the presence 
of several large colliding plates, including the North Atlantic and west Greenland plates, the 
Central Greenland  Craton  and  the  Fennoscandian  (Baltic‐Kola)  plate, with  the  Lewisian 
somewhere in between (Figure 25). Most workers link the Lewisian to the Palaeoproterozoic 
Nagssugtoqidian belt in Greenland [5, 129, 131], and consider that this belt may have coun‐
terparts both in North America and/or the Fennoscandian Shield [3, 4, 110]. A link between 
the Lewisian of NW Scotland and  the Lappland‐Kola and Karelia craton of northern Fen‐
noscandia would  then  place  the West  Troms  Basement Complex  and  Lofoten‐Vesterålen 
province exactly along  the  line of  intersection between  these major Palaeoproterozoic oro‐
genic belts (Figure 22). A similar reconstruction [129] supports a correlation of Palaeoprote‐
rozoic orogens in Greenland and Fennoscandia at the c. 1.8 Ga supercontinent stage. 

The  scenario  proposed  by  Park  (2005)  [8]  gives  a  valid  plate  setting  for  the  end  of  the 
Neoarchaean  (Figure  25a)  and  explains  the  subsequent  Palaeoproterozoic  tectono‐
metamorphic events in the Lewisian Complex and tentatively, also the deformation events 
in the West Troms Basement Complex and Lofoten‐Vesterålen province. At ca. 1.9‐1.87 Ga, 
volcanic  arcs  were  created  between  North  American  craton  and  Central  Greenland 
craton/Kola  craton due  to  the  subduction/ accretion of  the oceanic crust  located between 
them (Figure 25b). The calk‐alkaline plutonic intrusions within the Loch Maree Group, the 
South Harris Igneous complex, and potentially, the earliest phases of magma intrusions in 
the  Lofoten  igneous  province  and West  Troms  Basement  Complex,  and  accompanied 
convergent  deformation  and  granulite  facies  metamorphism  manifest  this  regional 
accretionary  event  [8]. At  ca.  1.87 Ga,  the  Central Greenland  craton  and  Kola‐Karelian 
craton collided and was under‐thrusted beneath the the North American craton in a NW‐
SE direction within the Lapland‐Kola belt, and resulting in the main phase of deformation 
(Figure  25c).  Granulite  facies  metamorphism  occurred  in  the  down‐going  slab  due  to 
under‐thrusting  (lower  plate). The  line  of  collision  between  juvenile  terranes was  likely 
oriented  in  the  same  direction  as  the  Palaeoproterozoic  Nagssugtoqidian  belt  and  the 
orientation of the collision could be given by the orientation of the main NW‐SE trend of 
the Laxford shear zone [8]. At ca. 1.8 Ga, subduction of oceanic crust to the SW of this new 
continent may have created a volcanic arc trending NW‐SE (Figure 25d), and this arc may 
have been involved with renewed collision at ca. 1.75 Ga (Figure 25d, e), corresponding to 
the main stages of deformation in the West Troms Basement Complex. There, the intrusion 
of the calk‐alkaline Hamn norite (1.8 Ga) and the Ersfjord granite (1.79 Ga) may have been 
related  to  this  phase.  Similar  calk‐alkaline  intrusive  rocks  exist  further  south  of  the 
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Lewisian complex [132, 133], known as the ‘Malin block’ and this block was thought to be 
part of a belt comprising the Labradorian of NE Canada, the Ketilidian of South Greenland 
and the Gothian of Scandinavia (see Figure 22). This belt became tectono‐magmatic active 
at c. 1.8 Ga and an event at c. 1.7 Ga could be the result of igneous activity and deformation 
related both to the latest Palaeoproterozoic events in the Lewisian and in the West Troms 
Basement Complex. 

    
Figure 25. Plate tectonic setting of the Lewisian complex during the Palaeoproterozoic, based on the 
North Atlantic reconstruction [8, 128]. Abbreviations: CGC=Central Greenland craton, Goth = Gothian 
belt, Kar = Karelia craton, Ket = Ketilidian belt, Kola= Kola craton, Lap‐Kol = Lapland‐Kola belt, Lew = 
Lewisian, NAC = North Atlantic craton, Nag = Nagssugtoqidian belt, NI = north Ireland, NS = north 
Scotland. (a) Distribution of cratons and orogenic belts during the Mesoproterozoic. (b) 2.0 Ga: Subduc‐
tion and creation of a volcanic arc in oceanic crust between two continental plates (NAC and CGC/Kol) 
followed by accretion of oceanic/arc elements along the leading edge of the NAC. (c)1.87 Ga: Collision 
of the two continents followed by underthrusting of the CGC/Kola craton beneath the NAC, causing the 
early Palaeoproterozoic deformation and metamorphism. At the same time, collision occurs in the 
Lapland/Kola belt to the SE caused by collision with the Karelia craton. Note the NW‐SE movement 
direction. (d) 1.80 Ga: Development of a volcanic arc in oceanic crust SW of the amalgamated continent 
created in b. (e) 1.75 Ga: Collision between the “Malin block” and the continent, causing late‐
Palaeoproterozoic deformation, metamorphism and granitic melt formation in the Lewisian complex.  
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configurations have also been discussed in the literature, and various models presented [8, 
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somewhere in between (Figure 25). Most workers link the Lewisian to the Palaeoproterozoic 
Nagssugtoqidian belt in Greenland [5, 129, 131], and consider that this belt may have coun‐
terparts both in North America and/or the Fennoscandian Shield [3, 4, 110]. A link between 
the Lewisian of NW Scotland and  the Lappland‐Kola and Karelia craton of northern Fen‐
noscandia would  then  place  the West  Troms  Basement Complex  and  Lofoten‐Vesterålen 
province exactly along  the  line of  intersection between  these major Palaeoproterozoic oro‐
genic belts (Figure 22). A similar reconstruction [129] supports a correlation of Palaeoprote‐
rozoic orogens in Greenland and Fennoscandia at the c. 1.8 Ga supercontinent stage. 
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metamorphic events in the Lewisian Complex and tentatively, also the deformation events 
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South Harris Igneous complex, and potentially, the earliest phases of magma intrusions in 
the  Lofoten  igneous  province  and West  Troms  Basement  Complex,  and  accompanied 
convergent  deformation  and  granulite  facies  metamorphism  manifest  this  regional 
accretionary  event  [8]. At  ca.  1.87 Ga,  the  Central Greenland  craton  and  Kola‐Karelian 
craton collided and was under‐thrusted beneath the the North American craton in a NW‐
SE direction within the Lapland‐Kola belt, and resulting in the main phase of deformation 
(Figure  25c).  Granulite  facies  metamorphism  occurred  in  the  down‐going  slab  due  to 
under‐thrusting  (lower  plate). The  line  of  collision  between  juvenile  terranes was  likely 
oriented  in  the  same  direction  as  the  Palaeoproterozoic  Nagssugtoqidian  belt  and  the 
orientation of the collision could be given by the orientation of the main NW‐SE trend of 
the Laxford shear zone [8]. At ca. 1.8 Ga, subduction of oceanic crust to the SW of this new 
continent may have created a volcanic arc trending NW‐SE (Figure 25d), and this arc may 
have been involved with renewed collision at ca. 1.75 Ga (Figure 25d, e), corresponding to 
the main stages of deformation in the West Troms Basement Complex. There, the intrusion 
of the calk‐alkaline Hamn norite (1.8 Ga) and the Ersfjord granite (1.79 Ga) may have been 
related  to  this  phase.  Similar  calk‐alkaline  intrusive  rocks  exist  further  south  of  the 
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Lewisian complex [132, 133], known as the ‘Malin block’ and this block was thought to be 
part of a belt comprising the Labradorian of NE Canada, the Ketilidian of South Greenland 
and the Gothian of Scandinavia (see Figure 22). This belt became tectono‐magmatic active 
at c. 1.8 Ga and an event at c. 1.7 Ga could be the result of igneous activity and deformation 
related both to the latest Palaeoproterozoic events in the Lewisian and in the West Troms 
Basement Complex. 

    
Figure 25. Plate tectonic setting of the Lewisian complex during the Palaeoproterozoic, based on the 
North Atlantic reconstruction [8, 128]. Abbreviations: CGC=Central Greenland craton, Goth = Gothian 
belt, Kar = Karelia craton, Ket = Ketilidian belt, Kola= Kola craton, Lap‐Kol = Lapland‐Kola belt, Lew = 
Lewisian, NAC = North Atlantic craton, Nag = Nagssugtoqidian belt, NI = north Ireland, NS = north 
Scotland. (a) Distribution of cratons and orogenic belts during the Mesoproterozoic. (b) 2.0 Ga: Subduc‐
tion and creation of a volcanic arc in oceanic crust between two continental plates (NAC and CGC/Kol) 
followed by accretion of oceanic/arc elements along the leading edge of the NAC. (c)1.87 Ga: Collision 
of the two continents followed by underthrusting of the CGC/Kola craton beneath the NAC, causing the 
early Palaeoproterozoic deformation and metamorphism. At the same time, collision occurs in the 
Lapland/Kola belt to the SE caused by collision with the Karelia craton. Note the NW‐SE movement 
direction. (d) 1.80 Ga: Development of a volcanic arc in oceanic crust SW of the amalgamated continent 
created in b. (e) 1.75 Ga: Collision between the “Malin block” and the continent, causing late‐
Palaeoproterozoic deformation, metamorphism and granitic melt formation in the Lewisian complex.  
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5. Conclusions 

(1) The West Troms Basement Complex  is underlain by Archaean gneisses  (2.92‐2.56 Ga), 
metasupracrustal  rocks  (2.4‐1.9  Ga)  and mafic  dyke  swarms  (2.4  and  2.2  Ga)  that were 
variably  reworked, metamorphosed and  intruded by  felsic and mafic plutons at  c.1.8 Ga. 
Along  strike  to  the  southwest, Neoarchaean  high‐grade  gneisses  in  the  Lofoten‐Vesterålen 
province display magmatic protolith ages of between 2.85 and 2.7 Ga and record a high‐grade 
metamorphic event at c. 2.64 Ga. The Neoarchaean basement rocks have been  intruded by a 
huge 1.8 Ga magmatic suite composed of anorthosites, mangerites, charnockites, gabbros and 
granites, which corresponds in age with the 1.81–1.77 Ga, NW‐trending granitoids in the older 
part of  the Transscandinavian  igneous belt of southern Sweden. A similar present structural 
position  of  the  basement  high  in  the  Lofoten‐Vesterålen  province  and  the  West  Troms 
Basement Complex invokes they are along‐strike correlatives. 

(2) The Lewisian rocks of NW Scotland comprise a series of Neoarchaean blocks thought to 
have been amalgamated during a multistage and complex set of Palaeoproterozoic collision 
events between  1.97  and  1.67 Ga, producing  a variety of block‐bounding  accretional  and 
intrablock  shear  zones.  This  province  also  records Neoarchaean  crustal  deformation  and 
metamorphism at  intervals of 2.7‐2.6 Ga and 2.49‐2.40 Ga  followed by episodes of crustal 
rifting  and mafic  dyke  intrusion  (2.4  and  2.0  Ga),  deposition  of  continental margin‐like 
metasedimentary  sequences  between  2.0  and  1.9  Ga  ago  upon  the  substratum  of 
Neoarchaean  gneisses  and  later  on  subjected  to  major  orogenic  deformation  and 
metamorphism (c. 1.85 and 1.70 Ga). 

(3) The West Troms Basement Complex, the Lofoten‐Vesterålen province and the Lewisian 
rocks of Scotland are  thus very similar crustal  regions  in  terms of  lithology, age,  igneous, 
structural  and metamorphic  features  and  tend  to  share  a  similar  tectono‐magmatic  and 
evolutionary history, but there are also sharp differences such as the lack of 1.80 magmatism 
in  the Lewisian and  the c.100 m.y. difference  in  the  timing of  the  latest Palaeoproterozoic 
deformation overprints in the two regions. 

(4) Reconstructing Palaeoproterozoic plate scenarios is a difficult task. Nevertheless, paleo‐
magnetic  restorations  suggest  the presence of  several  large  colliding plates,  including  the 
North Atlantic  and western Greenland plates,  the Central Greenland  craton and  the Fen‐
noscandian  (Baltic‐Kola) Shield, with  the Lewisian somewhere  in between.  In  this context, 
the Lewisian has been  temporally  linked  to  the Palaeoproterozoic Nagssugtoqidian belt  in 
Greenland  and  may  have  its  counterpart  in  North  America  and/or  the  Fennoscandian 
Shield. A  link between  the Lewisian of NW Scotland and  the Lappland‐Kola and Karelia 
craton  of  northern  Fennoscandia would  locate  the West  Troms  Basement  Complex  and 
Lofoten‐Vesterålen  province  directly  along  the  line  of  intersection  between  these major 
Palaeoproterozoic orogenic belts at the c. 1.8 Ga supercontinent stage. 

(5) Tentative similar Palaeoproterozoic terrane models (1.80‐1.67 Ga) can be invoked for the 
basement outliers in northern Norway and the Lewisian Complex. The continental assembly 
may have involved either multiple small terranes or crustal rejuvenation of one or two large 

Was the Precambrian Basement of Western Troms and Lofoten-Vesterålen in Northern Norway Linked to the 
Lewisian of Scotland? A Comparison of Crustal Components, Tectonic Evolution and Amalgamation History 

 

321 

terranes. The  latter model  is based on component similarities and metamorphic variations 
and can be explained by  the presence of at  least  two different crustal blocks and/or depth 
portions assembled along crustal scale ductile shear zones. The  juxtaposition included arc‐
magmatism  and  accretion of Neoarchaean  continental  terranes  in  the vicinity of  the Fen‐
noscandia‐Laurentia border, followed by uplift and reworking. 
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the Lewisian has been  temporally  linked  to  the Palaeoproterozoic Nagssugtoqidian belt  in 
Greenland  and  may  have  its  counterpart  in  North  America  and/or  the  Fennoscandian 
Shield. A  link between  the Lewisian of NW Scotland and  the Lappland‐Kola and Karelia 
craton  of  northern  Fennoscandia would  locate  the West  Troms  Basement  Complex  and 
Lofoten‐Vesterålen  province  directly  along  the  line  of  intersection  between  these major 
Palaeoproterozoic orogenic belts at the c. 1.8 Ga supercontinent stage. 

(5) Tentative similar Palaeoproterozoic terrane models (1.80‐1.67 Ga) can be invoked for the 
basement outliers in northern Norway and the Lewisian Complex. The continental assembly 
may have involved either multiple small terranes or crustal rejuvenation of one or two large 
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terranes. The  latter model  is based on component similarities and metamorphic variations 
and can be explained by  the presence of at  least  two different crustal blocks and/or depth 
portions assembled along crustal scale ductile shear zones. The  juxtaposition included arc‐
magmatism  and  accretion of Neoarchaean  continental  terranes  in  the vicinity of  the Fen‐
noscandia‐Laurentia border, followed by uplift and reworking. 
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