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AVANT • PROPOS 
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Mais cette thèse doit aussi beaucoup au Centre Armoricain d'Etude Structurale des 
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heure), Albert BRIOT (Reliure). Pour leur compétence et leur dévouement, je leur adresse 
mes plus vifs remerciements. 





INTRODUCTION GENERALE 

0.1 PRELIMINAIRE 

Les dOmes gneissiques et les plutons granitoïdes sont des objets extrêmement fré­
quents dans les zones métamorphiques des domaines orogéniques. Les considérer ensemble et en 
tenter une analyse par une même méthode a pour objectif de comprendre pourquoi, où, et comment 
se développent les instabilités gravitaires ascendantes (diapirisme) pendant l'orogenèse. 

Savoir si l'orogenèse est elle-même la conséquence d'une instabilité gravitaire, ou 
si des chaines de montagne peuvent résulter uniquement d'une instabilité gravitaire est en­
dehors du cadre de cette thèse. 

Le travail présenté ici est d'abord analytiqu~, et vise à démontt~ g4âee aux don­
née4 acqui4t4 ~ l~ ~ain l'origine gravitaire de certaines structures profondes en cher­
chant à reconnaitre comment ces structures se développent, en utilisant les méthodes de l'a­
nalyse de la déformation. Il est ensuite phénoménolog~qu~ dena la mesure où l'étude des struc­
tures permet de d~e tout ou pa4tie de4 ~oc~ qui les ont créées, en resituant ces 
structures dans leur contexte orogénique, en définissant leurs relations dans le temps et dans 
l'espace avec les autres types de structures, en liaison avec le régime thermique de la por­
tion de croOte continentale considérée. 

Durant les deux dernières décennies, la géologie structurale a subi une évolution 
extrêmement rapide tant du point de vue de ses concepts que de celui de ses méthodes. De ce 
fait, certains problèmes "classiques" connaissent aujourd'hui un renouveau considérable. C'est 
le cas des nappes et des zones de cisaillement, c'est aussi celui des structures dites diapi­
riquea. Le "diapiriame" a pendant longtemps fait figure d'un courant de pensée. Ses partiaanta 
se sont trouvés, quelquefois malgré eux, cantonnés dana le tOle de v~~ et ses oppo­
sants dans celui d'ho4lzontati4te4. Cette division forcée dure depuis les premiers travaux de 
WEGMANN "Uber diapitiamus" (l9:S2) et "Zur dentung der migmatite" (l9:S5), Pourtant la réalité 
physique de ce problème a été magistralement démontrée par RAMBERG (1967) tant théoriquement 
qu'expérimentalement. Mais les arguments et démonstrations physiques développés par RAMBERG, 
puis d'autres à as suite, n'ont pas convaincu et n'ont pas unifié le corps des tectoniciens. 
Les horizontalistea sont restés horizontaliatea tandis que les verticalistea se sont vus ras­
surés dans leurs convictions. Il est vrai qu'aux mêmes moments la géologie structurale se do­
tait d'une puiaaente méthode d'analyse géométrique des structures superposées (ex : TURNER & 
WEISS 19,2, RAMSAY 1967), à laquelle il n'était que trop tentant d'avoir recours pour expli­
quer les structures en dOme. Il est vrai, également, qu'aux mêmes moments la tectonique des 
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plaques apportait un schéma rationnel des zones orogéniques (DEWEY & BlRD 1970), incitant les 
tectoniciens à ne reconnaitre en toute place que les effets d'une compression. 

Mais, pendant la dernière décennie, la géologie structurale s'étant largement ou­
verte à la physique, le développement des structures a de plus en plus clairement été perçu 
comme le résultat d'instabilités mécaniques : plis, nappes, zones de cisaillement, diapirs, 
etc ••• Ainsi, et c'est le propos de cette thèse, la théorie physique des instabilités gravi­
tairas a des applications directes dans l'étude des structures diapiriques non seulement çlu 
point de vue de la compréhension de ces structures elles-mêmes mais également du point de vue 
de leur signification quant aux propriétés rhéologiques, thermiques et mécaniques de la croC­
te continentale dans les zones orogéniques. Cette approche qui a été rendue possible par le 
développement simultané de la théorie des instabilités gravitaires, des progrès de l'expéri­
mentation sur modèles réduits, et des méthodes d'analyse de la déformation sur le terrain, a 
permi, entre autres, de sortir le "diapirisme" de l'atmosphère de querelle philosophique qu'il 
suscitait pour lui donner une place plus modeste mais également plus rationnelle dans la tec­
tonique. 

0.2 RAPPELS CONCERNANT LES INSTABILITES GRAVITAIRES 

L'écriture de ce mémoire a nécessité l'emploi de termes et concepts spécifiques à 

la théorie des instabilités gravitaires. Pour les définir, il m'a semblé préférable d'en faire 
un rappel structuré et illustré, plutOt que d'avoir recours à un lexique, 

0,21 NOTION DE SYSTEME GRAVITAIRE INSTABLE 

On appelle ~tab~é g~av~e toute déformation due à une réorganisation, dans 
le champ de gravité, des densités à l'intérieur d'un système, Pour définir un 4y4tèrne g~av~­

~e ~~tab~e, on doit cependant définir préalablement les forces motrices, et les conditions 
initiales, 

• Fo.~e.c.u de g.li.a.vlié 1 Fo.~e.c.u de -6Wt6a.c.e 

D'un point de vue purement mécanique, tout volume de roche dans l'écorce terrestre 
est soumis à deux types de forces : les üo.~e.c.u de ,6U.IC.6ace et les 6o.li.c.e4 de c.o.li.p-6. Les forces 

de surface sont les forces qui agissent sur la surface externe du volume. Les forces de corps 
ont leur origine à l'intérieur du volume considéré et sont de deux types : les ÛO.Ii.C.U d 1 ~e.IC.­

~e, que l'on peut négliger en géologie, car les déformations sont três lentes et donc les ac­

célérations négligeables, et les üo.~e.c.~~ de g.li.a.vlié, qui sont proportionnelles à la masse du 
volume de roche considéré. 

Les forces de surface étant proportionnelles à la surface (L 2 ) et les forces de gra­

vité au volume (L'), les forces de gravité prennent une importance croissante au fur et à me­
sure que l'on considère un volume de plus en plus grand. 

Toute juxtaposition, dans un système, de plusieurs composants de densité différente 
entraîne la création de gradients de densité. On appelle gradient de densité normal un gra­
dient de densité dO à une superposition de composants tels que leurs densités soient décrois­
santes vers le haut, Tout écart à une telle disposition entrains la création de g.li.ad;ent,o de 
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L'origine des gradients de densité inverse dans la croûte continental€ est sait mé­
canique, soit thermique. Les gradients d'origine mécanique peuvent, par exemple, €tre dOs à 

un processus : 
a) sédimentaire (ex : dépôt d'une couche lourde sur une couche plus légère), 
b) volcanique ou magmatique (coulée ou intrusion d'un magma dense sur ou dans une roche moins 
dense), ou c) tectonique (inversion tectonique d'un gradient de densité normal). Les gradients 
d'origine thermique proviennent généralement d'une diminution, locale ou étendue, de la densi­
té des roches sous l'effet de la dilatation thermique (condition inhérente des domaines méta­
morphiques). 

pans le champ de gravité les gradients de densité normaux constituent des ~y~tèm~ 
gJta.~..i.ta..Vt~ ;.,tabt~. Par contre, les gradients de densité inverses constituent des J.>fjJ.>tèm~ 
gJta.v..i.ta..Vt~ potent..i.e!tement ..tnhtabt~. Dans ces derniers, aux forces de corps agissant sur les 

différences de densité correspond une certaine quantité d'éne.~tg..i.c gJta.v~e potent..i.ette (Sta­
de d'entropie minimale), Si cette énergie est libérée, elle produit la noJtcc mo~~cc de l'ins­

tabilité gravitaire. 

Dans un système potentiellement instable, si l'énergie gravitaire potentielle n'est 
pas libérée, le système est dit métaJ.>table. 

Dans un système gravitaire stable, les ~n~ctnace-6 entre les composants de densité 
différente sont obligatoirement horizontales, ce qui, d'un point de vue énergétique, corres­

pond à un 4ta.dc d1entkop..i.c max..tmum. 

Dans un système gravitaire potentiellement instable, l'instabilité ne se déclenche 
que si les propriétés rhéologiques des composants le permettent, Ainsi, si les composants du 

système sant assimilables à des fluides newtoniens, fluides visqueux se déformant à la moindre 
sollicitation, l'instabilité se déclenchera dès l'instant où le gradient de densité inverse 
sera établi, Par contre, si les composants du système sont non-newtoniens (ex : plastique ou 
pseudo-plastique) l'instabilité ne se déclenchera que si la force motrice est suffisamment 
élevée pour vaincre le seuil d'écoulement de ces composants. Si la force motrice est insuffi­
sante, pour vaincre le seuil d'écoulement des composants, le système bien que potentiellement 
instable reste dans un état métastable, 

On sait que les propriétés rhéologiques des roches sont étroitement dépendantes de la 
température, et en particulier que'plus la température s'élève et plus leur comportement se 

rapproche d'un comportement newtonien, tandis que la valeur absolue de leur viscosité diminue 
dramatiquement. Aussi, le métamorphisme peut-il transformer des systèmes métastables en systè­
mes instables par simple modification des propriétés rhéologiques du système. Les propriétés 

rhéologiques du système contrôlent donc étroitement la naissance de l'inst9bilité. 

Si l'instabilité se déclenche, la déformation va suivre son propre développement, à 

l'intérieur du système, quelle que soit l'origine de la modification des propriétés rhéologi­
ques, à condition que des forces extérieures n'interfèrent pas avec le système. Celui-ci est 
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alors assimilable à un système fermé et la déformation s'y poursuit jusqu'à ce que le système 

soit stabilisé, éventuellement jusqu'à ce que l'état d'entropie maximale soit atteint. Puis­

que la déformation dans les systèmes gravitaires instables est due à l'énergie emmagasinée, 

des forces motrices même infimes peuvent donner lieu à des déformations intenses, pourvu que 

le temps soit suffisamment long. 

0.22 DYNAMIQUE DES INSTABILITES GRAVITAIRES 

Préalablement définie par RAYLEIGH (1893) et BENARD (1901), la dynamique des systè­

mes fluides à gradient de densité inverse, et largement étudiée tant sous ses aspects théori­

ques qu'expérimentaux (TAYLOR 1950, LEWIS 1950, BELLMAN & PENNINGTON 1954, TSCHEN 1956, CHAN­

DRASEKHAR 1955), est connue sous le nom d'~tabil~ de Rayieigh-Tayio4. 

Fig. 0, 1 Système instable à une seule in­
terface. A, définition des caractéristi­
ques initiales du système : P1 et pz sont 
les densités, ~~ et ~2 les viscosités, ht 
et h2 les épaisseurs respectivement de la 
surcharge et de la source. B, mouvement 
convectif pendant le développement de 
l'instabilité. 

Le plus simple et le plus fréquemment étudié, 

des systèmes gravitaires instables est composé 

(Fig. O.la) de deux fluides newtoniens de den­

sit~ Pl et pz, avec Pl >pz, de viscosité~~. 

P2 et· d'épaisseur h1 ét h2. L'instabilité de 

Rayleigh-Taylor s'y caractérise par un mouve­

ment convectif (Fig. O.!b) permettant au flui­

de le plus dense (~U4cha4ge) de prendre la po­

sition basse et au fluide le moins dense CMU4· 
ce) de gagner la position haute. 

Comme la plupart des phénomènes ins­

tables (Fracturation, JAEGER & COOK 1971 ; plissement, COBBOLO 1976) l'évolution des instabi­

lités gravitaires peut être décomposée en trois stades caractéristiques : naissance, amplifi­

cation et amortissement (Fig, 0.2). Au cours de l'évolution de l'instabilité, l'interface en­

tre les deux fluides se déforme pour donner naissance à une cloche qui devient progressivement 

un champignon. La variation de la forme et de l'amplitude de cette structure mettent claire­

ment en évidence les trois stades d'évolution de l'instabilité, La ~-ôa.nce se traduit par 
une lente déformation en cloche. Pendant l'ampl~6~c~on le processus s'accélère fortement et 

la cloche se resserre à la base pour donner, éventuellement, un globe uniquement relié à la 

couche source par un étroit pédoncule, L'amOJc..ti.o.ôement: n'intervient que lorsque le sommet de 
la structure vient toucher puis s'étaler contre la bordure supérieure du système. 

Plusieurs travaux théoriques et expérimentaux ont montré que l'amplification de 

l'instabilité était contrôlée par les caractéristiques géométriques et physiques du système 

(DANES 1964, SELIG 1965, BIOT & ODE 1965, RAMBERG 1967, 1968 a, b, c, 1972 ; BERNER & al. 1972 
WOIDT 1978). Les points suivants doivent être retenus : 

- Quand la viscosité de la surcharge augment~ la vitesse d'amplification diminue 

(Fig. 0.3), 

- Quand le contraste de densité augmente, la vitesse d'amplification augmente, 

-Quand l'épaisseur de la couche source augmente, la vitesse d'amplification aug-
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1 

NA:SSANCE,AMPL!FICATION AMORTISSEMENT 

Temps 

Dôme Dôme 
<1-----immoture--l> <l-moture ----l>l 

Fig. 0, 2. Evolution d'une instabilité de 
Rayleigh-Taylor, Forme de la structure 
et de la courbe d'amplification d'après 
WOIDT (1978). 

-mente (Fig. 0.3), 

Quels que soient le contraste de visco­
sité, le contraste de densité au le rapport des 

épaisseurs, deux stades structuraux se succè­
dent au cours de l'évolution de l'instabilité 
le stade cloche et le stade champignon, que nous 
désignerons ici par ~tadeh lmmatuAe et matuAe. 
Le passage du stade immature au stade mature, 
qui se fait par un resserrement de la base de 
la structure et un élargissement de sa partie 
sommitale, peut intervenir pendant l'amplifica­
tion ou pendant l'amortissement (Fig, 0.3) : 

- plus le contraste de viscosité ( 1Jd1J2) 

est élevé et plus la transition immature - matu­
re intervient précocement dans l'évolution (Fig. 
0.3), 

- plus la couche source est épaisse et 

plus la transition se fait tardivement dans l'évolution (Fig. 0.3). 

Cette transition est d'un intérêt particulier, comme nous le verrons plus loin, pour 
les études de terrain, En outre, elle présente un intérêt pratique dans le traitement théori­
que des instabilités de Rayleigh-Taylor, dans la mesure où le premier stade, immature, présen­
te mathématiquement l'avantage d'être linéarisable (DANES 1960, SELIG 1965, BIOT & ODE 1965, 
WHITEHEAD & LUTHER 1975), 

1/1 

w 

~! "' 

10/1 
li' 
<! 

"' 

~ 
<.> 

~ 
(/) 

100/1 

"' 

D D" <..> 

"' § 
1/100 12 

2 

Fig. 0,3 Compilation de modèles num~riques d'instabilité de Ray­
leigh-Taylor (d'après WOIDT 1978), pr~sentant différents rapports 
h1 /h 2 et lJl/~ 2 • Le contraste de viscosité est indiqu~ par une 
fraction pour chaque courbe. Le temps d'évolution (en secondes) 
est indiqué sous chaque profil de structure. 
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La fprme des structures est fortement influencée g,tt:' le contraste de viscosité sour­

ce/surcharge. Si le rapport est très fort (ex. 100/1, Fig,/0,3) la structure est très allongée. 

Au contraire, si le rapport est très faible (ex. 1/100, Fig. 0.3) la structure est très globu­

laire et n'est reliée à la source que par un fin pédoncule. 

Pendant le stade d'amplification on note une légère augmentation du diamètre maximal 

de la structure. Ce "gonflement" a été clairement mis en évidence dans les modèles tant phy­
siques (WHITEHEAD & LUTHER 1975) que mathématiques (WOIDT 1978; cf. Fig. 0.3). 

L'amortissement de l'amplification (Fig. 0.2 et 0.3) intervient lorsque le sommet 

de la structure arrive à proximité de la bordure supérieure du système. Le diapir ne pouvant 

plus monter s'étale contre la bordure. L'étalement correspond à un "gonflement" exagéré qu'il 
convient de distinguer du "gonflement" observé pendant le stade d'amplification. 

Dans le cas des diapirs réels, d'autres causes peuvent conduire à un amortissement 

de l'amplification. Ce sont, par exemple, la présence d'un obstacle, une variation du contras­

te de viscosité ou du contraste de densité. 

Quelle que soit l'approche suivie, la plupart des études théoriques utilise la no­

tion de tongueuA d'onde dom~nante (DANES 1964, SELIG 1965, BIOT & ODE 1965, RAMBERG 1967, 1968 
a, b 1 c, 1972) qui est la longueur d'onde de la déflection de l'interface source/surcharge 

dont l'amplitude croit le plus rapidement. Selon ces études théoriques, les structures issues 

d'instabilités de Rayleigh-Taylor sont régulièrement espacées, c'est-à-dire périodiques, dès 
leur naissance. Cependant, en généralisant le résultat de l'étude bidimensionnelle (BIOT & 
ODE 1965) à 1 'espace à trois dimensions, BIOT ( 1966) conclut qu'il "existe un nombra infini 

de solutions tridimensionnelles qui ont la même vitesse da croissance pour une longueur d'on­

de donnée" et que "le modèle particulier qui se développera dépend en fait des irrégularités 

présentes dans le système". 

On peut également expliquer l'espacement plus ou moins régulier des structures gra­
vitaires comme le résultat d'une évolution progressive, Deux modèles extrêmes peuvent être 

proposés : la.~atu4~tion et la p~opag~on (COBBOLD 1979 a), Dans la saturation, un certain 

nombre de structures, dépendant des dimensions relatives du système et des cellules convecti­

ves, peut naitre en différents endroits du système, Le processus se poursuit jusqu'à ce que 

l'espace disponible soit entièrement occupé (Fig. 0.4 a). De ce fait, l'espacement entre les 

structures voisines ne peut prendre qu'un certain nombre de valeurs limitées. Dans la propa­

gation, des structures peuvent naitre à un nombre limité de sites dans le système, générale­

ment déterminé par des hétérogénéités préexistantes. Le processus se poursuit à partir de ces 

sites (Fig, 0.4 b). Autour de :haque site l'espacement est très régulier. Ailleurs, il est 

inexistant ou irrégulier, dO à l'interférence entre les propagations issues de sites voisins. 

/, 
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a b 
Fig. 0.4 Modèles d'espacement des struc­
tures diapiriques, A, Saturation, d'a­
près ANKETEL & al. (197 ), B, Propaga­
tion, d'après WOIDT (1978), 
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0.3 LES INSTABILITES GRAVITAIRES INFRACRUSTALES 

0.31 LES OBJETS 

Dans la famille des dôml2.4 gne..Wûqul2.4 
on peut distinguer deux types principaux de 
structures supposés ct' origine gravit aire. Ce 
sont d'abord les mantied gne..W~ daml2.4 (ESKOLA 
1949) qui ne sont pas ou peu affectés par la 

migmatisation et dont la particularité est d'ê­
tre constitués d'un noyau de socle, gneissique 

ou granitoïde, encapuchonné par une série méta­
morphique, sédimentaire et(ou) volcanique. Il 

s'agit ensuite des dôml2.4 mig~qul2.4 (WEGMANN 
19)5, HALLER 1956), qui sont constitués d'un 
noyau migmatitique plus ou moins diffus envelop­

pé par des gneiss et des micaschistes, Le noyau 
peut être éventuellement composé d'un socle an-
cien mais on cannait de nombreux dômes migmati­

tiques présentant une continuité lithologique depuis les zones les plus migmatitiques jusqu' 
aux termes les plus externes de l'enveloppe métamorphique. 

Les pluZon4 g~~qu~ sont extrêmement variés en forme et en composition. On ne 
considérera pas ici les plutons intrusifs au-dessus de l 1épizone, ces plutons ne se mettant 
pas en place par déformation ductile de l'encaissant. 

0,32 LES PROBLEMES 

Ces deux types de structures posent à la fois des problèmes identiques et des pro­
blèmes différents. Ceux abordés dans ce travail peuvent être formalisés par une série de ques­
tions. 

Si l'évolution dispirique des plutons granitiques est aujourd'hui presque unanime­
ment admise, il n'en va pas de même pour les dômes gneissiques, et il n'existe que très peu 
d'exemples pour lesquels il a été tenté de démontrer une origine diapirique. Nous essaierons 
donc de répondre d'abord à deux questions : 

- Quelles sont les caractéristiques structurales spécifiques des dômes gneissiques ? 

- Quels sont les caractères structuraux susceptibles d'être retenus comme critères 
de leur origine gravitaire ? 

Les dômes gneissiques étant également des dômes thermiques, il est important de définir les 
relations qui existent entre le développement des dômes et le métamorphisme ; 

- Quelles sont les caractéristiques structurales spécifiques des dOrnes migmatiti­
ques et leurs relations avec l'anatexie progressive? 

- La géométrie des isothermes (isogrades) est-elle dépendante du développement des 
dômes ? 

- Peut-on prouver le départ des granites de leur zone source ? 
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- Quelles sont les relations qui existent entre le rég.ime thermique de la croûte 
continentale et le développement des instabilités gravitaires ? 

Dans les portions d'orogène soumises à une déformation imposée : 

-Comment se traduit structuralement l'interférence entre la déformation régionale 
et les instabilités gravitaires ? 

- Quelles sont les interactions mécaniques possibles entre la déformation régionale 
et les instabilités gravitaires ? 

Enfin, et du point de vue général : 

- Est-U possible d'établir une classification génétique des instabilités gravitai­
res et des structures résultantes en fonction du régime thermique de l'orogène ? 

- Quelles sont les implications géodynamiques des instabilités gravitaires dans les 
zones orogéniques ? 

0,4 PLAN DE L'OUVRAGE 

Le mémoire est divisé en quatre parties couvrant chacune un aspect particulier des 
instabilités gravitaires ascendantes, Le matériel réuni est d'abord, et en majeure partie, 

constitué de travaux de terrain réalisés en finlande, Bretagne et Espagne ; et ensuite, de 

modèles mathématiques. 

Le premier aspect traité et probablement le plus important étant données les nombreu­
ses controverses qu'il a suscité, concerne ~ démo~~on de t'o~igine g~avi~e d~ dô~~ 
gn~~iqu~. Deux exemples sont présentée. Dans le dôme migmatitique de St Malo, on montre que 

migmatisation et déformation y sont interdépendantes et que les structures superposées qu'on y 
observe sont le résultat du développement progressif du dôme. Dans les "mantled gneiss dornes" 
de Kuopio (finlande), exemple rendu célèbre par ESKOLA (1949) dans "on the problem of mantled 
gneiss dornes", on montre que ces dômes sont effectivement diapiriques, et on met en évidence 
les interférences mutuelles des dômes au cours de leur développement. Ces deux exemples il­
lustrent le problème du choix des critères structuraux utilisables pour prouver la nature dia­
pirique des structures en dômes. Dans cette approche, certaines particularités cinématiques 
spécifiques observées dans les modèles théoriques et expérimentaux d'instabilité gravitaire 
sont recherchées sur le terrain, à l'aide des méthodes classiques de l'analyse structurale 
(TURNER & \~EISS 1962) et de 1' analyse de la déformation (RAMSAY 1967). 

Le second aspect tente d'aller plus loin, à partir de l'exemple incontesté de dia­

pirisme que constituent les plutons granitiques. Il s'agit de m~e en évidenee, et de dé~i­
Jte .t~ ~péc.i6i.c..UU, d~ ~c.hémcw de déôMma.tJ.on qu-i ~é~uUen.t de t' i.n.tiVC.ééJLenee entite ùv.,ta.bi..­
~ gJtav~~ et déôoJtm~on Jtégionate. dans un système soumis à ces deux types de sollici­
tation. Trois exemples ont été choisis dans la chaine hercynienne ouest européenne : ls grani­
te de Flamanville (Nord-Est du Massif Armoricain), quatre granitoïdes de l'anticlinal de Sur­
guillos (Sierra Morena Occidentale) et les leucogranites sud armoricains. La cartographie de 
la déformation finie et l'analyse structurale de ces plutons dans leur environnement a permi 
de dégager quelques uns des traits les plus importants qui résultent de cette interférence, Un 
modèle mathématique simple a été utilisé pour argumenter les résultats acquis sur le terrain. 
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Le troisième aspect concerne certains ~pect4 thctm~QUC4 des instabilités gravitai­

res ascendantes dans la croOte continentale. Les dômes gneissiques et les plutons sont tou­
jours, peu ou prou associés à des anomalies thermiques. On tentera donc de cerner le r6le de 

la chaleur dans le développement des instabilités gravitaires, et les interactions thermomé­

caniques qui en résultent. Bien que cet aspect du problème ait des répercussions pétrologi­

ques évidentes son développement est ici essentiellement structural. 

Le quatrième aspect, plus général, est consacré à la place et au ~ôte de4 ~nQtab4l~­
~ g4av~e4 danQ te4 zone4 o~ogé~ue4. Deux exemples sont développés. Les mantled gne~ss 

dornes de la Finlande de l'Est présentent malgré l'existence d'une déformation régionale indé­

pendante une disposition en rides régulièrement espacées témoignant de l'importance des effets 
de la gravité dans la tectonique du Protérozoique inférieur. Les leucogranites hercyniens de 

Bretagne méridionale, sont regroupés en trois rides convergentes, associées à des zones de ci­

saillement transcurrent. Les relations existant entre la structure des plutons, leur disposi­
tion par rapport aux zones de cisaillement, et la déformation régionale sont un résultat d'une 

interaction entre instabilité gravitaire et cisaillement crustal pendant l'orogenèse hercy­
nienne. Ces deux exemples, parmi d'autres, illustrent les relations qui peuvent exister à 

l'échelle régionale, entre les instabilités gravitaires et les autres processus de déforma­

tion : création de structures régionales, interactions mécaniques, localisation d'autres ins­

tabilités, etc ••• 
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Le fait que l'interprétation des dOrnes gneissiques en termes de diapirisme ait été 
constamment contestée depuis son introduction par WEGMANN (1930, 1935) provient de ce que ra­
rement les auteurs ont cherché à démontrer le caractère indubitablement diapirique de ces 
structures, C'est pourquoi la recherche de critères de diapirisme, entreprise récemment par 
quelques auteurs (cinquante ans après l'invention du concept), est fondamentale et tout à fait 

d'actualité, Plusieurs voies sont possibles pour y parvenir ; on utilisera dans cette première 
partie celle de l'analyse de la déformation, progressive et finie. 

La déformation se traduit, dans les roches, par le développement de structures irré­
versibles telles que schistosité, plis, failles, boudinage, etc ••• Elle est par nature un phé­
nom~ne progressif et, de ce fait, les structures que l'on observe sur le terrain ne sont que 
des "états figés" d'une évolution progressive. Dans certains cas très favorables, des objets 
tels que les grenats à inclusions sigmoides (cf RAMSAY 1962, ROSENFELD 1968, WILSON 1971) où 
les fibres de quartz ou de calcite dans les "zones abritées" (CHOUKROUNE 1971, DURNEY & RAMSAY 
1973) "fossilisent" les étapes incrémentales de cette évolution progressive, mais, le plus 
souvent, on ne dispose que de structures figées. On peut toutefois, grâce à l'étude expérimen­
tale sur modèles réduits, ou à la comparaison de différents états de déformation finie le long 
d'un gradient, concevoir des modèles de la déformation progressive conduisant au développement 
de certaines structures élémentaires (ex : plis, COBBOLD 1976, schistosité, LE CORRE 1979), La 
comparaison des structures naturelles avec ce type de modèles permet, dans les limites des 
conditions inhérentes aux modèles, d'obtenir des indications concernant la déformation pro­
gressive. 

En ce qui concerne le développement des structures d'échelle crusta1e (nappes, gran­
des zones de cisaillement, dômes, ••• ), les approches en terme de déformation progressive sont 
encore rares, et la plupart des travaux sont réalisés en terme de "tectonique polyphasée". 
Pourtant, les structures superposées que l'on observe couramment sur le terrain ne sont pas 
obligatoirement des preuves de l'existence de "phases" de déformation distinctes, mais simple-



17 

ment de 11 séquences 11 d'apparition de structures (BRUN & CHOUKROUNE 1981). Or, les paramètres 
qui contrôlent le développement d'une structure particulière sont extrêmement nombreux. Outre 

un raccourcissement total selon une direction donnée, qui est le plus souvent la seule con­

trainte déduite de l'observation d'une structure, il faut chercher à définir non seulement les 

aspects cinématiques de la déformation (coaxialité des incréments, type de l'ellipsoïde, etc •• ) 

mais aussi les aspects mécaniques (propriétés rhéologiques, anisotropie mécanique, etc •• ). 

Dans un but de clarté, on discutera d'abord (Ch. l)les caractéristiques de la dé­

formation dans les dômes et on tentera de sélectionner des critères de leur origine diapiri­

que, à partir des modèles expérimentaux et numériques disponibles dans la littérature. Ensui­

te, pour les deux exemples étudiés sur le terrain, les "Mantled Gneiss Dornes" de Kuopio 
(Finlande) (Ch. 2) et le Dôme Migmatitique de St Malo (Ch. 3), on testera ces critères et on 

discutera +es variations de la déformation finie et les modalités de la déformation progres-

sive. 
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DEFORMATION FINIE, DEFORMATION PROGRESSIVE 

ET CRITERES DE DIAPIRISME 

l.l INTRODUCTION 

Dans ce chapitre noua tenterons à partir d'une brève revue dea modèles expérimentaux 
et numériques de diapira, disponibles dana la littérature, de sélectionner dea caractères spé­
cifiques de la déformation susceptibles d'être utilisés comme critères de diapirisme. Cette 
démarche, poursuivie également par d'autres auteurs (ex : STEPHANSON 1977, SCHWERDTNER 1980), 
a pour but de conduire à terme, à une méthodologie d'étude des structures diapiriques ou sus­
pectées de l'être. 

coupe verticale 

b coupes horizontales 

MODELE S44 

MODELE $39 

c 
Fig, 1.1 Modèles expêrimentaux de structures 
diapiriques (d'après RAMBERG 1967) montrant 
la rêpartition des plis mineurs et du boudi­
nage, a) Plis à axes horizontaux à la base 
des d6mes. boudinage au chapeau des dômes et 
entre les d6mes dans la couche source. b) 
Coupes horizontales sêriêes montrantdes plis 
l axes verticaux dans le tronc des d6mes (D) 
et l axes horizontaux radiaux dans la couche 
source 1 la base des d6mes (E), e) Plis 1 
axes parallèles aux bords du chapeau, dans 
la surcharge, 

1.2 MODELES DE DEFORMATION DANS LES STRUCTURES DIAPIRIQUES 

Bien que certaines caractéristiques spécifiques de la déformation dans les dOrnes 
gneissiques aient été enterrées depuis longtemps, lora d'études de terrain, ce n'est qu'à par­
tir des années soixante , et grâce aux modèles expérimentaux et numériques, qu'une approche 
systématique a été réalisée, Deux gênérations de modèles peuvent être distinguées. la première 
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dont le principal artisan a été RAMBERG (1963, 19'-6, 1967, 1970, 1973) a donné des schémas de 
répartition des structures (plis, boudinage, etc ••• ), en fonction da la géométrie des dOmes. 
Cet auteur a montré a) que le boudinage, et donc l'eKtension, est localisé au sommet du cha­
peau, et entre les dOmes (fig, lla, b) que les plis répartis dans l'ensemble des dOmes, pas­
sent de plis à axes horizontauK, dans la zone source et le chapeau, à des plia à axes verti­
caux dans le tronc, bien que leurs plans axiaux conservent une position radiale (fig. llb). 
Ces structures et leur répartition mettent en évidence un écoulement convergent dans la zone 
source, ascendant dans le tronc et divergent dans le chapeau (RAMBERG 1966). Dans la surchar­
ge les aKes de plis ne sont plus radiaux mais parallèles au bord du chapeau (fig. llc). Cette 
approche qualitative fournit une base précieuse pour l'étude de la géométrie des structures 
dans les dOrnes gneiesiques. En ce $ens, elle permet d'argumenter l 1ori9ine diapirique des dO­
mee (ex : BRUN 1977) mais elle n'en apporte généralement pas une démonstration décisive. 

Dans le même temps, qui a vu le développement de cette première génération de modè­
les, les méthodes d'analyse quantitative de la déformation finis sur le terrain se sont consi­
dérablement développées (Cf. RAMSAY 1967, 1975), Une seconde génération leur a donc naturelle­
ment succédé, qui vise à donner des modèles de variation de la déformation finie dans les dO­
mes, et d'évolution progressive de cette déformation au fur et à mesure du développement des 
dOrnes (fLETCHER 1972, DIXON 1975, SCHWERDTNER & al. 1978, SCHWERDTNER & TROENG 1978, DE BRE­
MAECKER & BECKER 1978, MARESCHAL & WEST 1980), Du point de vue de l'information qu'ile appor­
tent, cee modèles doivent être regroupée en deuK catégories suivant qu 1ils sont bidimension­
nels ou tridimensionnels. 

1.21 MODELES BIDIMENSIONNELS 

Dans lee modèles bidimensionnels (fLETCHER 1972, DIXON 1975, DE BREMAECKER & BECKER 
1978, SCHWERDTNER & al, 1978, MARESCHAL & WEST 1980), les dOmes étant cylindriques (rides), 
les déplacements sont contenue dans un plan orthogonal à l'axe de la ride, Ce type de modèle 
présente, expérimentalement, l'avantage d'être plus facilement réalisable (DIXON 1974) et, 
numériquement, de ne pas nécessiter l'emploi d'ordinateur à trop grande capacité. Leur appli­
cation directe est cependant limitée par le fait qu'il n'existe que peu d'exemples naturels 
de dOrnes dans lesquels la déformation soit vraiment bidimensionnelle. 

Les modèles de DIXON (1974, 1975) par une succession de quatre étapes de déforma­
tion finie croissantes (Fig. 1.2) sont les premiers modèles à avoir fourni une information 
quantitative sur la déformation progressive dans les dOrnes gneisaiques. Lee points lee plus 
importants qui se dégagent de cette série de modèles sont (Fig. 1.2) : 

- le caractère très hétérogène de la déformation finie à toutes les étapes de la 
déformation progressive. 

-l'existence de forts gradients de déformation finie contrOlée par l'interface 
source/surcharge. Au cours de l'évolution du dOms, la zone d'intensité maximale 
de déformation, qui appara!t au toit du dOms, migre vers les flancs le long de 
cette interface, 

- le coeur du dOme est caractérisé par une extension finie verticale et le toit par 
une extension horizontale. La surface neutre qui sépare ces deuK domaines d'ex­
tension pendant les stades initiaux, se réduit considérablement et migre vers 
l'intérieur du dôme au cours de la déformation progressive (Fig. 1.2). 
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Fig, 1.2 Trajectoires du plan d'aplatissement et intensité de la 
déformation dans trois stades successifs de l'évolution d'un d6me 
cylindrique (Ride) (d'apr&s DIXON 1975 ; mod&le expérimental), 
ea étant le pourcentage d'extension principale. 

On retrouve dans les modèles numériques de fLETCHER (1972) l'eesentiel des caractéristiques 
de la déformation finie observées dans ceux de DIXON (1975) avec cependant quelques variantes, 
Ainsi, l'extension horizontale y est-elle très peu étendue et presque exclusivement limitée à 

la surcharge, l'interface source-surcharge jouant le rOle de surface neutre de déformation fi­
nie. Cette différence peut provenir de l'absence de contraste de viscosité dans les modèles de 
FLETCHER et de l'existence d'une viscosité de la source plus faible que celle de la surcharge 
dans ceux de DIXON, SCHWERDTNER & al. (1978) commentant ces deux types de modèles, ont souli­
gné le rOle, également important, de la possibilité de glissements le long de l'interface sour­
ce- surcharge. Si le glissement le long de cette interface est impossible, ou difficile, l'ex­
tension horizontale au-dessus de l'interface est dissipée dans le sommet du diapir. 
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Les moditles numériques de MARESCHAL & WEST (1990) conçus pour une application spé­
cifique à la formation des ceintures archéennes de roches vertEIIil (Archeen greenatone bel ta), 
montrent à partir d'une disposition initiale inverse de celle des modèles précédents, source 
très épaisse et surcharge mince, l'enfoncement d'une couche lourde dans un substratum plus lé­
ger, plutôt qu'une remontée de matériel léger dans un substrat~;~~~~ lourd. Ainsi, pour pouvoir 
être directement, comparés aux précédents, ces modèles .devraient "être regardés à l'envers". 
Les intensités d'élongation finie les plus élevées sont situées dans et autour du synclinal 
de surcharge. Ces modèles montrent également l'existence d'une surface neutre, ou plus exacte­
ment de points neutres situés au centre du dOme et à la beee du synclinal (Fig. l.J), 

Fig. 1,3 Trajectoires de schistosit! dans 
un systême i surcharge minee (couche su­
périeure) et source três épaisse (d'après 
MARESCHAL & WEST 1980 ; modèle en él!ments 
finis), 

1,22 MODELES TRIDIMENSIONNELS 

Les modèles tridimensionnels de dômes 
peuvent être extrêmement divers selon que ces 
dômes possèdent une section horizontale circu­
laire (FLETCHER 1972), elliptique (SCHWERDTNER 
& al. 1978) ou en croissant (SCHWERDTNER & 
TROENG 1978), par ailleurs, selon qu'ils sont 
isolés ou qu'ils interfèrent entre eux (Cf. 
RAMBERG 1967, Fig. 74 et 75, SCHWERDTNER & al, 
1969). 

Les modèles tridimensionnels, outre 
les caractéristiques décrites pour les modèles 
bidimensionnels, montrent certaines spécüicités 
de la déformation. Ainsi la répartition des 
types d'ellipeoides de déformation finie dans 

les dOmes à section horizontale circulaire (FLETCHER 1972) (Fig, 1.4) montre que le coeur des 
dOrnes et des synclinaux en anneau qui les ceinturent sont caractérisés par une déformation fi­
nie de type constTietion tandis que leur crête présente de l'aplatissement, et leur couche 
source, autour des dOmss, de la déformation plane. Dans las modèles en croissant de SCHWERDTNER 

Fig, 1.~ Répartition des types d'ellipsoï­
de de déformation finie (grisé sombre : 
aplatissement, grisé clair : déformation 
plane, blanc : constriction) et direction 
principale de déformation finie dans un 
d6me i section horizontale circulaire 
(d'apr~s FLETCHER 1972, modèle numérique). 

& TROENG (1979), la bordure convexe de la sec­
tion est caractérisée par une déformation finie 
de type déformation-plane ou aplatissement avec 
la direction d'extension principale horizontale 
tandis que la bordure concave montre de la cons­
triction avec la direction de raccourcissement 
principal horizontale. 

Ces modèles ne considèrent que le cas 
de dômes immatUres. Aucun modèle tridimension­
nel de répartition de déformation finie dans 
les dômes matures n'a été réalisé excepté in­
volontairement par DIXON (1975, modèles WD 5, 6, 
7). L'expérience conçue par cet auteur était 
destinée à produire une ride mais probablement 
du fait d'un contraste de viscosité trop éle­
vée, entre source et surcharge, un dôme a pris 
naissance. Les marqueurs, prévus pour l'analyse 
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d'une déformation plane n'ont pas permis l'étude de la déformation finie résultante, L'examen 

qualitatif des coupes de ce modèle (DIXON 1975, Fig. 21) n'en demeure pas moins très intéres­

sant. 

En conclusion à cette revue rapide des modèles de déformation expérimentaux et nu­
mériques, dans les structures diapiriques on retiendra tout d'abord que de nombreux autres mo­
dèles doivent être réalisés pour que l'ensemble des situations élémentaires : dômes immatures 
et matures, cylindriques et non cylindriques, pour des conditions initiales (rapports d'épais­
seurs et de viscosités •• ,) variables, puisse être cern~ avec précision. Toutefois, le fai­
ble nombre de modèles existant nous apporte des informations capitales pour l'étude des struc­
tures diapiriques naturelles. Plutôt que de les repasser à nouveau en revue, nous allons les 
évoquer plus loin dans une comparaison des "modèles diapiriques" avec les "modèles non diapi­
riques" pouvant expliquer l'origine des dômes gneissiques. 

1.3 L'ORIGINE DES DOMES : LES MODELES NON-DIAPIRIQUES 

Les alternatives aux modèles diapiriques pour expliquer l'origine des dômes peuvent 
être, d'un point de vue cinématique, classés en trois groupes (Fig. 1.5), Ce sont les modèles 
faisant intervenir : a) de la compression (raccourcissement régional), b) un poinçonnement 
vertical, ou c) de le distension (extension régionale). 

COMPRESSION 

POINCONNEME:NT 

DISTENSION 
Ç::: 

\ s.<;e.,,Jt. : PLIS SUPERPOSES 

ht2j 

\ Synettr..,., : CONSTRICTION 

lou 2 : PUS NOII-CYLINORIQUES 

Fig. 1.5 Modêles non-diapiriques de structures en dôme, 

3.31 LES MODELES DE COMPRESSION 

Ils sont de loin les plus sollicités. La très abondante littérature existante, per­
met de distinguer trois cas de figures (Fig. 1.5), 

Tout d'abord les dômes peuvent résulter de la ~upe4po~ition d1au mo~~ deux 4y~tèm~ de p~ 
(RAMSAY 1962, 1967, p. 524). L'exemple du dôme de Chindamora (Zimbabwe) (Fig. 1.6) est un ex­
cellent exemple de structure en dôme pour laquelle on.dispose de deux interprétations radica­
lement opposées. SNOWDEN & BICKLE (1975) proposent une interprétation en termes de plis super­
posés (Fig. 1.6) tandis que RAMSAY (1975, 1980) à l'aide de mesures de déformation finie con-



24 

elut au gonflement progressif d'un dôme magmatique, Si, dans ce cas, la solidité des arguments 
présentés par RAMSAY (1980) permet d'invalider l'hypothèse d'une tectonique superposée, il 

n'en est pas toujours de même et, de manière générale, la démonstration de l'hypothèse diapi­
rique nécessite une analyse approfondie. Comme l'a souligné DlXON (1975) et comme on le verra 
plus loin pour les exemples du dôme migmatitique de St Malo (Ch. 2) et des dômes de Kuopio 
(Ch, 3), la déformation progressive dans les structures diapiriques peut conduire à des struc­
tures mésoscopiques superposées. En conséquence, l'existence de structures mineures superpo­
sées (ex : PEARSON & LEWRY 1974) ne permet pas, à elle seule, de démontrer l'origine d'un dô­
me par déformations superposées, Le recours à l'analyse quantitative de la déformation finie 
et 1 • étude de la répartition de cette déformation à travers un dôme (voir paragraphe précé­
dent) est à l'heure actuelle le moyen le plus efficace de distinguer entre cee deux hypothèses 
(STE?HANSON & JOHNSON 1976, BRUN 1977, SCHWERDTNER & al. 1978, RAMSAY 1980, BRUN & al. 1981). 

N 

1 

20km. 

Sediments groupe Shamvaien -'AL- Synclinaux 

** Anticlinaux. F 2 
Volcanites - Groupe Bulawayen 

** Synclinaux 

Granites al gneiss +--4- Anticlinaux 
F 3 

Fig, 1.6 Interprétation en termes de deux plissements F2 et F3 su­
perposés, des structures en d6mes de Chindamour et Madziwa (Zimba­
bwe) (d'apr~s SNOWDEN & BICKLE 1975). 

Deux systèmes de plis superposés peuvent se développer de manière synchrone si le domaine con­
sidéré est soumis à une COM.tlt.i.c.û.on Jté.g.i.onale (RAMBERG 1959, RA!'1SAY 1967, p. 113, GHOSH & 

RAMBERG 1968), Une telle origine est très difficile à distinguer d'une origine diapirique. 

Mais il convient de remarquer, que la possibilité d'une déformation constrictive dans un sec­
teur même limité de la croûte continentale pose un difficile problème de compatibilité de dé­
formation avec les régions avoisinantes. 

Bien qu'il n'existe aucun exemple de dt:lme gneissique expliqué ainsi, la démonstra-
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tion de cette hypothèse nécessiterait une investigation de la déformation dans U'1 domaine dé­
passant largement les dimensions de la zone de constriction supposée. 

Enfin, les dômes peuvent correspondre à des p~ non-cyl~ndk~queh, provenant d'un 
aplatissement diFférentiel (NICHOLSON 1963, RAMSAY 1967, Fig. 7-105, RAMSAY & WOOD 1973), de 
1' amplification passive d •une perturbation initiale en dôme (FLINN 1962, QUINQUIS & aL 1978, 
MUKHOPADHYAY & SENGUPTA 1979 1 COBBDLD & QUINQUIS 1980) ou d'un stade précoce du flambage d'un 
multicouche (DUBEY & COBBOLD 1977), Certains mantled gneiss dornes d'âge Pan-Africain du Dama­
ra (Namibie) ont été récemment réinterprétés comme des plis "en fourreau" (COWARD 1980). En 
fait, et probablement dans ce cas, ces deux origines ne sont pas obligatoirement antagonistes. 
Des mantled gneiss dornes, d'origine diapirique, constituent à grande échelle des perturbations 
initiales susceptibles de provoquer la nucléation de mégaplis en fourreau dans une déformation 
tangentielle ultérieure ou synchrone de leur développement (COBBOLD & QUINQUIS 1980), Comme 

pour l'hypothèse de la tectonique polyphasée, c'est l'analyse quantitative de la déformation 
finie et de ses variations dans les dômes naturels qui constitue le meilleur outil pour dis­
criminer entre des dômes d'origine diapirique et des plis non-cylindriques résultant d'une 
compression, 

1,32 LES MODELES DE POINCONNEMENT 

La remontée sous l'effet de forces verticales d'un bloc rigide de la croate provo­
que un poinçonnement des couches plastiques aurincombantes (GZOVSKY & al. 1973, BOUDON 1976). 
Les déformations sont dans ce cas concentrées sur les bordures du poinçon et on ne trouve pas, 
comme dans le cas des structures diapiriques, d'extension horizontale très intense au toit de 
la structure. L'exemple des massifs cristallins externes dans l'arc des Alpes Occidentales 
constitue un exemple caractéristique d'une telle déformation (BOUDON 1976). 

1,33 LES MODELES DE DISTENSION 

Une séquence lithologique, présentant des variations de propriétés rhéologiques im­

portantes, soumise à un régime de distension donne naissance à du boudinage et des structures 
"pincées et renflées" (Cf, RAMBERG 1959, RAMSAY 1967), La déformation autour dea boudina est 
très comparable à celle observable autour des dOrnes immatures (RAf'IBERG 1963, SCH\~ERDTNER 1970) 
: fort aplatissement au-dessus des boudina et déformation de faible intensité au-dessus des 
pincements ou entre les boudins, Les dômes métamorphiques qui s'échelonnent sur plus de 3000 
kilomètres le long de la cordillère ouest américaine ont été récemment interprétés, et sur la 
base des déformations visibles autour de ces dOrnes, comme le résultat d'un mégabo~nage des 
terrains paléozoïques et précambriens sous la couverture mésozoïque (DAVIS & CONEY 1979). 
L'analyse de la déformation à l'intérieur des dOrnes doit permettre de tester cette hypothèse 
dans la mesure où la déformation à l'intérieur des boudins produit une extension horizontale 
modérée (Fig. 1,7) et non pas une extension verticale intense (Fig. 1.2). 

__ /,/~~'~ 

-~,~ 

Fig. 1,7 Exemple de répartition de la déforma­
tion finie dans un boudin, Les zones situées 
entre les boudins sont les plus déformées et 
le plan d'aplatissement montre partout un pen­
dage faible ou nul, 
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1.4 CRITERES STRUCTURAUX DE DIAPIRISME 

Jusqu'aux p~emiers travaux théoriques et expérimentaux de RAMBERG (1963 à 1966) ~a­

res sont les auteurs à avoir cherché à démontrer la nature diapi~ique des dOrnes gneissiques. 

Le diapi~isme faisait figure d'une école (ESKOLA 1949, DE WAARD 1949, HALLER 1955, 1961, BIL­

LINGS 1956, KRANCK 1957) s'inspirant essentiellement de la pensée de WEGMANN (1930, 1935), 

ayant ses partisans inconditionnels et ses opposants irréductibles. C'est probablement la con­

jonction, pendant les années soixantes, de l'approche théorique et expérimentale de ce phéno­

mène physique et du développement des méthodes d'analyse de la déformation dans les roches, 

qui est à l'origine des essais de démonstration rationnelle du diapirisme pendant la dernière 

décennie (ROSENFELD 1968, TALBOT 1970, 1980, BRUN & al, 1976, STEPHANSON & JOHNSON 1976, 

SCHWERDTNER 1976, 1977, 1980, BRUN 1977, STEPHANSON 1977, SCHWERDTNER 1978, 1979, RAMSAY 1980), 

Comme l'ont souligné plusieurs de ces auteurs une telle démonstration passe par une 

détermination de critères. Dans la plupart des cas, ces critères sont sélectionnés à partir 

d'exemples de terrains et testés à l'aide des modèles expérimentaux. Dans ce qui suit, nous 

essayerons de passer en revue les plus importants de ces critères afin d'en dégager une métho­

de d'étude des structures d'origine gravitaire. 

1.41 LE CONTRASTE DE DENSITE 

Bien que l'existence d'un contraste de densité entre les roches du noyau des dOrnes 

et celles de leur enveloppe ne soit pas à proprement parler un critère structural, il est im­

portant de la rappeler en commençant cette énumération. Toutefois, comme l'a justement fait 

remarquer RAMBERG (1966, 1967) l'absence d'un contraste .de densité actuel n'exclut pas la pos­

sibilité du diapirisme. En effet, un léger contraste peut exister pendant la déformation sous 

les effets conjugués des pressions et des températures et disparaître au refroidissement. En 

outre, un contraste peut exister entre la source et la base de la surcharge et ne pas apparaî­

tre au niveau de la surface d'affleurement. En conclusion, ce critère n'est pas exclusif et 

s'il peut être considéré comme suffisant (ex : STEPHANSON 1977, COOPER & BRADSHAW 1980, BRON­

NER 1980) n'est pas absolument nécessaire. 

1.42 L'EFFET GONFLEMENT 

Les modèles expérimentaux montrent qu'au cours de l'évolution d'un diapir son dia­

mètre maximum augmente au fur et à mesure que son amplitude croit. Cette croissance du diamè­

tre maximum (D) en fonction de l'amplitude (H) est approximativement linéaire (Fig. 1.8), 

Fig. 1.8 L'effet "gonflement" dans des structures 
diapiriques matures expérimentales. A : d'après 
WOIDT 1978 modèle C ; B : d'après DIXON 1975 
modèle WD2, WD4, WD8 ; C : d'après BERNER & al, 
(1972) modèle Bf ; D: d'après BERNER & al, 
( 1972) modète huile / glucose. 
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mais devient exagérée si l'amplification de la structure est arrêtée par un obstacle (Fig. 

1.8, courbes A, B et Dl. Cet "effet gonflement" se traduit, lorsque les dômes arrivent au sta­

de mature, par une forte distension des bordures du diapir. Sur le terrain, on constate un 

fort gradient d'aplatissement de part et d'autre de dômes matures (RAMSAY 1980). Ce type de 

déformation très spécifique des dômes matures constitue, lorsqu'il peut être mis en évidence 

un excellent critère de diapirisme. 

1.43 L'ETIREMENT RAUIAL 

Il existe plusieurs cas de dômes, comme par exemple le dôme de St Malo (Ch. 3), dans 

lesquels les linéations d'étirement sont parallèles ou proches d'une position radiale par rap­

port au dôme (ex : NICHOLSON 1965, SCHWERDTNER & al. 1978, Fig. 8). L'analogie avec les modè­

les expérimentaux de dômes circulaires ou elliptiques (RAMBERG 1966, 1967, FLETCHER 1972, 

SCHWERDTNER & al. 1978) est alors directe, Cependant dans de nombreux autres exemples, comme 

nous le verrons pour le cas des dômes de Kuopio (Ch, 2), les linéations ne montrent pas cette 

disposition idéale. Ceci peut provenir d'une forme plus complexe du dôme (ex : forme en crois­

sant, SCHWERDTNER & TROENG 1978) ou de l'interférence des effets du diapirisme avec une défor­

mation régionale simultanée (BRUN 1980, BRUN & al. 1981), 

En conséquence, si l'étirement radial lorsqu'il existe constitue un excellent critè­

re de diapirisme, un écart même important à cette disposition ne peut être utilisé pour infir­

mer l'hypothèse diapirique. 

1.44 LES COMPOSANTES DE CISAILLEMENT RADIAL 

Les études récentes de zones de cisaillement ont montré l'intérêt de la détermina­

tion du sens des composantes de cisaillement (BOUCHEZ 1977, BERTHE & al, 1979, QUINQUIS 1980). 

Dans les dOrnes ces composantes de cisaillement sont très variables en sens (Fig. 1.9) et en 

intensité (Fig. 1.2) et aucune étude de terrain n'a pu encore exploiter ces variations du sens 

de cisaillement dans un but de démonstration de l'origine diapirique des dOrnes. Il faut cepen­

dant noter l'étude de l'inversion du sens de cisaillement autour des dômes de Chester et d'A­

thens (Appalaches) réalisée par ROSENFELD (1968) à partir d'une étude de la rotation des gre­

nats. 

Fig. 1.9 Répartition des composantes de 
cisaillement dextres (grisé clair) et 
senestres (grisé sombre) dans des modè­
les expérimentaux de dOme (d'après 
DIXON 1975, modèles WD4 et WDS) (com­
parer avec Fig. 1,2). 

L'inversion du sens de cisaillement sur 

le flanc interne du synclinal marginal et à 

l'intérieur du chapeau (Fig. 1.9), clairement 

démontrée parles modèles de DIXON (1975) et qui 

n'est connue dans aucun type de pli, devrait ce­

pendant pouvoir être utilisée à l'avenir comme 

critère de diapirisme. 

1.45 LES TRAJECTOIRES DE SCHISTOSITE 

Les modèles expérimentaux de (FLETCHER 

1972, DIXON 1975, MARESCHAL & WEST 1980) mon-

trent l'existence d'une zone ou d'un point neu­

tre séparant le domaine d'étirement horizontal de la crête du domaine d'étirement vertical du 

coeur du dôme. Des structures géométriquement semblables ont été décrites dans des plis dus 

au flambage d'une couche beaucoup plus compétente que sa matrice (Fig. 1.10) (RAMSAY 1967, 

DIETERICH 1969, ROBERTS & STROMGARD 1972), Cependant, cette disposition des trajectoires 
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principales d'aplatissement (schistosité dans les structures naturelles) n'apparait dans les 

plis que pour des contrastes de viscosité très élevés (DIETERICH 1969, ROBERTS & STROMGARO 

1972, MANZ & WICKHAM 1978), tandis qu'elle se développe dans les dOrnes quel que soit le con­

traste de viscosité, le dOme créant toujours, en s'amplifiant, une zone d'étirement horizon­

tal à sa crête et une zone d'étirement vertical dans le tronc. Etant donné qu'il n'existe pas 

Fig. 1.10 Trajectoires du plan d'aplatis­
sement autour de plis dans un système à 
fort contrastes de viscosité (d'après 
ROBERTS & STROMGARD 1972), 

dans les zones profondes de la croûte continen­

tale d'exemple de plis avec zones neutres de 
déformation (RAMBERG 1963, RAMSAY 1967), cette 

disposition qu'il est possible de mettre en 

évidence par simple cartographie de la schisto­

sité constitue un très bon critère de diapiris­
me. Ainsi que l'ont souligné SCHWEROTNER & al. 

(1978) si les roches ont acquis une fabrique 
préalablement au développement du dôme la zone 

neutre pourra être mise en évidence en délimi­

tant cartographiquement les types de modifica­

tions de cette fabrique dus au diapirisme. Par 
exemple, si les roches ont été foliées avant le 

développement du dôme cette foliation sera ac­

centuée dans la région crustale et crénulée 

dans le tronc. Rappelons enfin, que la zone 
neutre, relativement étendue pendant le stade 

immature, se contracte et migre vers le centre 

du dOme au cours de son évolution. Il faut donc 

s'attendre à trouver au-dessus de la zone neu-
tre une zone présentant une superposition de 

fabriques ou structures marquant d'abord un étirement vertical puis un étirement horizontal 

(DIXON 1975), L'existence d'une zone neutre de déformation dans une zone crustale est un des 

seuls critères pour démontrer l'origine diapirique des rides et les distinguer des anticlinaux 
résultants d'une compression. Il est important de souligner que ces zones particulières ne se­

ront vraiment des zones neutres de déformation que ai la structure est de type ride. En effet, 

dans le cas d'un dOme circulaire ou elliptique la déformation n'est plus plane et en conséquen­
ce il s'agira de point triple des trajectoires principales du plan d'aplatissement (schistosi­

té) correspondant le plus souvent à des zones de constriction. 

Dana le cas d'une interférence entre ddmes voisins, les trajectoires de schistosité 

montrent également un point triple dans les zones situées entre au moins trois dômes (Fig. 
2.5), Dans ce cas cependant, il ne s'agit que d'une matérialisation différente par lestra­

jectoires de schistosité, de l'effet gonflement décrit précédemment. 

1.46 AUTRES CRITERES 

Quelques autres critères, proposés par certains auteurs, méritent d'être rappelés 

ici bien qu'ils relèvent plus de la dynamique des instabilités gravitaires que de la déforma­

tion progressive et finie dans les structures qui en résultent. Ce sont : 

- Lorsque des diapirs de plusieurs ordres se développent, le fait que les structu­
res de premier ordre sont plus allongées que celles des ordres suivants (SCHWERO­

TNER 1980), 
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La forme en champignon des structures gneissiques encapuchonnées de roches d'ori­

gine sédimentaire. De telles formes lorsqu'elles affectent l'interface située en­
tre d'épaisses unités lithologiques ne peuvent pas être produites par des plisse­
ments superposés synchrones ou successifs (SCHWERDTNER 1980). 

-L'existence d'un synclinal en anneau autour des dômes (RAMBERG 1966, STEPHANSON 
1977). 

La disparition des déformations associées au dôme, à une distance d'une demi à 

une fois son diamètre (STEPHANSON 1977), 

1.5 BASES POUR UNE METHODE D'ETUDE DES DOMES GNEISSIQUES 

Dans ce qui précède, nous avons vu que l'analyse de la déformation (directions prin­
cipales, ellipso!des de déformation, histoire de la déformation ,,,) était un puissant moyen 
de discrimination entre les hypothèses diapiriques et non diapiriques. En guise de conclusion, 
récapitulons ici une des procédures possibles à suivre pour tester par l'analyse de la défor­
mation l'hypothèse diapirique, et du fait même les hypothèses concurrentes : 

(1) disposer d'une cartographie lithologique détaillée de la structure entière afin 
de pouvoir situer l'interface possible entre les matériaux constituant la source 
et la surcharge. 

(2) réaliser une cartographie structurale des structures mineures (schistosités, 
linéations, plis, boudins, etc, •• ) 

ler test : e~te-t-ii ou non une zo~on typolog4que ou géométn4que lou le4 deux) 
du .o:t:Jt.uc.t.wtu m.i.n(!.U)t.u, .,:, 'a.c.c.Mdant.: ou n.on. avec lu u.Mtu lftholog4~ 

quu 4u..&c.epüble4 d' avobr. c.oYf4t.Ltu.é .ta. .ootJJ:.c.e et .ta. .btJJ:.c.hMge ? 

3ème test 1 Le.A :t:Jt.aject.obr.u de J.c.hU.to.6Ué e.t .ta. zo~on. du l.>tJt.u.c.tu!te.A m.i.ne.U!Le..o 
~.oent-~u .buppo.oeA l'ex~ence d'une zone. de. dé6o~mation neu:t:Jt.e 

(3) par une analyse de la déformation finie rechercher d'éventuelles variations de 
forms de l'ellipsoïde de déformation. 

3ème test : Ex.Wte-t-U de..o g!l.a.rLi.e.n.Uo d' .i..ntenûté de. .ta. dé601tYIULtion fi~e e.t û ou4 
J.ont-.l14 en ~ei.ttû.on avec. le4 4nteA6a.c.u .bU.ppo.béV.. ? 

4ème test : Le.A donnéu de .ta. dé6o~mation t\~e .oont~e.Uu c.ompa.t.i.blu avec. un e.66e.t 
gon6lement ? 

Les tests du niveau (2) sont en principe suffisants pour démontrer l'origine diapi­
rique d'une structure. En cas d'incertitude les tests du niveau (3) peuvent apporter une con­
firmation mais, en outre, permettre d'évaluer le maturité du dôme (gonflement) et de mettre 
en évidence des contrastes de viscosité entre source et surcharge (gradients de déformation). 

D'autres tests ou d'autres encha!nemsnts de ces tests sont évidemment possibles. 





2 LES "MANTLED GNEISS DOMES" DE KUOPIO (FINLANDE) 

UN EXEMPLE D'INTERFERENCE ENTRE DOMES. * 

2.1 INTRODUCTION 

Dans ce chapitre, résumé de BRUN & al. (1976, 1978, 1981) et GAPAIS & BRUN (1981), 
on se propose de montrer comment 1 'analyse de la déformation finie permet a) d'argumenter 1 • o­

rigine diapirique des "Mantled gneiss dornes" et b) de développer un modèle d'interférence en­

tre de tels dOrnes, 

Défini par ESKOLA (1949) les "mantled gneiss dornes" (ou dômes encapuchonnés de 
gneiss) sont des structures typiquement polyorogéniques, Selon le concept d'ESKOLA (Fig, 2.1) 
la formation de ces dômes se déroule en quatre temps : 

(A) Sédimentation initiale 
(B) Premier cycle orogénique avec intrusions syntectoniques 
(C) Erosion et seconde période de sédimentation 
(D) Second cycle orogénique, remobilisation du socle ancien, génèse des dômes par 

diapirisme et injection de nouveaux plutons. 

Fig. 2.1 L'évolution des mantled gneiss domes 
(d'après ESKOLA 1949). 

Des "mantled gneiss dornes" ont été décrits 
dans la plupart des domaines orogéniques 
précambriens ou phanérozoiques (Cf. revue 
in DEN TEX 1975), mais c'est dans l'Arché­
en et le Protérozoïque qu'ils sont le plus 
abondants. Ils constituent l'environnement 
structural omniprésent des ceintures de 
roches vertes archéennes (MAC GREGOR 1951) 
(Fig. 2.1) et forment, sur de grandes éten­
dues dans le protérozoique inférieur, des 

chapelets et des rides en bordure du socle 
archéen (BARR 1976, BRUN 1980). Dans ce 
contexte, une origine soit par diapirisme 
(ESKOLA 1949), soit par plissement super­
posé (RAMSAY 1967, p. 524) ou un autre mé-
canisme implicar.t un raccourcissement 

crustal (PLATT 1980), a des conséquences très différentes, et ce qui n'était autrefois qu'un 
sujet à "controverses régionales", est devenu aujourd'hui l'un des problèmes géodynamiques 
importants : quelle est l'importance des instabilités gravitaires dans la structuration de 
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la croate continentale et quelle(s) contrainte(s) apportent-elles à l'application des modèles 

de la tectonique des plaques au précambrien ? Bien que nous ne chercherons pas à répondre à 

cette question dans ce chapitre (Cf: 4ème partie), la démonstration aussi rigoureuse que pos­

sible del'origine diapirique des dOmes gneissiques et de ses implications mécaniques est à la 

base de toute réponse. 

2.2 LES MANTLED GNEISS DOMES DE KUOPIO 

Situés sur la marge Sud~Est du socle presvécocarélien (Fig. 2.2), les "Mantled 

gneiss dames" de Kuopio ont été mis en évidence pour la première fois dans les travaux de car­

tographie au 1/400,000 de WILKMANN (1923), C'est ESKOLA (1949) qui, le premier, souligna leur 

caractère polyorogénique et proposa une interprétation de leur mise en place par diapirisme. 

Fig. 2.2 Les mantled gneiss domes de Kuo­
pio, l : direction moyenne de la foliation 
2 : linéation d'étirement, 3 : plans 
axiaux des plis tardifs. 

Fig. 2,3 Carte gêologique détaillée de la 
région de Kuopio (modifiée d'après PRES­
TON 1954). Les numéros correspondent aux 
stations de mesure de la déformation finie 
1 : amphibolites, 2 : quartzites, 3 : 
orientation de la schistosité, 4 : socle 
archéen. 

L'étude pétrographique de PRESTON (1954) contribua largement à une meilleure défi­

nition du concept de "Mantled gneis::~ dames", proposé par Eskola, en donnant une description 

précise des unités lithologiques cons ti tuant le 4oc.te. et la c.ouvVt:tu.l!.e. impliqués dans les 

structures (Fig. 2.3), Le noyau des dOrnes est constitué de paragneiss et d'orthogneiss du so­

cle archéen. L'âge radiamétrique vraisemblable des orthogneiss serait de 2.600 - 2.800 MA 

(WETHERILL & al. 1962). A Kuopio, la couverture est une série sédimentaire métamorphique com­

posée du bas vers le haut de quartzites, débutant localement par un conglomérat d'amphibalites 



à niveaux calcaires et dolomitiques, et de gneiss pélitiques (Fig. 2.3), Cette séq4ence re­
présente dans cette partie de la Finlande, les faciès transgressifs caréliens. 

Les gneiss pélitiques contiennent des cristaux centimétriques de sillimanite pré­
sentant des caractères de disth-sillimanite et des nodules polyminéraux très riches en stau­
rotide provenant de la rétromorphose de porphyroblastes de cordiérite. Ces quelques caractè­
res traduisent les effets d'un métamorphisme complexe de type plurifaciel, débutant par un 
gradient de pression intermédiaire et évoluant vers un gradient de basse pression - haute tem­
pérature (Cf. Ch. 11). A aucun moment de cette évolution il ne semble y avoir eu de migmati­
sation, dépassant le stade de le métatexie, 

La structure d'ensemble de la région de Kuopio est de type dOme at bassin (Fig, 2.4). 

Fig. 2.4 Situation des principales uni­
tis structurales dans le secteur de 
Kuopio, 

bilic de Rauhalahti (Fig, 2.4). 

Au coeur des dôme~ dont les traces cartographi­
ques forment des ellipses allongées suivant une 
direction N 160,apparait le socle archéen. La 
couverture carélienne est pincée dans des ayn­
formes, également allongés,en majorité orientés 

... . .. 
NS à N 160. Cette direction commune aux dômes 
et aux bassins correspond à la tendance struc­
turale dominante dans ce secteur de la Finlande 
(fig. 2.2). Cependant, certains synformes appa­
raissent complètement transverses à cette ten­
dance et dans certains cas, lorsque plus de 
deux dOrnes voiainnent, ils ont un tracé carto­
graphique subcirculaire en "ombilic" (Fig, 2.4l, 
analogues à ceux décrits en Mauritanie par 
BRONNER (1980). Le secteur représenté sur les 
figures 2.2 et 2.3, proche de la ville de Kuo­
pio, réunit l'ensemble des caractères cités 
plus haut. On y distingue les trois dOrnes de 
Suuri Neulamaki, Piani Neulamaki et Kuopio, 
trois synformes allongés et le synforme en om-

A l'échelle da l'affleurement une séquence de trois épisodes de déformations (Tab, 
2.1) a pu êtremise en évidence (BRUN & al. 1976). La première Dl, se manifeste par une folia­
tion (Sl) aubparallèle à la stratification. Très localement, quelques plis centimétriques à 
décimétriques sont associés à cette foliation. La seconde 02, est caractérieée par des plis à 
toutes les échelles, d'autant plus nombreu>< que l'on se rapproche du coeur des synformes. Ces 
plis ont en général des axes à fort plongement et possèdent une achiatosité ($2) de plan axial. 
Quelques rares figures d'interférences de plis Pl et P2 ont été observées dans le synforme de 
Rauhalahti. Les plis P2 sont rares dans les quartzites et les amphibolites situés à la base de 
la série carélienne et dans ces formations, le schistoaité 52 est aubparallèle à la foliation 
Sl, bien que, localement, de faibles obliquités puissent être observées. 

Dana l'ensemble de la série, lee déformations 02 se manifestent, en outre, par dea 
fortes linêations d'étirement, subperallèles aux axes de plis, c'est-à-dire à très fort plon­
gement. On notera que le plongement des linéations L2 (axes de plis, linéations d'étirement, 
linéations minérales), est pratiquement toujours parallèle à la ligne de plus grande pente du 
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plan porteur, quel que soit le pendage de celui-ci. 

D1 - Foliation subparallèle à la stratification. 

- Plis isoclinaux décimétriques rares, 

D2 - Scbistosité subverticale, 

- Linéations minérale et d'étirement à fort plongement, 

- Plis concentriques aplatis à axes subverticaux paralç 
lUes aux linéations. 

D3 - Déformations faibles et localisées 

- Crénulations 

- Plis asymétriques, 

Tab, 2. 1 Séquence structurale dans 1 'enveloppe des dBmes de Kuopio, 

Enfin, pour être complet, signalons qu'un troisième épisode de déformation 03, se 
traduit localement par une fine crénulation et par des petits plis asymétriques déformant les 
linéations L2 et la schistosité 52. L'évolution structurale de cette région s'achève par un 
épisode de tectonique cassante qui se manifeste à l'échelle cartographique par une famille de 
failles normales d'orientation N 130 (Fig. 2.3). 

Au Sud du secteur de Kuopio, dans la région de Pelosmaki-Oravikoski (Fig. 2.2), la 
déformation devient plus comp.lexe, une déformation régionale étant superposée aux structures 
en dôme. La direction dominante NW-SE des linéations et de la foliation dans cette région ca­
ractérise la limite méridionale des mantled gneiss dornes dans la Finlande de l'Est (BRUN 1980, 

Cf. aussi Ch. 9). 

2.3 LA DEFORMATION FINIE DANS LA COUVERTURE 

2.31 METHODE ET PROBLEMES DE DETERMINATION DE LA DEFORMATION FINIE 

Les directions principales de déformation finie ont tout d'abord été cartographiées. 
Les trajectoires de la schistosité 52 représentent le plan principal d'aplatissement (XY) ; la 
linéation d'étirement représente l'axe d'étirement maximal (X), avec (X> Y> Z). 

L'ellipsoïde de déformation finie a été déterminée à l'aide d'objets ellipsoïdaux 
déformés tels que les galets des niveaux de conglomérats dans les quartzites, les nodules 
quartzo-feldspathiques dans les amphibolites, et les pseudomorphes de cordiérite dans les 
gneiss pélitiques (Fig. 2.5), La déflection de la schistosité 52 autour des parphyroblastes 

de cordiérite et l'existence de zones abritées à leurs extrémités montrent qu'il existait un 
contraste de ductilité entre ces objets et leur matrice et que leur croissance s'est faite 
antérieurement à la déformation 02. Dans certains affleurements (ex : FK 55) les nodules de 
cordiérite fossilisent la foliation Sl ce qui indique une porphyroblast.èse postérieure aux 
déformations Dl. En outre, les mesures concernent des matériaux variés dont la résistance à 

la déformation est susceptible d'avoir été différente, Par conséquent, le paramètre d'inten­
sité déduit de ces mesures doit êt.re interprété avec précaution. Les mesures et les calculs 
ont. été réalisés par la "méthode Rf/\3" (Fig. 2.6) (RAMSAY 1967, DUNNET 1969, DUNNET & SIDDANS 
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1971). Toutes les mesures ont été réalisées sur des échantillons coupés parallèlement aux 

plans principaux de l'ellipsoïde de déformation. 

Fig. 2.5 Pseudomorphes de cordiérite 
dans les gneiss pélitiques de l'enve­
loppe des d6mes. 

tô Rf 
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Fig. 2.6 Deux exemples d'estimation du 
rapport des axes principaux de l'elli­
pse de déformation (Rs) à l'aide de la 
méthode Rf/~. D'après (LE THEOFF 1977). 

Dans les amphibolites, la rareté des marqueurs ellipsoïdaux n'a permi de faire que 
quelques déterminations d'ellipsoïde de déformation par la méthode Rf/~. Une estimation de la 
forme de l'ellipsoïde a cependant pu être réalisée grâce à une étude des orientations préfé­
rentielles de la h0rnblende et de la biotite, La méthode décrite en détail ailleurs (BRUN & 
al. 1978, GAPAIS 1979, GAPAIS & BRUN sous presse) ne sera que brièvement résumée ici, L'orien­
tation préférentielle des axes cristallographiques des minéraux concernés réalisée au goniomè­
tre de texture (GAPAIS 1979) a parmi de calculer un ellipsoïde de fabrique qui décrit l'orien­
tation préférentielle des axes C de la hornblende. La méthode consiste en a) une déte·rmina­
tion de l'orientation préférentielle des axes C (ALEXANDER l969,,GAPAIS 1979, GAPAIS & BRUN 
sous presse), et b) un calcul d'un "tenseur d'orientation pondérée" (TOP) (COBBOLD & GAPAIS 
1979). Ce TOP peut être représenté par un ellipsoïde et comparé à l'ellipsoïde de déformation 
(Fig. 2,7). 

Les mesures, les calcula, et le tracé des diagrammes de déformation finie et de fa­

brique ont été automatisés et réalisés sur un mini-ordinateur Hewlett Packard modèle 21 muni 
d'un digitaliseur et d'une table traçante (LE THEOFF 1977, GAPAIS 1979). 

2.32 LES DIRECTIONS PRINCIPALES DE DEFORMATION 

La carte des trajectoires de schistosité 52 (Fig. 2.8a) présente les caractéristi­
ques suivantes. Le pendage, ouest à sud, varie entre 55° et 90° ce qui indique un déversement 
général vers le Nord Est. Dans les synclinaux, la schistosité tend à se paralléliser avec la 
limite Carélien-Archéen, sauf dans les charnières synclinales. Près de la limite Carélien-Ar-
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Fig. 2.7 Relation entre l'allure des dia­
gr~s d'orientation prêfêrentielle de 
réseau (plan< >) de l'amphibole et la 
position des points relatifs 1 l'ellipsoï­
de de fabrique. correspondante dans y.n.dia• 
gramme de Flinn pour deux échantillons ca­
ractéristiques (Cf, Localisation, Fig. 2.3) 
(d'après GAPAIS & BRUN sous presse), 
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-ch~en il est impossible, sur le terrain, de 
distinguer ~a foliation 51 de la schistosité 
52. Le passage des directions Est-OUest à mé­
ridiennes se fait de façon continue. La carte 
des trajectoires de 52 (fïg. 2.8a) met égale­
ment en évidence l'existence de P~ ~~ 
de 4ahi4to4itê (P.T.S.) au nez des dômes ou à 

la jonction des synclinaux obliques. 

La figure z.Sb représente les !inés­
tiens d'étirement reportées sous forme de 
vecteurs, et leurs variations de plongement 
par des isogones tracées tous les 20° (ELLIOT 
1965). L'orientation Nord-Est, très régulière, 
qui correspond à la tendance régionale (Fig. 
2.2) (BRUN 1980), contrastè singulièrement 
avec la sinuosité des trajectoires de schisto­
sité. Les variations de plongement sont de fa­
çon évidente liées à la géométrie des dômes, 
les plongements les plus faibles étant géné­
ralement situés entre deux nez de dOme ou dans 
les fermetures périsynclinales (ex : synclinal 
de 5av ilahti) • 

Fig. 2.8 Directions principales de déformation~finie D2. a) Trajectoires du plan XY (schis­
toSté S2). b) Direction principale d'allongement X (linéations d'étirement L2) avec isogones 
de plongement. 
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ROCHE ECHA.l'<TILLON X/Y Y/Z K r 

CONGLOMERATS FK Il 2,3 2,3 1 ,o 3,6 
FJ l 3,8 3,8 1,0 6,6 

GNEISS A NODULES FK 51 2,3 6,2 0,2! 7,5 
FK 53 2,9 1,6 3, 16 2,5 
FK 55 2,3 1 '7 1,85 3,0 
FK 65 2,5 1,2 7,5 2,7 
FK 66 2,35 1,45 3,0 2,8 
FK 67 1,5 1,7 0,7 2,2 
FK 114 2,3 2,3 1,0 2,6 
FK 118 2,35 1,7 1,9 3,0 
FK 119 2,4 1,6 2,3 3,0 
FI< 129 1,3 2,0 0,3 2,3 
FK !30 l, 7 2,6 0,4 3,3 
FK 154 1,9 1,5 1,8 2,4 
FP 2 2,4 4,3 0,4 5,6 
FH 7 1,3 2,3 0,23 2,6 

AMPHIBOLITES FK 101 3,5 1, 7 3,5 4,35 
FK !30 1,7 3,3 0,3 4,0 
FK !33 9,75 1,85 10,0 10,5 
FK !50 1,9 2,3 0,7 3,2 

Tab. 2.2 Rapports axiaux et param~tres de forme des ellipsoÏdes de déforma-
ti on finie déterminées par la méthode Rf/~. 

ECHANTILLON X/Y Y/Z Kf rf 

FK 8 2,63 1,27 6,0 3,0 

FH 6 2,92 1,65 2,8 3,6 

F' 106 1,94 2,56 0,6 3,5 

F' lOO 3,25 1, 75 3,0 4,0 

F 103 1,9 2,8 0,5 3,7 

FK 7 2,01 2,54 0,65 3,55 

F 104 2,49 2,41 1,05 3,9 

F 149 1,38 2,27 0,30 2,65 

F ll1a 1,39 2,11 0,.35 2,5 

F Il lb 1,89 2,61 0,55 .3,5 

FK JO 3,03 1,67 3,0 3,7 

F 140 2,10 2,30 0,85 3,4 

F 135 l, 17 2,73 0,1 2,9 

F 126 2,09 2,56 0,7 3,65 

F 151 1,37 2,23 0,3 2,6 

F 130 1,5 3,5 0,2 4,0 

FR 13 1, 19 2,56 o, 12 2,75 

FR a l, 71 2, 19 0,6 2,9 

F 148 1,27 3,23 0,12 3,5 

F 150 1,38 2,52 0,25 2,45 

Tab, 2.3 Rapports axiaux et par am~ tres de forme des ellipsoÏdes de fabrique 
des amphibolites. 

.. 
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La comparaison des cartes de schistosité (S2) et de linéation (L2) permet de conclu­

re : a) que t4 d~tection de ~acco~~~ement 6~nie (Z), perpendiculaire au plan de schistosité 

(plan XY) ut ~e. pa~t l!.apy;>o~ cw.x. dômu, b) que t4 di.Jr.e.ction d'~me.ment !Xl n'ut qu.e 
l}Mb.te.me.nt c.ontlr.ô.té.e. pM t4 g~omé.:t.tti.e. du dôme..-!., et c) que .te. plan d'a.p~ !XY J monbr.e. 
une. di4po4~n gé.n~a.le. complexe. avec plu.4~~4 point4 ~ipl€.4. 

2.33 L'ELLU'SOIDE DE DEFORMATION FINIE 

L'ellipsoïde de déformation finie a été déterminée à 20 stations dans les gneiss 

pélitiques, quartzites et amphibolites à l'aide de la méthode Rf/~ (Tab. 2.2, Fig. 2.9). Les 

valeurs de K sont comprises entre 0.2 et 10.0 ce qui indique un large éventail de forme de ces 
ellipsoïdes. Vingt ellipsoïdes de fabrique ont également été déterminés dans les amphibolites 

X/Y 
10 0 

9 K•"" 

8 

6 

4 6 Y/Z 

Fig, 2,9 Représentations graphiques des 
ellipsoides de déformation finie obtenues 
par la méthode Rf/~ dans les gneiss pé­
litiques (Points blancs) et des ellip­
soides de fabrique dans les amphiboli­
tes (Points noirs). 

(Tab. 2.3 et Fig. 2.9). Les valeurs de Kf sont 

comprises entre 0.1 et 6.0 ce qui indique un 
éventail de formes d'ellipsoïdes de fabrique 

aussi large que celui des ellipsoïdes de défor-

mation, Il n'appara1t que de légères différences 

entre les résultats obtenus par les deux métho­

des et en général les valeurs de Kf et de K sont 
voisines dans un même secteur (GAPAIS & BRUN, 

sous presse). Aussi dana les amphibolites, où 

les marqueurs classiques de la déformation sont 

généralement absents, le facteur de forme (Kf) 
de l'ellipsoïde de fabrique est une approxima­

tion satisfaisante de celui de l'ellipsoïde de 
déformation finie, 

Les cartes de K et Kf (Fig. 2.10) mon­
trent que la déformation en constriction (K > 1) 

est concentrée dana deux zones, la partie cen­

trale du synclinal de Rauhalahti et l'extrémité 
septentrionale du synclinal de Savilahti (Fig. 

2.4 et 2.10). Toutes les autres mesures indi­

quent de la déformation plane ou de l'aplatis­
sement (K < 1). 

L€.4 de.u.x zon€.4 de. co~~~on ~ont .to~é.e.4 e.~e ~oi4 dôm€.4. Chacune de ces zo­
nes contient un point triple de schistosité (comparer les Fig. 2.5 et 2.10). Du fait que les 

linéations d'étirement y montrent un fort plongement, les P.T.S., bien que géométriquement 

semblables aux points neutres de déformation tels qu'ils ont été définis par RAMSAY (1967, p. 

416), DIETERICH (1969) ou ROBERTS & STROMGARD (1972), ne sont pas des points de déformation 

finie nulle mais des points de constriction. De plus, ils ne sont pas une conséquence de l'e­

xistence de contrastes de ductili.té dans un système déformé (RAMSAY 1967, DIETERICH 1969, RO­
BERTS & STROMGARD 1972) mais une conséquence de l'interférence entre au moins trois dômes. 

L' apia,tW-6e.me.nt c.a.ta.ct~i4e le.4 zonu 4-Uué.€.4 en~e. de.u.x dôm€.4 telles que le centre 

des synclinaux de Savilahti et de Pitkalahti (Fig. 2.4 et 2.10). Sur un diagramme où l'on a 
reporté K et Kf en fonction du plongement de l'axe X (Fig. 2.11) on constate qu'il existe une 

bonne corrélation de ces deux paramètres dans le champ d'aplatissement, il n'en va pas de mê-
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me dans celui de la constriction. Dans le champ d'aplatissement, les plongements les plus 

faibles correspondent aux valeurs de K proche de 1.0 tandis que les plus forts correspondent 
aux valeurs de K les plus faibles. La signification de cette relation sera discutée plus loin. 

-Fig. 2, 10 Carte des valeurs de K et Kf, 

• 
" 

o·~~--._~~~~~~--~~ 

o.o 0.2 0.4 0.6 o.s 1.0 1.25 til 2.5 5.0 -

K 

Fig. 2,11 Variation de Ken fonction 
du pendage de la schistosité, 

2.34 LES GRADIENTS D'INTENSITE DE DEFORMATION 

Il n'existe pas de paramètre satisfai­
sant pour mesurer l'intensité de la déformation 
spécialement lorsque la forme des ellipsoïdes de 

déformation varie beaucoup. Néanmoins, une esti­
mation peut être obtenue à l'aide du paramètre r 
(r = X/Y + Y/Z - 1) (WATTERSON 1968). Le long de 
deux profils dans le synclinal de Rauhalahti 
(Fig. 2.12) ~·~nte~é de ~ dé6o~matlon ~oZt 
b~utalement a p~ax~ité de ~ limite ~octe/cou· 
v~tune (augmentation de r). Les deux profils 
ont été construits à l'aide de mesures faites 
dans les gneiss à nodules de cordiérite, excepté 
pour deux points (FK 11 et FJ 1, Fig. 2.3), Pour 

les raisons discutées précédemment, on peut pen­
ser que les nodules de cordiérite sont apparus 
pendant la déformation et par conséquent, n'ont 
enregistré qu'une partie de la déformation. Aus­
si les valeurs de r correspondant aux gneiss 
sont-elles inférieures à celles de la déforma­
tion totale subie. Quoi qu'il en soit, l'augmen· 
tatien de l'intensité de la déformation du cen­
tre du synclinal vers le bord des dômes, le long 
des deux profils est hors de doute (Fig. 2.12). 

2.35 LA TRANSITION APLATISSEMENT - CONSTRICTION 

PENDANT LA DEFORMATION 

Dans les deux zones de constriction il 
existe des évidences montrant que la constriction 

a été précédée par de l'aplatissement : veines 
affectées par du double boudinage puis plissées, 
veines, parallèles à 52 la schistosité, plissées, 
et cosses de ségrégation très irrégulières paral­
lèles à la schistosité. Ces structures indiquent 

une déformation en deux stades. D'abord, un apla­
tissement (K < l) produit un double-boudinage, 
une schistosité, et des veines parallèles au plan 
d'aplatissement. Ensuite, un raccourcissement pa­
rallèle à la schistosité provoque le plissement 
des veines et des boudins, et l'ouverture de fen­

tes parallèles au plan de schistosité en favorisant la ségrégation de matériel quartzo-feldspa­

thique, sous forme de cosses, dans ces fentes. 



Comme la schistosité 52 est partout unique, et ne r~sulte pas de la superposition 
de deux plans d'aplatissement, La.· 4Up(!ll.pc+i.;t.Um dt ta: c:.o~n .6WL un ~eme.n.t plté.a­

labl.t ut .in.te~Lplttta.ble c.omme. une. .t/t.an..6.i..ton c.o~ è.t nan c.omme. unt ..6Upe..tpc4Uion d'é.véne.­

me.nt.4 4!pa/Lû. 
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Fig. 2.12 Profils de déformation finie dans le synclinal de Rauhalahti. 

2.4 LES PLIS DANS LA COUVERTURE 

Des plis décimétriques à métriques ont été observés dans 18 stations largement ré­
parties à travers le secteur étudié (6 dans les amphibolites et 12 dans les gneiss pélitiques). 
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La fréquence et la géométrie de ces plis sont variables et dépendent principalement de la na­

ture des matériaux, du type et de l'intensité de la déformation. La plupart des plis sont a­
symétriques et plus ouverts au centre des synclinaux que sur leurs flancs. De plus, très peu 

de plis ont été trouvés dans les zones intensément déformées, telles que le flanc méridi1mal 

du synclinal de Rauhalahti : s'ils existent ils sont trop serrés pour être observables. L"o­

rientation moyenne des plis a été déterminée pour chacune des stations. Leur report sur un 

diagramme de RICKARD (1972) (Fig. 2.13! montre que ces plis varient de plis à axe et plans 

axiaux inclinés à des plis à axe parallèle à la ligne de plus grande pente d~• plan axial. 

Fig. 2.13 Les plis dans la couverture. a.) Asymétrie des plis dans les syn­
clinaux de Rauha.lahti et de Pitkalahti. b) Relation entre l'asymétrie des 
plis et la géométrie de la limite socle/couverture, c) Représentation sur 
un diagramme de RICKARD (1972), de la disposition spatiale des plis pour 
les 18 stations mesurêes. 

La schistosité 52 est toujours associée aux plis asymétriques et la linéation d'é­
tirement est généralement parallèle à leurs axes, Cependant, sur un affleurement (F 150, Fig, 

2.3) la linéation est légèrement enroulée autour des charnières. 

L'asymétrie moyenne pour les 18 stations a été reportée sur une carte (Fig. 2.13) 
en utilisant la convention de HANSEN ( 1971, p. 21) "Quand on regarde un pli dans le sens 

de son plongement axial, son asymétrie est dite dextre si le flanc court a subi une rotation 

dextre par rapport au flanc long ; l'asymétrie est dite senestre si la rotation du flanc 
court est senestre". Les variations d'asymétrie peuvent être reliées à la forme de la limite 

socle/couverture et à ses irrégularités. Dans le synclinal de Pitkalahti, où la limite souli­
gne des bosses et des creux (Fig. 2.4 et 2.13) l'asymétrie s'inverse quatre fois. Chaque in-
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version d'asymétrie correspond à une bosse ou un Cfeux de la limite. Le même type d'inversion 
d'asymétrie peut être observé dans le synclinal de Rauhalahti lorsque l'on passe d'un quadrant 
à l'autre de ce synclinal fermé (Fig. 2.13). Ceci démontre que !'~t d~ pti4 e4t eon­
tltôlét pa..t .ftt 60JUne. dt la ti.mi.:t.e. .40c.b. - eou.VVt.tu.lt.e. 

2,5 LES COMPOSANTES DE CISAILLEMENT DE LA DEFORMATION FINIE 

Les hétérogénéités de la déformati~h finie, la rotation des cosses de ségrégation 
quartzo feldspathique, les zones abritées asymétriques autour des porphyroblastes de sillima­
nite et de cordiériter les petitee zones de cisaillement, l'asymétrie des plis etc ••• témoi­
gnent d'une composante de cisaillement. Dans les stations étudiées, l'asymétrie des plis est 
compatible avec le sens de cisaillement déduits des autres structures. Ces critères suggèrent 

.. -... ---.... -.... -......... 
............ 

COMPOSANTES oe: 
CISAII.LEMENT HORIZONTA(.ES 

Fig. 2.14 Schémas montrant la disposition des 
composantes de cisaillement dans la déforma­
tion finie. 

une rotation autour de la linéation d'é­
tirement, c'est-à-dire une eompo4ante de 
~ement .4U.bhoJt..i.zoY&t4l. (Hg. 2.14), 

la linéation étant dans la plupart des caa 
sub-para1lèle à la ligne de plus grande 
pente du plan d'aplatissement. Comme le 
montre l'étude de l'asymétrie des plis 
(Fig. 2 .• 13), la composante de cisaillement 
subhorizontal est contrOlée par la limite 
socle - couverture. Les inversions d'asy­
métrie des plis, et donc de cisaillement 
aubhorizontal, relevées autour des irrégu­
larités de cette limite (Fig, 2,13), cor­
respondent dans la série de couverture, à 

un déplacement de matière dea bosses vars 
les creux. 

Cependant, le schéma général de la déformation finie (trajectoires principales, va­
riat~ons de forme de l'ellipsoïde, et d'intensité de la déformation) n'est apparemment pas 

. contrOlé par les composantes de cisaillement subhorizontales. Les hétérogénéités de la déforma­
tion finie (éventail de la schistosité 52 dans les synclinaux, tendance au parallélisme de 52 
avec la limite socle/couverture (tig. 2.8a) et existence de gradients d'intensité de déforma­
tion finie contrOlé par la limite socle/couverture (Fig. 2.12) témoignent, au contraire, de 
l'existence d'une autre composante de déformation non coaxiale à grande échelle, La position 
des éventails de schistosité, le fort plongement de la linéation d'étirement, les gradients 
d'intensité de la déformation, et leur contrOle par la limite socle/couverture, suggèrent une 
compo~ante de ~ement a 6oJt.t plongement (Fig, 2.14). Aucune des données microtectoniques 
dont noua disposons ne permet de confirmer l'existence de cette composante de cisaillement. En 
outre, du fait de l'intense recristallisation du quartz, il n'a pas été possible de mettre en 
évidence de fabriques asymétriques éventuellement associées à cette composante de cisaillement. 

2.6 LA DEFORMATION DU SOCLE 

Les roches qui composent le coeur des dOmes sont principalement des granites et des 
gneiss rubanés d'origine sédimentaire (Fig. 2.15). Les granites post-datent l'évolution struc­
turale et métamorphique des gneiss rubanés (PRESTON 1954). Les séquences complexes de trois au 
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Fig. 2.15 Gneiss du socle. A gauche gneiss amphibolitiques rubanes à droite 
orthogneiss montrant une zone de cisaillement mineure, 

quatre déformations superposées qui y sont observables peuvent être comparées aux séquences des 
déformations archéennes décrites par GAAL et al. (1976) et BERTRAND et al. (1978). Malgré ces 
déformations multiples, le rubanement des gneiss est relativement régulier à l'échelle de 
l'affleurement et a pu être utilisé pour construire une carte de trajectoire de rubanement à 

l'intérieur des dOmes (Fig. 2.l6a). Cette carte montre que le rubanement tend à se paralléli­
ser aux bordures des dOmes sauf dans la fermeture Est du synclinal de Rauhalahti. Au Sud-Ouest 
du grand dOme de Kallavesi, le rubanement dessine une structure fermée. Si l'on tient compte 
du fait que, dans ce dôme, le direction moyenne du rubannement est Nord - Ouest - Sud-Est et 
que son pendage moyen se fait vers le Nord-Est, on peut interpréter le schéma général des tra­
jectoires (Fig. 2.16a) comme résultat d'une déformation simultanée, en dôme, d'un rubanement 
originellement incliné vers le Nord-Est, sous une couverture horizontale (Fig. 2.17), Comme 
l'a démontré RAMSAY (1967, Fig. 9.32), deux séries de surfaces obliques donnent naissance à 

des plis à plans axiaux distincts, Ceci pourrait expliquer l'excentricité de la fermeture des 
trajectoires de rubanement dans le dôme de Kallavesi. Une conséquence insoupçonnée de ce phé­
nomène est la démonstration d'une discordance entre socle et couverture à l'échelle de la car­
te. Cette discordance ne peut pas être observée sur le terrain, le rubanement, près de la li­

mite socle/couverture, étant parallèle su litage de la série de couverture. 

A proximité de la bordure des dOrnes les roches du socle sont intensément foliées. 
Comme l'a souligné PRESTON (1954), cette déformation décroît rapidement vers l'intérieur des 
dOrnes (Fig. 2.18). Le gradient de déformation correspondant, comme nous l'avons démontré pré­
cédemment dans la couverture, montre que la déformation est fortement contrôlée par la limite 

socle/couverture et comme écrit PRESTON (1954) : "On peut tracer la foliation des gneiss de 
façon continue le long des limites sinueuses de la couverture, tandis que dans le coeur des 
dOrnes les structures pré-caréliennes demeurent relativement peu perturbées". Les petites zo-
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Fig, 2.16 Caractéristiques structurales du socle dans les dômes. a) Trajectoires du 
rubanement, b) Orientation et sens de cisaillement des zones de cisaillement mineu­
res, 

nes de cisaillement sont un autre type de structure, communément observé près de la limite so­

cle/couverture (Fig. 2.15). Ces zones de cisaillement ne sont pas uniquement présentes près de 

cette limite mais sont plus espacées lorsque l'on s'en écarte. Le sens de cisaillement domi­
nant, donné par ces zones, est senestre dans le dôme de Kuopio et devient dextre dans le dôme 

de Piani Neulamaki (Fig. 2.16b). Malheureusement, les mesures n'ont pas été réalisées sur 

l'ensemble de la zone. 

Il n'a pas été trouvé de marqueurs de déformation dans les roches du socle 
les mesures de déformation finie y sont-elles inexistantes. 

2.7 CRITERES STRUCTURAUX DE L'ORIGINE DIAPIRIQUE DES DOMES DE KUOPIO 

aussi 

Parmi les structures décrites ci-dessus, un certain nombre ont été relevées dans 

d'autres exemples de dômes ou dans les modèles expérimentaux 

- schist.osité parallèle aux bordures des dômes, 

- linéation d'étirement à fort plongement, 

- fort gradient d'intensité de déformation finie, 
- déformation très intense localisée à la bordure des dômes, 
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Fig. 2.17 Coupe schématique du dôme de 
Kuopio montrant la disposition moyenne 
du rubanement. 

45 

Fig. 2,18 Variation de la fabrique des 
gneiss à l'approche de la limite socle/ 
couverture dans le d8me de Pierri 
Neulamaki (d'après PRESTON 1954). Les 
quartzites constituant la base de la 
série karélienne sont figurés par des 
points noirs. 

(cf. modèles expérimentaux par RAMBERG 1966, 1967, 1973, FLETCHER 1972, DIXON 1975, et données 
de terrain par ROSENFELD 1968, STEPHANSON & JOHNSON 1976, CDVJARD 1976, HUDLESTON 1976, 
SCHWERDTNER et al. 1978), De telles associations de caractéristiques structurales peuvent être 
utilisées comme critère de diapirisme (STEPHANSON & JOHNSON 1976, BRUN 1977), 

Les modèles expérimentaux et numériques (ex, : BERNER et al. 1972, DIXON 1975, 
WHITEHEAD & LUTHER 1975, WOIDT 1978) montrent que les diapirs prennent d'abord la forme d'une 
cloche, puis que la base se resserre tandis que le sommet gonfle comme un ballon, l'ensemble 
prenant alors une forme de champignon. Pour le dOme de Chindamora (Zimbabwe), RAMSAY (1981) a 
démontré à l'aide de mesures de déformation finie, comment et dans quelles limites se faisait 
ce gonflement. La déformation qui est de type aplatissement augmente d'intensité du centre 
vers la bordure du dOme, Cet effet de gonflement est en lui-même un critère de diapiriame. 

Dans le cas des dOrnes de Kuopio, pendant le stade précoce (en cloche), un cisaille­
ment radial provoque une déformation proche d'une déformation plane (K z 1) et donne des pen­
dages moyens de la schistosité (z 45°). Lorsque les dOrnes commencent à gonfler, les valeurs 
de K décroissent progressivement tandis que la schistosité tend à se verticaliaer. Entre deux 
dOrnes, cet aplatissement progressif est accentué par l'interférence du gonflement simultané . 
de chaque dôme. La bonne corrélation trouvée dans le champ d'aplatissement entre le plongement 
de la linéation et la valeur de K (Fig. 2.10) est parfaitement compatible avec cette explica­
tion. Les zones situées entre plus de deux dOrnes sont progressivement raccourcies dans toutes 



46 

les directions dans un plan subhorizontal. La constriction qui en résulte est alors superpo­
sée sur une déformation plane ou un aplatissement antérieur. Des fluctuations importantes de 

la valeur de K sont susceptibles de se produire, dans ces zones, en fonction des vitesses re­
latives de gonflement des dômes et de la position considérée dans le champ d'interférence 
des dômes. Ce sont de telles fluctuations qui peuvent expliquer l'absence de corrélation ob­
servée dans le champ de la constriction (Fig. 2.10). L'interférence qui résulte du voisinage 
des dômes nous fournit donc de nouveaux critères de diapirisme : 

- Point triple des trajectoires de schistositép ou du plan d'aplatissement, dans 
les zones situées entre plus de deux dômes. 

- Aplatissement entre deux dômes et constriction entre plan de deux dômes. 

- Composantes de cisaillement subhorizontal contrôlées par les bordures des dômes 
et leurs irrégularités. 

2.8 UN MODELE DE LA DEFORMATION PROGRESSIVE DANS LES DOMES DE KUOPIO 

2,81 L'INTERFERENCE DES DOMES 

Les données de la déformation finie précédemment fournies peuvent être utilisées 
pour expliquer les formes contournées des dômes du district de Kuopio (Fig. 2.2). Le modèle de 
déformation progressive qui suit basé sur ces données est directement déduit de l'évolution en 
deux stades, immature-mature, clairement mis en évidence dans les modèles expérimentaux (cf. 
introduction). A Kuopio, au moins dix dômes s'initient pendant le stade initial et se dévelop­
pent jusqu'à acquérir une forme en cloche. Puis chaque dôme augmente de diamètre (gonflement) 

et interfère avec ses voisins. 

Pendant le premier stade, les roches de l'enveloppe gneissique de chaque dôme subis­
sent une combinaison d'aplatissement tri-dimensionnel et de cisaillement simple radial. Les 
ellipsoïdes de déformation près des limites des dômes sont de type aplatissement 0 < K < 1. 

Le gonflement des dômes voisins, pendant le deuxième stade, aboutit à une interférence com­
plexe. Le gonflement du dôme de Kallavesi dans sa partie septentrionale et du dôme de Suuri 
Neulamaki est limité par les dômes voisins (Fig. 2.19). Il en résulte une indentation du grand 
dôme du Kallavesi par celui beaucoup plus petit du Suuri Neulamaki. Localement, les roches 

préalablement aplaties sont constrictées entre trois dômes ou plus. Au même moment, les roches 
de l'enveloppe, pincées entre deux dômes, continuent d'être aplaties. Des irrégularités de 
bordure des dômes se développent également sous l'effet de cette interférence, et des compo­
santesde cisaillement horizontal, reliées à l'existence de ces irrégularités, se développent 

tardivement. La théorie des instabilités gravitaires montre que des diapirs de plusieurs or­
dres peuvent naitre dans un système donné (RAMBERG 1967, 1972, 1973). De bons exemples de dia­

pire de second ordre, à l'intérieur de diapirs de premier ordre, sont connus dans les dômes de 
sel (KUPFER 1963) et dans les boucliers archéens (SCHWERDTNER et al. 1979), 

Le modèle d'indentation développé ici est aussi un mécanisme potentiel de développe­

ment de diapirs de second ordre. Cependant, dans ce modèle d'interférence, les dômes de second 
ordre apparaissent par écoulement différentiel dans le plan horizontal (flèches, Fig. 2.19). 
Le sens de cisaillement et la courbure des trajectoires du rubanement du socle observés dans 
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Fig.2.19 Mod~le en deux étapes de l'interférence des dômes (cf, explications dans le 
texte), S : dôme de Suuri Neulamaki, P : dôme de Pieni Neulamaki, K : dôme de Kuopio. 
Les flèches noires indiquent l'écoulement différentiel horizontal pendant le gonfle­
ment des d5mes. 

le dOme de Kallavesi (Fig. 2.16b) sont compatibles avec un tel écoulement. Aussi l'écoulement 
différentiel horizontal peut être utilisé pour discriminer entre les deux hypothèses de déve­
loppement de dOrnes de second ordre. 

De nombreux exemples de diapirs rapprochés sont connus dans divers types de situa­

tions orogéniques te~'les que les ceintures de roches vertes (ex : GOORMAN et al. 1977, DRURY 
1977, PLATT 1980) ou les ceintures orogéniques riches en granite (ex : Chaine Hercynienne 
Ouest Européenne). Dans ce type de situations, le modèle d'interférence développé plus haut 
est susceptible d'être utilisé et probablement amélioré, 

2,82 LE ROLE DE LA LIMITE SOCLE/COUVERTURE 

Un des points importants qui se dégagent de cette étude est le rôle de la li-
mite socle/couverture. Les gradients d'intensité de la déformation finie, la forme des zones 
de déformation constrictive et les corr~osantes de cisaillement apparaissent contrôlés par cette 
interface pendant le second stage du développement des dOrnes. Le rôle mécanique des interfaces 
dans les instabilités d'origine gravitaire a été discuté par plusieurs auteurs. Ainsi, la géo~ 
métrie de l'interface source-surcharge contrOle-t-elle la nucléation des structures diapiri­
ques (RAMBERG 1967, STEPHANSON 1972), et une part importante de leur développement (TALBOT 
1974, 1977), Dans le modèle proposé précédemment, un rOle important a été donné au gonflement 
simultané de plusieurs dOrnes voisins. Il est possible que certaines des structures mises en 
évidence ne soient pas seulement le résultat du gonflement des dOrnes mais également celui de 
la géométrie initiale de la limite socle/couverture. Malgré le peu de données dont nous dispo­
sons, on peut penser que l'ensemble quartzite-amphibolite a constitué une unité très compéten­
te à la base de la couverture. Des variations d'épaisseur de cette unité pourraient avoir 
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existé , ce qui expliquerait, par exemple, les grandes différences de dimensions des dômes 
(Fig. 2.2 et 2.3). 

2.83 LA DEFORMATION REGIONALE 

L'analyse de la taille, de la forme et de la distribution des dômes dans l'ensemble 
de la Carélie (BRUN 1960) indique que la déformation régionale interfère avec les effets pure­
ment diapiriques. Comme le montre la carte des trajectoires de schistosité et de linéation, à 

cette échelle (voir BRUN 1980, Fig. 2), la déformation régionale résulte probablement d'un ci­
saillement tangentiel vers le Nord-Est. Cette déformation qui n'a pas développé de structures 
mineures dans les roches du secteur de Kuopio est cependant responsable de la forme allongée 
des dômes (Fig, 2.2 et 2.3) et de la régularité d'orientation des linéations d'étirement 
(Fig, 2.8b), Ainsi, le gonflement des dOrnes et l'interférence et les effets d'indentation qui 
en résultent doivent avoir été modifiés par la déformation régionale. 

Les méthodes numériques d'inversion de la déformation finie (COBBOLD 1979, 
PERCEVAUL T 1981), pour le second stade de 1' évolution des dOrnes, au moins, pourraient appo.rter 
des éclaircissements sur les rOlee relatifs de l'interface socle-couverture et de la déforma­
tion régionale, 



3.1 INTRODUCTION 

3 LE DOME MIGMATITIQUE DE St MALO : 

UN EXEMPLE DE DEFORMATIONS SUPERPOSEES 

RESULTANT DE L'EVOLUTION PROGRESSIVE 

D'UN DOME. * 

"1{; we Jtela.x, we may ~Y bec.ome. CU1.M.c.hi.c. -
.the dee.pevt geoR.ogy may pM.6 -into :the 11-i.ghe.Jt 

.tu.na.c.y". 

Rea.d 1957. 

Les dômes migmatitiques sont, sous des formes variées (Fig. 3.1) des éléments cons­
titutifs importants des zones internes de la plupart des domaines orogéniques. La structure 
de détail y parait très souvent complexe et quelquefois même "anarchique", et dans tous les 
cas est décrite comme le résultat de plusieurs "phases de déformation" superposées. Le dôme 
migmatitique de St Malo ne fait pas exception à cette règle. 

OIAPIR 

NAPPE 

CHAMPIGNON 
0 à 25 Km. ..1 

Fig, 3.1 D6mes migmatitiques (d'après 
HALLER 1956), 

L'objectif de ce chapitre, qui est un 
résumé de BRUN (1975, l977a) et de BRUN & MAR­
TIN (1978, 1979), est a) de décrire la zona­
tion des "déformations superposées" dans le 
dôme de St Malo, et b) de montrer que cette zo­
nation provient d'une déformation progressive 
associée à l'évolution du dôme, 

3.2 LA STRUCTURE DU DOME t-1IGt·1ATITIQUE DE St MALO 

Le dôme de St Malo a fait l'objet de 
nombreuses études (BARROIS 1893, ABRARD 1923 1 

COGNE 1951, BROWN & al, 1971, BRUN 1975, 1977a 

-BROWN 1979, BRUN & MARTIN 1978, 1979), Malgré 
la diversité des interprétations qui en a ré­
sulté, la plupart de ces auteurs s'accordent à 

*Etude réalisée dans le cadre de l'ATP du CNRS "Phénomènes de Transport de matière dans 
l'Ecorce terrestre : Interaction entre mécanismes géochimiques et structuraux générateurs 
d'échange de matii:!re dans le domaine de la migmatisation", 
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distinguer trois unités lithologiques emboitées : 

- des métatexites, diatexites et granites d'anatexie constituant le noyau m~g~­
que., 

- des gneiss à cordiérite et sillimanite constituant le manteau gn~que., 

-des gneiss et micaschistes constituant l'enveloppe ~ca4chi4te.U4e. 

H 

A 

5 km. 

Fig. 3.2 Carte géologique schématique de la région de St Malo, 

~:;/i'.;:!:J Granite 

Migmatites 

r--1 Gneiss à cordierife 
L--1 at sillimanite 

~- Micaschistes 

Les âges les plus divers, pentévrien, cadomien, calédonien, hercynien, ont été proposés alter­

nativement pour ce massif (ABRARD 1923, BARROIS 1893, BROWN & al. 1971, COGNE 1951, GRAINDOR 

& WASSERBURG 1962, JEANNETTE 1971). Cependant, comme les formations briovériennes épimétamor­

phiques de Bretagne septentrionale montrent des analogies frappantes avec les formations plus 

métamorphiques des dômes de St Malo et de Dinan et que ces derniers sont recoupés par le gra­
nite de Lanhelin daté à 487 ~ 15 MA (JONIN & VIDAL 1975), il parait logique (BRUN 1977a, BRUN 

& MARTIN 1978) de lui attribuer, à la suite de JEANNETTE (1971) un âge cadomien (~ 600 MA). 

Le Massif de St Malo apparait comme un dôme plus ou moins cylindrique, déversé vers 

le Sud, et allongé dans une direction N 60°E. Cette structure est particulièrement bien mar­

quée par la forme cartographique du noyau migmatitique (Fig, 3.2). Le long de la vallée de la 

Rance, nous avons pu mettre en évidence (Fig. 3.3) l'existence d'un synforme marginal déversé 
vers le Sud autour du noyau migmatitique, puis d'un antiforme au niveau du Minihic et enfin 

d'un synforme droit dans le domaine des micaschistes. L'étude des structures mineures dans la 

Vallée de la Rance a, par ailleurs, permi de montrer que le développement de ces structures 

majeures d'orientation moyenne N 60° était précédé et suivi de deux épisodes de déformation 

sans répercussion à l'échelle cartographique. En conséquence, l'histoire structurale du dôme 

de St Malo peut être résumée par une succession de trois épisodes de déformatin Dl, 02 et D3. 
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Fig. 3.3 a) Bloc diagramme du Massif de St Malo au niveau de la Vallie de la Rance. 
b) Variation des plis P2. c) variation des plis P3. d) Interfirences P2/P3. 1 et 2 
axes des synclinaux et anticlinaux majeurs. 

Les dê6o~on4 V1 présentent des caractères assez uniformes dans l'ensemble du 
' massif, Elles sont essentiellement caractérisées par une foliation parallèle à la stratifica-

tion des gneiss à grain fin, par de petits plis centimétriques intrafoliaux et par une fine 
linéation d'étirement parallèle aux axes de plis et surtout visible è la surface des banos de 
paragneiss. Ces linéations sont déformées par les déformations 02 et D) ultérieures et il est 
par conséquent difficile de donner leur orientation initiale avec précision, Toutefois, les 
mesures de dispersion de la linéation Le 1 autour des plia P2 (BRUN 1975)montrentuneorienta­
tion moyenne NNW-SSE, Dea observations récentes dans l'enveloppe mioaschisteuse, ont montré 
que la ségrégation et la réorientation de très nombreuses veines quartzo-feldspathiqùes anté­
rieures aux plie P2 indiquaient un cisaillement, vers le Sud, parallèle è la stratification, 
Aucune structure majeure, nappe ou chevauchement, associée è une telle déformation tangentiel­
le du Nord vers le Sud n'a pu être mise en évidence. L'évolution progressivede la composition 
chimique des métasédimenta le long de la Vallée de la Rance (MARTIN 1977) rend improbable 
l'existence d'un flanc inverse de nappe entre la ceinture mioaschisteuse et le noyau migmati­
tique, 

Les dê~~On4 VZ montrent une zonation autour du noyau migmatitique. Les plia P2 
sont cylindriques, droits à légèrement déversés vers le Sud, dans la zone des micaschistes et 
passent progressivement à des plis non cylindriques fortement déversés vers le Sud dans la 
zone des gneiss (fig. ).4 et 3.5). Ces plis ont une tendance axiale moyenne N60° à N80° dans 
les gneiss et micaschistes septentrionaux. A proximité du noyau migmatitique ces plis devien­
nent fortement non cylindriques et prennent une tendance axiale moyenne subméridienne. Cette 
variation des caractéristiques géométriques des plis P2 s'accompagne d'une évolution du type 
de la schistosité 52. Celle-ci passe, en effet, d'une schistosité pénétrative dans les gneiss 
pour dispara1tre presque complètement ~ proximité du noyau migmatitique. Les plis kilométri-
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Fig. 3.4 Projection stéréographique des principaux éléments structuraux pour 14 sta­
tions dans la Vallée de la Rance. a : migmatites, b : gneiss à cordiérite - sillima­
nite, c : micaschistes, d : axes de plis P2, e : p61e des plans de foliation, f : 
p61e des plans axiaux de plis P2, g : axes de plis P3, h : pôle de plans axiaux de 
plis P3, i : trace cyclographique du plan de dispersion des p6les de plans axiaux de 
plis P2. 

-ques décrits plus haut et représentés sur la figure constituent les plus grandes structures 

issues de cette phase. 

Les déüo~m~o~ 03 sont caractérisées par des plis droits à moyennement déversés 

(Fig, 3.4 et 3.6) accompagnés d'une faible schistosité de crénulation dans les micaschistes et, 

localement, par une schistosité plus pénétrstive dans les gneiss ceinturant le noyau migmatiti­

que, Ces plis montrent une variation directionnelle progressive de N-S à N 40° du noyau migma­

titique vers les micaschistes, et une disposition radiale par rapport au noyau migmatitique, 

Tardivement, durant la phase D3, cette évolution s'achève par le développement de zones de ci­

saillement dans le noyau migmatitique et à sa périphérie immédiate (zones de Cancale et St 

Cast, Fig. 3,6). Il est probable que la variation directionnelle des axes et des plans axiaux 
de plis P3 (Fig. 3.6) soit à mettre en relation avec la zone de cisaillement dextre de Cancale, 

la ceinture de micaschiste se trouvant dans son prolongement au niveau de la Vallée de la Ran-

ce. 
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5 km. 

Fig. 3.5 Carte des éléments structuraux de la déformation D2. 

1 

J.. 

5 km. 

Fig, 3.6 Carte des éléments structuraux de là déformation D3. 
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Les caractéristiques structurales .de ces déformations D2 et D3 qui s'intensifient 
des micaschistes vers les migmatites résultent toutes làs deux du développement de la struc­
ture en dOMe. Cependant, co~ le montre l'étude géométrique des plis P2 et P3 (fig. 3.S et 
3.6)., et l'allure cartographique du massif (fig. 3.2), c'est essentiellement à la phase D2 
qu'est attribuable la mégaetructure en dOMe décrite plue haut. 

L'étude du métamorphisme, dans le Massif de St Malo (Cf. Ch. 10) se heurte~ pro­
blème de l'intense reer istallisation post-cinématique qu 'ont subl9 toutes les roches • En lame 
mince, elle se traduit par des recriatallisations de biotite, et de muscovite en arcs polygo­
naux dans las charnières de plis P2 et P3, par des textures granuloblaatiques du quartz et par 
une blastèee de grandes muscovites poecilitiques et de tourmaline. La recriatallisation eppe­
rait donc postérieure à la déformation. L'ensemble du massif présente, au moins en reliques 
blindées dans de la muscovite, des fibres de sillimenite. Ceci indique que le massif entier a 
été à un moment donné de son histoire, situé sous l'isograde de la sillimanite. La cartogra­
phie dea isogrades de minéraux symptomatiques stables. montre que les isogrades sont centrés 
sur .le noyau.migmatitique et qu'ils sont plissés par les plis P2 (ce point sera développé ul­
térieurement Ch, 10). Le climat du métamorphisme serait donc soit antérieur soit synchrone de 
la déformation 02. 

L'étude de la migmatisstion progressive (BRUN & MARTIN 1978) a en outre montré que 
la métatexie débute vraisemblablement pendant la déformation Dl et se poursuit pendant la dé­
formation D2, Les diatexites sont parfois in situ mais le plus souvent intrusivea, tantot sé­
cantes, tantot concordantes avec la foliation des gneiss. Leur mise en place est généralement 
associée aux déformations 03 comme en atteste l'orientation subméridienne de leur fabrique 
plana-linéaire (Fig. 3.6). 

3.3 LES VARIATIONS SPATIALES DE LA SUPERPOSITION DES DEFORMATIONS 02 ET 03. 

La distinction noyau - manteau - enveloppe faite sur de simples critères lithologi­
ques peut être également argumentée en termes de déformation. En effet, on n'observe dans le 
noyau migmatitique que des structures essentiellement rattachables aux d•formations tardives 
03 ; dena le manteau gneissique une superposition évidente, de structures D2 et 03 et dans 
l'enveloppe de micaschistes, une empreinte modérée des déformations 03 sur les structures 02, 
Cette forte zonation traduit une variation spatiale des déformations 02-03 au cours de l'évo­
lution du dOme. 

3 ,3 1 DANS LE NOYAU MIGMATITIQUE 

Le caractère structural le plus marquant est la forte obliquité de l'orientation de 
la foliation moyenne sur l'allongement cartographique du dOms (fig. 3.6), L'exemple au secteur 
de St Briac permet d'illustrer ce fait en détail. Dans ce secteur on a pu mettre en évidence 
l'existence d'une alternance de bandes, d'orientation N20°, caractérisées les unes par des 
granites et des diatexites, et les autres par des diatexites et des métatexites. 
Les métatexites apparaissent sous forme d'enclaves dans lesquelles on peut reconnaître locale­
ment la superposition de deux ou trois épisodes de déformation. Les diatexites, au moins dans 
les zones où elles dominent largement sur les métatexites, présentent une structure plana­
linéaire et un allongement préférentiel de leurs enclaves dont on peut se servir pour déduire 
la position des axes principaux de la déformation finie. Le long d'une coupe sub-orthogonale 
à la trace des bandes on constate que la position de la foliation (XV) varie peu, de NS à 
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N40°, et que la linéation d'étirement (X) montre un fort plongement vers le secteur Nord 

(Fig. 3.7). La foliation des diatexites et des métatexites est fréquemment affectée, à l'é­

chelle de l'affleurement, par des zones de cisaillement E-W en majorité dextres (Fig. 3.8). 

N 

0 300m ............... 

Granite d' onate!ie 
Olateaites 
Metotexites 
Amphlbolites 
Oolérites 

Fig. 3.7 Structure et deformation des migmatites 
dans le secteur de St Briac. 

que 1 manteau g~ue. 

3.32 DANS LE MANTEAU GNEISSIQUE 

Il n'existe pas de fabrique 
dans ces zones comme dans cel­
les décrites par RAMSAY & 
GRAHAM (1970), Ceci semble in-
diquer que la recristallisa­
tien était encore très inten­
se au moment de leur dévelop­
pement. 

L'ensemble de ces 
caractères, géométriques et 
métamorphiques, permet d'in­
terpréter la structure du 
secteur de St Briac comme un 
anticlinal d'orientation 
axiale N20 dans le coeur du­
quel remontent les granites 
d'anatexie (Fig. 3.7). Le no­
yau. m.igma;U:ti.que ut a..in..6.i 

cuvr.a.c.téJL.ût pa.!!. t ' e.x.UUnee. 
e.:t .fil plté.dominanc.e. de. .wtuc.­
:twtu VS d' oM.en.:ta.t.i.on N360 
a N20 l~âog~ammu 10, 11, 
72, 73, 14, F-ig. S .6J, c.•u:t­
a-d«e. ''JUU:i.i.ai.€..6 11 pa.!!. ~appM.t 

a .fil .u.m.t:te. noyau. m.igrnevt.i.:ti-

Les plis P3 droits à déversés se superposent à des plis couchés P2 asymétriques et 
non-cylindriques (Fig. 3.9 et 3,10), Les plis métriques P2 sont caractérisés par une disper-

ks:J:$1 GNEISS A GRAIN 1111 

Ettt~\·r~ PEGMATITES 

tm. 

Fig. 3.8 Zones de cisaillement mineures dans les diatexites rubsnies à 
St Briac. 
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sion axiale forte, de 40° à 160° (Stéréogrammes 4, 5, 6, 7, 8, fig. 3.4), et un amortissement 

de leur amplitude le long du plan axial. La direction de mouvement différentiel entre flancs 

(BRUN l977b) obtenue pour ces plis à l'aide de la méthode de l'angle de séparation (HANSEN 

1971) ou de l'étude des linéations Ll déformées (WEISS 1959, RAMSAY 1960) varie de N 340° à 

N 30° et indique une réorientation des axes de plis, d'une direction initiale N 60° à N 90°, 

Fig. 3.9 Plis non-cylindriques dans le manteau gneissique. A gauche, plis métriques dans le 
secteur de Quelmer (Cf, mesures stéréo, 6, Fig. 3.4), A droite, figures en "oeil", provenant 
de la section de plis non-cylindriques décimétriques dans le secteur du Poriou (Cf, mesures 
stéréo, 5, Fig, 3.4). 

vers une direction subméridienne (BRUN 1975), au cours de la déformation progressive DZ. Les 

plis P3 sont également non cylindriques mais plus faiblement que les plis P2. Ces plis P3 

droits à déversés déforment les plis PZ en donnant des interférences de typeZ (RAMSAY 1962), 

dans un plan horizontal, Les directions de mouvement différentiel entre flancs de plis obte­

nues par l'étude des linéations déformées ont une orientation Nl0° à N30°, peu différente de 

celles obtenues pour les plis PZ, bien que les plans axiaux de ces deux générations de plis 

soient sub-orthogonaux. 

Du point de vue de l'orientation axiale des plis, on constate donc que fe manteau 
gne..i..M-iqu.e. e.;.,.t c.Ma.c.té!tüé pM un. p.U...~eme.n:t PZ "pé.!t-iphéA{.qu.e.", c' e..&t-à.-d-Ute. d' olt-ie.n:ta.t..i.on 
a.x-ia.ie. pa.!r.a.UUe. à fu .u.m.i..te. noya.u m..i.gma.ti:Uqu.e. 1 ma.n:te.cw gneüûque., e..t un pLW.oeme.n..t P3 
"Jta.ci.lal.", ôoJtte.me.n..t oblique. à ce..t:te. .u.m.i..te.. 

3,33 DANS L'ENVELOPPE MICASCHISTEUSE 

Les plis P2 sont droits à légèrement déversés. Les plis cylindriques à légèrement 

non cylindriques ont une orientation axiale N60° - N70° (Stéréogrammes 1 et 2, Fig. 3.4). Au­

cune interférence de plis PZ et P3 n'a été observée, et seules des crénulations P3 millimétri-



57 

Fig. 3,10 Superposition de plis P2 et P3 à Cancaval 

-ques à centimétriques, d'orientation N 30° - N 40° soulignent les effets des déformations 03. 
Comme l'ont montré GHOSH & RAMBERG (1968) il est difficile de créer de nouveaux plis dans un 
système déjà plissé lorsque l'obliquité entre les directions de raccourcissement des deux dé­
formations est inférieure à 30°, Les crénulations P3 attestent ainsi d'un aplatissement des 
plis PZ obliquement à leur plan axial pendant la déformation 03, 

On note donc daM -t' e.n.vc.i.oppe. m-Lc.Mc/U..6:t.e.l.U.e. u.ne. pttédombuxnce. de p-U-6 P2 "pélt-Lphé­
-"-i.qu.IU" ap.f.ct,t,U, p~ .fu dé.j\OJr.ma:Uon V3. 

3.4 LA DEFORMATION FINIE 

L'état de la déformation finie peut être caractérisé dana le dôme de St Malo par les 
directions principales de déformation (X> Y> Z), les gradients d'intensité et localement par 
l'ellipsoïde de déformation, 

3,41 LES DIRECTIONS PRINCIPALES 

Elles sont obtenues par la mesure a) de la schistosité ou du plan axial des plis qui 
constituent une approximation raisonnable du plan d'aplatissement XY et b) de la linéation 
d'étirement qui correspond à la direction d'étirement principal X. 

La déformation DZ dans la Vallée de la Rance est caractérisée par un plan d'aplatis­
sement d'orientation N 60° à N 80° vertical dans l'enveloppe micaschisteuse, et à pendage Nord 
dans le manteau gneissique, et un étirement subméridien (Fig. 3.5). 
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Fig, 3. Il Plis P2 droits, concentriques aplatis, dans l'enveloppe micaschisteuse. 
A gauche, plis métriques dans le secteur de St Suliac. A droite, plis décimétri­
ques dans le secteur de Langrolay. 

La déformation 03 est caractérisée par un plan d'aplatissement vertical ou à fort 

pendage d'orientation N 350° à N30 (Fig. 3.6). Dans les zones de cisaillement de St Cast et 

de Cancale, qui encadrent le dôme, le plan d'aplatissement prend une orientation N 40 à N 60° 1 

parallèle à l'allongement du dôme (Fig. 3.6). La direction d'étirement, qui varie deN 340 à 

N 90° selon l'endroit considéré dans le dôme tend à être en tout point fortement oblique aux 
limites noyau 1 manteau (Fig, 3.6). Dans les zones de cisaillement de St Cast et Cancale la 

direction d'étirement est subparallèle à la direction dee zones (Fig. 3.6). 

Ces deux zones de cisaillement transcurrent dextre ont été rattachées aux déforma­

tions D3 du fait de la continuité des structures aux zones avec les structures externes. Ce­

pendant, l'origine et le fonctionnement de ces zones est probablement à rechercher ailleurs 

que dans la dynamique propre du dOme. 

Si l'on excepte le cas des zones de cisaillement, on constate que, selon la termino­

logie employée précédemment pour les plis, la dé6o~m~an VZ ~ caka~téki4ée. p~ un plan d'a~ 

pi.a,tù,;.,e.me.n-t 11 pékiphéAi.qtLe. 11 et un éU!te.me.nt 11Jtcu:Ual." .tandi4 que. pawr. la. dé.ùM.ma:tian. V3 plan 

d' apt~..;e.me.n-t et CÜJte.cü.on d' é.tilt.eme.n.t ;.,ont 11Jta.d.i..a.u.x". 

3.42 L'ELLIPSOIDE DE DEFORMATION 

Elle a été déterminée dans quatre stations, à l'aide de la méthode de TALBOT (1970). 

Cette méthode utilise les structures des veines quartzo-feldspathiques, pour définir la Forme 

des champs d'extension et de raccourcissement de l'ellipsoïde de déformation. Dans un cas 
d'aplatissement ces champs sont respectivement caractérisés par des veines affectées par du 
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double-boudinage et du plissement dans plusieurs directions (Fig. 3.12 et 3.13). Si le nombre 
de mesures est suffisant pour chaque type de veines déformées on peut déterminer les angles 
d'ouverture de la surface sans déformation longitudinale finie (S,S.D.L.F.) (FLINN 1962, RAM­
SAY 1967) dans les plans principaux, WxZ et wyz dans un cas d'aplatissement, et WxY et wxz 
rlans un cas de constriction. Ces angles permettent ensuite de calculer les rapports axiaux X/Y 
et Y/Z de l'ellipsoïde de déformation, 

Fig. 3.12 Veines affect&es par du double 
plissement. Secteur de Cancaval, 

~---------------------K·o----------Y 
z 

Fig. 3.13 Relations existant entre les 
structures des veines pliss&es, leurs 
associations et l'ellipsoïde de difor­
mation. 

Le tableau let la figure 3.14 résument l'ensemble des donnéés concernant les quatre 
affleurements étudiés. On constate que les affleurements de Gare! et de La Landriais situés à 

la limite manteau gneissique 1 enveloppe micaschisteuse montrent de l'aplatissement K < 1 (K = 
(X/Y - 1)/(Y/Z - 1), FLINN 1962) tendis que ceux de Csncaval et de La Richardais situés près 
de la limite noyau migmatitique 1 manteau gneissique montrent de la constriction K > 1. 

Les valeurs abselues de K et de r obtenues pour ces quatre stations sont relative­
ment imprécises. Tout d'abord la méthode de TALBOT est sensible aux changements de volume 
(BARR & COWARD 1974, RAMSAY 1976), dont on ne possède aucune estimation. Ensuite, la détermi­
nation précise des angles d'ouverture de la s.s.D.L.F. nécessite qu'un grand nombre des veines 
mesurées soient situées près de cette surface. Ce n'est pas le cas pour lee affleurements de 
Cancaval et La Richardais ob le nombre de veines montrant du double plissement est trop faible 
pour tracer avec précision la S.S.D.L.F. (Fig. 3.14). Ceci conduit à une incertitude sur les 
valeurs de K et de r, particulièrement lorsqoe K > 1 le champ d'extension étant très large sur 
la projection stéréographiqoe (fig. ) .14). Quoi qu • il en soit, l' oppo.M:U.on. e.ntlte c.o~n 
c~tuu te. ~ gn.~ue a. ~ -t.ûtn.4 .e 'e.nvel.oppe. ~e ut .i.nd.u.bUabi.e.. 
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Fig. 3.14 Donnies relatives à quatre-stations de mesures de position des 
veines diformies dans la Vallée de la Rance. 

STRUCTURE DES VEINES 
x y 

double double $xy 1j!xz \llyz y z 
plissell!ent plissell!ent boudinage 

24 22 29° 20° 1.27 1.86 0.32 

22 23 22" 15" 1.44 2.84 0,24 

18 57 30" 14° 16.25 2.16 13.08 

9 63 26" 9" 27.23 3.18 11.98 

Tab. 3.1 Caractéristiques des veines quartzo-feldspathiques défoTmées et de 
l'ellipsoÏde de défoTmation finie dans la Vallée de la Rance, 

3.43 LES GRADIENTS D'INTENSITE 

r 

2. 13 

3.28 

18.41 

29.41 

La détermination des courbes Ta/a (RAMSAY 1967), qui traduisent les variations d'é-
paisseur d'une couche plissée, permettent de visualiser rapidement les différentes classes de 
plis représentées sur un affleurement. Ainsi, le long de la coupe étudiée, on constate un ré­
trécissement progressif du champ couvert par ces courbes, déterminées par zones, au fur et à 

mesure que l'on se rapproche du noyau migmatitique (Fig. 3.15), Dans les zones externes, les 
courbes Ta/a se répartissent depuis le champ des plis de classe lA à celui des plis de classe 
3. Dans l'enveloppe gneissique, elles se regroupent fortement autour de la courbe caractéris­
tique des plis de classe 2 (semblable), et cette tendance s'accentue à proximité du noyau. 

L'alternance, d'une couche à l'autre, d'isogones divergentes (classe 3) et conver­
gentes (classe le) indique un processus de flambage suivi de déformation homogène (RAMSAY 
1967, p. 432). On peut donc considérer ces plis, qui ont une géométrie d'ensemble proche du 
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~Migmatites+ 
~Gneiss 

~ Micaschistes ., 

Fig, 3.15 Variation des profils de pli P2 
(courbes t'~/~) le long de la Vallêe de 
la Ranee. Entre parenthise, le nombre des 
plis mesurês pour ehaque station, 
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type semblable (classe 2), comme l'évolution 
de plis originellement concentriques sous l'ef­
fet d'une déformation homogène plus ou moins 
intense. 

Le degré de métamorphisme et la natu­
re minéralogique des paragneiss étant identi­
ques au Minihic et à Cancaval, on peut en dé­
duire une .i.n:ten.r.i.M.Cli.Uon du. Jr.a.c.c.oLVLc..U.4emen-t 
pe~~.pe.ncü~e au pla.n ax.i..a1. de.-6 p.U6 P2 de 
l'enveloppe veA4 le noyau migmatitique. Il con­
vient cependant de remarquer que cette intensi­
fication peut ne pas être le seul fait des dé­
formations 02 et résulte probablement de la su­
perposition des déformations 03 dont les effets, 
comme nous le verrons plus loin, sont intenses 
en bordure du noyau, L'étude des profils d'iso­
gones (BRUN 1975) montre, d'autre part, que, 
quelle que soit la zone considérée, on observe 
une convergence - divergence alternée, d'une 
couche à l'autre, des isogones mais d'autant 
plus forte que l'on s'éloigne du noyau migmati­

tique, Ceci met aussi en évidence une diminution des contrastes de propriétés rhéologiques à 

degré de métamorphisme croissant. 

L'étude du style des plis P3 montre, comme pour celle des plis P2 une convergence 
vers la classe 2 (plis semblables, RAMSAY 1967) à degré de métamorphisme croissant. Cependant, 
cette évolution, au lieu de s'étendre de l'enveloppe au noyau migmatitique, est plus limitée 
et s'effectue entre le Minihic et St Malo. Dans le secteur de La Gauthier, les plis sont très 
variés et se répartissent de la clesse lA à la clesse 3, A proximité du noyau, on n'observe 
plus que dea plis de classe lC à 3 avec, comme pour les plis P2, une alternance classe lC -
classe 3, d'une couche à l'autre, la géométrie d'ensemble étant semblable (classe 2). 

NOYAU MIGMATITIOUE !MANTEAU GNEISSIOUEIENVELOPPE MICASCHISTEUSE 

1 1 
XY PériphériQue 1 

02 ? X Rodlal -IOn XY PtiripMrlqut 

x y ~:ISTRICf,IO:y Radl~ AP:AT:::~ENT 
0 3 X Radlol X Rodlol 

···-oa!l'" 

Fig. 3.16 Zonation dea dUomationa D2 
et D3 le long de la Vallie de la Ranee, 

L 'étude de .ta g~omé-t:lt.i.e. de.-6 pl.L4 P2 e;t 

PS me;t donc. en êv.i.denc.e un gltad.i..e.n-t d' .i.n..te..n.6.i..té. 
de dê6o.lt.1rltlJ:).on, c.e.nbté J.LVL .te noyau ~­

que, IIII1.U p.lu.4 "Jte.u.~JLé.", au:t.oLVL du. noyau poLVL 

VS que. poLVL V2 • 

Cette intensification de la déforma­
tion vers le noyau migmatitique est confirmée 
par la supériorité des valeurs du paramètre r 
de Cancaval et La Richardais (Fig. 3.14) sur 
celle du Minihic et de La Landriais , malgré 
les restrictions faites précédemment concernant 
la précision de ces valeurs. 

L'ensemble de ces données permet d'é­
tablir un. tableau schématique de la zonation de 
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la déformation dan.s le dOme migma.titique de St Malo (fig. 3.16). 

3.5 LA SUPERPOSITION DES DEfORMATIONS 02/03 
L'EVOLUTION DU DOME 

RESULTAT D'UNE DEfORMATION PROGRESSIVE LIEE A 

Les déformations 02 et 03 ont en commun 

- une direction d'étirement X radiale, 
-un gradient d'intensité centré sur le noyau migmatitique. 

Elles se distinguent par : 

- la position du plan d'aplatissement XY périphérique pour 02 et radial pour 03. 

La déformation finie pour l'ensemble 02./03 passe de l'aplatissement dans l'enveloppe à de la 
constriction dans le noyau, 

La validité, en tant que critères de diapirisme, de ces caractéristiques de la dé­
formation dans le dôme migmatitique de St Malo sera discuté dans le chapitre 3. Nous pouvons 
cependant, dès à présent, montrer comment cette déformation apparemment polyphasée 02/03 ré­
sulte, en fait, d'une déformation progressive liée à l'évolution du dOme. 

Les plis PZ majeurs et mineurs, dans le manteau gneissique (fig. 3.5) attestent d'un 
déversement général des structures vers le SE. Le gradient d'intensité de la déformation et de 
l'orientation subméridienne des directions d'étirement montrent que le déversement des plis 
provient d'une déformation à forte composante d'un cisaillement radial vers le sud (Fig. 3.17). 

02 ... 
DEFORMATION A RACCOURCISSEMENT 

COMPOSANTE OE RADIAL 

CISAILLËMENT RADIAL 

- -- .... -:.:._"1 exponsion 
,.--fÔr;;e ........ /"du doms 
\ hyporhétique , 03 

Fig. 3.17 Régime des déformations 02 et 
D3 le long de la Vallée de la Rance. 

STADE 
MATURE 

NAISSANCE 
DU DOME 

Fig, 3,18 Modèle de l'évolution progres­
sive du d6me migmatitique de St Malo, 

Dans l'enveloppe micaschisteuse, les plis droits 
à légèrement déversés ne témoignent, par contre, que d'un simple raccourcissement radial NNW­
SSE (Fig. 3.17). Cette déformation caractérisée par un raccourcissement radial correspond à un 
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~tade p~écoce de l'évolution du dôme pendant. tequet le noyau mig~tique ~·ind~v~~e. et 
~emonte en tendant à ~e déveM~ v~;, .f.e Sud (Fig. 3.18). 

le "resserrement" de la déformation 03 autour du noyau, la disposition radiale de 

la direction d'étirement et du plan d'aplatissement et la nature constrictive de la déforma­

tion dans le manteau gneissique traduisent une continuité du cisaillement radial vers le Sud 

mais avec une composante de raccourcissement périphérique (Fig. 3.17). Cette déformation tra­

duit une "co~tJtiction" du noyau m.i.gma.:tilique., au niveau d'observation actuel, vraisemblable­

ment aA~oclé a une. exp~on ~opon~nnette du chapeau du dôme pendant 40n évolution ~dive. 
La courbure des trajectoires du plan d'aplatissement D3 dans l'enveloppe micaschisteuse (Fig. 

3.6) traduit les effets cumulés d'un raccourcissement radial et d'un cisaillement dextre 

transcurrent (Fig, 3.17), Il est possible que les micaschistes de l'enveloppe du dôme de St 

Malo, constituent, dans la Vallée de la Rance, la prolongation de la zone de cisaillement mi­
se en évidence dans la région de Cancale (Fig. 3.6), 
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La thèse défendue dans cette seconde partie, fondée sur des arguments de terrain et 
vérifiée à l'aide de modèle mathématique, est que, lo4Qque deô diap~ 4e mettent en place 
da.n.6 une. C.Jtoû.:te. e.n coU4Q de dé.6oltrna.ti..on, .U e.n Jté.4ufte. une. ..i.ntelt6élte.nce. v.i.M.b!e. da.n.6 le champ 

de. dé.6~n 6-i.n.i.e.. 

Les plutons granitiques, on le sait, se présentent dans une grande variété de con­
textes géologiques. C'est la raison pour laquelle de nombreux auteurs se sont attachés à en 
proposer des classifications en fonction de leur niveau structural, de leur contexte métamor­
phique, de leur structure, de leur forme, etc ••• (ESKOLA 1932 1 WEGMAN 1935, RAGUIN 1957, READ 
1957, BUDDINGTON 1959, HUTCHINSON 1970, PITCHER & BERGER 1972, CAPDEVILA et al. 1973, 
STEPHANSON 1975, PHCHER 1979), D'autres auteurs ont reconnu depuis longtemps, malgré cette 
diversité de contexte, la. nature diapirique de leur mécanisme de mise en place (WEGMAN 1932, 
GROUT 1945, RAMBERG 1970, SDRGENFREI 1971), Cette interprétation est d'autant plus réaliste 
que la majorité des granites sont moins denses que leur encaissant, ce qui se traduit dans 
presque tous les environnements géologiques par des anomalies grsvimétriques négatives impor­
tantes (ex. : BDTTet al. 1970, SWEENEY 1975, VIGNERESSE 1978) centrées sur les plutons. Si la 
flottabilité des granites est une raison suffisante de leur ascension diapirique d'autres 
facteurs tels que la pression des fluides, le serrage tectonique, l'expansion due à la fusion 
partielle, ou le pourpage sismique peuvent également y contribuer (RAST 1970, PlTCHER 1979). 

Les raisons énumérées brièvement ci-dessus, le nombre et la solidité des arguments 
réunis en faveur du diapirisme, par une pléiade d'auteurs, depuis un demi·siècle, en font des 
objets de choix pour l'étude des interférences du diapiriame avec la déformation régionale. 

Afin d'éviter toute ambiguïté aux développements qui suivent, il convient de préci­
ser que les plutons considérés pour cette étude sont situés à la limit~ du front de schistosi­
té, c'est-à-dire dans le domaine de la déformation ductile, et au-dessus de la mésozone pro­
fonde, c'est-à-dire sans relation immédiate, à l'affleurement, avec le domaine de la fusion 
partielle. D'autre part, parmi les exemples de terrain retenus, le granite de Flamanville 
(Massif Armoricain) et les Granitoides de la Sierra Morena (Hercynides Sud-Ibériques) étaient 
préalablement considérés comme des granitoides circonscrits post-tectoniques (d'après la ter­
minologie de RAGUIN 1957), 

Cette seconde partie est divisée en cinq chapitres. Dans le premier (Ch. 4), sur la 
base des données existant dans la littérature, et à l'aide de modèles mathématiques originaux, 
on paese en revue les problèmes cinématiques de mise en place des plutons. Dans les deux sui­
vants (Ch. 5 et 6), les exemples du Granite de flamanville et des Granitoides de la Sierra 
Morena sont présentés en détail et discutée, du point de vue des champs de déformation finie 

résultant de l'interférence entre le gonflement des plutons et la déformation régionale. 
L'exemple des leucogranites de Bretagne Méridionale (Ch, 7) est utilisé pour traiter le pro­
blème des effets relatifs du gonflement et d'un cisaillement transcurrent sur la forme tridi­
mensionnelle des plutons, et la chronologie relative des deux phénomènes. Enfin, le chapitre 8 
tente de synthétiser lee résultats acquis sur le thème de l'interférence et d'en discuter les 
caractéristiques générales et les implications. 



1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 

1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 

1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 

1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 
1 

1 
1 
1 
1 

1 
1 

1 

1 

1 
1 



4.1 INTRODUCTION 

4 MODELES CINEMATIQUES DE PLUTONS 

"1 th.i.n.k :tha,t moJ..t ge.o.tog.Ut-6 a.t .ôOme. :Ume -Ln 

the..i.Jr. c.MeeJr. become i.nte.Jtu.ted -i..n g1t~ 
a.nd, judgùtg Mom pMt WJt-i..üngJ.. on th.i-6 topi.c., 
-i..t J..e.~ that one .{..() attowed c.on.ô-i..de~tab.te. poe­
tic. Uc.e.YL.ôe. when deo.Ung wUh li" • 

W.S. FVFE \1971 J 

De nombreuses études structurales, sur le terrain, ainsi que des études géophysiques 
ont montré que les plutons épizonaux ont très souvent, en profondeur, une forme de "mongolfiè­
re" ou de "goutte d 1 eau inversée", plus ou moins aplatie dans un plan horizontal. L 1 éventail 
des formes résultantes, de la "carotte" au 11champignon", est correctement expliquépar des mo­
dèles diapiriques expérimentaux dans lesquels on fait varier les contrastes de densité et de 
viscosité entre le diapir et sa matrice (WHITEHEAD & LUTHER 1975, WOIDT 1978, Cf, Introduction 
générale). 

Les études de terrain ont également montré, et depuis fort longtemps (CLDOS 1923), 
que les roches de l'encaissant étaient intensément déformées è proximité des contacts des plu­
tons (ex : MARTIN 1953, COMPTON 1955, AKAAD 1956, HUTCHINSDN 1960, MC COLL 1964, SYLVESTER 
1964, MARRE 1973, BARRIERE 1976, SYLVESTER & al, 1978). Cet effet est le plus souvent désigné, 
dans la littérature, sous l'appellation d'~U4ion 6o~tcée. A cause de l'impression de bruta­
lité du phénomène que donne ce terme, et parce qu'il n'a jamais été clairement défini 9 il se­
rait souhaitable de l'abandonner. Cette proposition est d'autant plus justifiée que l'envelop­
pe interne des plutons est, comme l'encaissant, fortement distendue (RAMSAY 1975, 1991, BAR­
RIERE 1976, HOLDER 1979), En conséquence, 1 'image du baU.on gonü.tan.t ( "Ballooning", MARTIN 
1953) parait plus appropriée. 

Dans ce chapitre nous essayerons de cerner les effets cinématiques liés à l'ascen­
sion de globules ou mongolfières et à leur gonflement afin de pouvoir ultérieurement en étu­
dier les interférences avec la déformation régionale, 
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4.2 RHEOLOGIE DES MAGMAS PENDANT LA MISE EN PLACE DES PLUTONS 

Les études pétrologiques montrent que certains plutons granitiques se sont mis en 
place à des températures supérieures à celle du liquidus, c'est-à-dire dans un état probable­
ment voisin de l'état liquide. L'étude des textures montre. par ailleurs et notamment dana la 
bordure des plutons, que la fabrique de nombreux granites s' est développée alors que le mag­
ma était fortement sinon totalement cristallisé (Cf. PITCHER & BERGER 1972). Les études ré­
centes (HOLDER 1979, RAMSAY 1981) de la déformation des enclaves dans certains plutons mon­
trent que, dans la bordure, enclaves et granites ont subi ensemble une forte déformation duc­
tile tandis que dans le coeur des plutons les enclaves n'apparaissent pas déformées. Sur la 
base de mesures quantitatives de la déformation ductile enregistrée par les enclaves, ces au­
teurs interprètent la déformation de la bordure comme le résultat d'arrivées successives de 
magma liquide au coeur du pluton. A chaque pulsation magmatique, l'enveloppe est distendue, 
et au cours de cette distension radiale le granite se refroidit et devientprogressivementplus 

rigide. D'autres critères telle que la mise en pla~e de dykes synplutoniques (RODDICK 1965, 
DIDIER 1973) montrent également qu'une partie au moins de la fabrique des granites peut se dé­
velopper à l'état quasi-solide. Enfin, à partir de modèles physiques expérimentaux RAMBERG 
(1970) a argumenté le fait qu'il n'était pas nécessaire que le magma soit liquide pour obtenir 
des diapirs granitiques. 

Ces quelques remarques tendent à montrer que l'état rhéologique des granites pendant 
la mise en place des plutons peut être très variable, et qu'il est hors de propos de postuler 
un comportement rhéologique a priori pour l'ensemble des granites observables dans la croûte 

continentale. 

L'approche développée dans cette partie du mémoire étant essentiellement cinémati­
que nous pouvons nous dispenser de ces considérations rhéologiques, qui ont cependant une 

grande importance lorsque l'on s'intéresse à la mise en place d'un magma granitoïde particu­
lier dans un contexte géologique et tectonique précis. Certains aspects thermiques de ce pro­
blème et leurs incidences sur l'évolution des instabilités gravitaires seront discutés plus 
loin (Ch. 9), 

4.3 ASCENSION ET GONFLEMENT 

Deux modèles d'association d'ascension et de gonflement d'un diapir peuvent être 
distingués selon que le diapir reste ou non relié à sa source pendant la montée. 

Le premier (GROUT 1945, FYFE 1970, WHITEHEAD & LUTHER 1975, MARSH 1976, 1979, WOIDT 
1978, modèle B, MARSH & KANTHA 1979) considère la forme d'une goutte qui très rapidement se 
détache de sa source et monte dans la surcharge, Cette goutte inversée et peu allongée, 

peut se tasser légèrement sur elle-même pendant la montée mais ce n'est que lorsqu'elle s'ar­
rête, sous l'effet d'un obstacle ou d'une diminution de son contraste de densité avec la sur­
charge, que ce tassement ("gonflement") intervient de façon importante (Fig. 4.1). Des exem­
ples de terrain (ex : SYLVESTER & al. 1978) concordent tout à fait avec ce modèle. Par ail­
leurs, HANMER & VIGNERESSE (1980) ont interprété la présence d'un matériel plus hétérogène, 
riche en enclaves, à l'intérieur d'un pluton leucogranitique comme un effet de l'intrusion 
de la qtJeue du diapir dans sa tête. Une variante à ce modèle consiste en une émission succes­
sive de gouttes venant se pénétrer l'une après l'autre dans leur site de mise en place. Il 



Fig. 4.1 Un schéma possible dugon­
flement d'un pluton lors de sa mise 
en place sous une couche très com­
pétente faisant obstacle à sa mon­
tée. 

dans le modèle de l~OIDT (1980) et 44/1 dans 
de terrain (ex : HOLDER 1979) montrent que 

de pulsations successives. Il est possible 
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n'existe pas à ma connaissance d'exemple inter­
prété dans ce sens. Toutefois, celui décrit par 

HANMER & VIGNERESSE (1980) n'est pas incompatible 
avec un tel modèle, 

Le second modèle (WHITEHEAD & LUTHER 
1975, WOIDT 1978, modèle A) considère une goutte 
très allongée, qui reste reliée à sa source par 

un tube fin pendant son ascension. WHITEHEAD & 
LUTHER (1975, p. 711) ont montré que le volume 
de la goutte augmente ("gonflement") pendant la 
montée, et donnent une formulation quantitative de 

ce changement de volume. Pour que le diapir puis­
se ainsi être nourri conti~uellement pendant son 
ascension, il faut que le contraste de viscosité 
surcharge 1 source soit élevé ; u1/u2 = 100/1 

celui de WHITEHEAD & LUTHER (1975). Des exemples 
le magma arrive dans certains plutons sous forme 

que ce second modèle puisse leur être appliqué, 
bien qu'il ne s'agisse pas, comme dans les modèles expérimentaux, d'un nourrissage continu. 
Un test, qui n'a jamais été réalisé, serait de vérifier par une analyse quantitative de la dé­
formation que le taux de gonflement de l'encaissant est plus faible que celui de l'enveloppe 
interne du pluton. Ceci prouverait que le pluton a gonflé avant son arrivée dans le site de 

mise en place. 

4.4 LA DEFORMATION PENDANT LE GONFLEMENT 

A partir de mesures de déformation réalisées uniquement dans le pluton RAMSAY (1975, 
1980) a conçu un modèle de gonflement sphéroïdal. La justification de ce choix réside essen­
tiellement dans le fait que les mesures de déformation effectuées sur le terrain donnent des 
ellipsoïdes en galette K ~ 0, Il est toutefois important de noter que certains exemples de 
terrain montrent une gradation complète de formes d'ellipsoïde de déformation allant de l'a­

platissement (1 < K < 0) à la constriction (1 < K < ~) (ex :DAVIDSON 1980). 

SCHWERDTNER (1972) et MORGAN (1980) considérant le problème des déformations dans 

l'encaissant ont basé leur modèle sur la distension d'un cylindre. Ils obtiennent ainsi les 
variations de la déformation finie globale dane l'encaissant. 

Aucun de ces deux modèles n'est totalement satisfaisant, dans la mesure où ils ne 

considèrent chacun que la déformation soit de l'intérieur, soit de l'extérieur du pluton, 
Comme nous l'avons signalé plus haut les observations de terrain montrent (ex : PITCHER & 
BERGER 1972, Ch, 8) que l'enveloppe interne peut être distendue en même temps que l'encais­
sant. C'est la raison pour laquelle on propose ici un modèle de gonflement qui associe défor­
mation interne et externe du pluton. 

4 , 4 1 MODELE DE GONFLEMENT CIRCULAIRE 

Dans un milieu élastique infini de pression extérieure nulle, les déplacements in­
finitésimaux liés aux variations de diamètre, d'un trou cylindrique sous pression, sont pro-
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-portionnels à l'inverse de la distance au centre du trou. Par analogie, nous avons utilisé, 
dans le modèle présenté ici, une loi arbitraire de déplacement de la forme : 

Ur = Q 
r (4.1) 

où (comparé avec l'équation (11) de JAEGER & COOK 1969, p. 129) Ur est le déplacement radial 
d'un point situé à une distance r du centre du trou, et où G est un facteur de gonflement. 
D'après l'équation (4,1), Ur et r sont des longueurs (1), G est donc nécessairement exprimé en 
unités de longueur au carré (12 ). Dans le modèle présenté ici, le rayon du pluton n'est pas 
fixé a priori et le milieu est. inf inio Il n'a donc pas été possible d'exprimer les longueurs 
de façon non-dimensionnelle. On a donc réalisé les calculs avec des unités de longueur arbi­
traire, L'application à un cas réel est donné au chapitre suivant. 

Dans le modèle, le pluton de section horizontale circulaire subit une distension ra­
diale selon la loi (4.1). Après gonflement du pluton, un point quelconque initialement situé 

à une distance r du centre du pluton, est déplacé à une distance r' tel que : 

r 2 + G r'::: r +Ur:::-
r 

(4.2) 

Cette équation présente un minimum lorsque la dérivé première de r' s'annule 

G dr' ::: 1 ~ ? = o (4.3) 

ou r :: .-:!: iG 

Seule la valeur positive de r existe. Tous les points tels que r < IG ont des déplacements fi­
nis aberrants. Par exemple, si 1 'on prend deux points voisins tel que r soit respectivement ju­
ste supérieur et inférieur à IG, le point avec r < IG est déplacé plus loin du centre du plu­
ton, que l'autre. Ceci est incompatible avec l'hypothèse d'un milieu continu. Aussi tous les 
points tels que r < IG sont éliminés pendant le calcul. Le "trou" qui en résulte n'est qu'un 
artefact de calcul sans conséquence sur les résultats. 

··o···· . •. : : :: : : : : 
. . . . . . . . 

Fig. 4.2 Grille 25 x 25 utilisée pour 
les calculs. des modèles (Ch. 4 et 6), 
Le contour d'un pluton est représenté 
au centre de la grille à titre d'exem­
ple. 

Fig. 4,3 Détermination des gradients de 
déformation, 
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A l'aide de l'équation de déplacement (4.1), on déforme, pour différentes valeurs 
de G, une grille carrée 25 x 25 au centre de laquelle est situé le pluton (Fig, 4.2). Tout 

point de coordonnées (X, Y) dans cette grille est déplacé radialement. Ses coordonnées devien­
nent alors (X', Y') : 

x• "' [~] Cos a, (4.4a) 
r 

Y' :: (~] Sin Cl'.. (4.4b) 
r 

où r :: (X 2 + Y2 ) 112 et où et est 1 'angle entre le rayon considéré et l'axe X du système de cool:-­
données. 

En considérant la déformation homogène pour chaque maille de cette grille, on peut 

calculer l'état de déformation finie à partir de la grille déformée, Connaissant les positions 
initiale (X, Y) et finale (X', Y') des points de la grille, on détermine les gradients de dé­
formation a, b, c, et d (Fig. 4.3) selon la convention utilisée par RAMSAY (1967, p. 57). a et 
b sont les composantes de déformation longitudinale parallèles aux axes X et Y ; b et c sont 
les composantes de déformation cisaillante, Soit : 

en 

X' :: a X+ b Y, 

Y' :: c X+ dY. 

inversant, on obtient 

x :: dX' - bY' 
ad - be 

y -eX' + aY' :: 
ad - be 

: 

En prenant l'équation d'un cercle 1 

et en substituant (4.6) dans (4.7), on obtient : 

(c 2 + d2 ) X12 - 2 (ac +bd) X'Y' + (a2 + b2 ) Y' 2 :: (ad - bc) 2 , 

qui est l'équation de l'ellipse de déformation. 

(4.5a) 

(4.5b) 

(4.6a) 

(4.6b) 

(4.7) 

(4.8) 

Cette équation (4.8) réécrite sous forme matricielle (EFIMOV 1966, RAMBERG 1975) 

devient 

c2 + d2 - (ac + bd) x• 
(X', Y') • 

-z;-
= 1 ' 

(4.9) 
- (ac+ bd) Y' 

1::. 

où 1::. = (ad - bd) 2 

Les axes principaux (À 1 > À2) de l'ellipse de déformation finie peuvent être obte­
nus directement à partir des valeurs propres El et E2 de la matrice carrée de l'équation (4.9) 
Soient 1 

Àl :: 1 1 15, (4.10a) 
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Àz ::: 1 1 m. (4.10b) 

Les orientations des axes principaux correspondent aux vecteurs propres de la ma­

trice carrée. 

Dans ce modèle où les déplacements sont bidimensionnels, on ne peut calculer, en 
toute rigueur, qu'une déformation bidimensionnelle. Toutefois, on note que la surface des élé­
ments dela grille ne ~ardent pas une surface constante au cours de la déformation, Nous avons 
donc calculé le troisième axe de l'ellipsoïde de déformation (),. 3) en faisant 1 'hypothèse d'un 
changement de volume nul, et en admettant que la surface concernée par le calcul reste plane 
au cours de la déformation 

(4.11) 

La figure 4.4 représente, dans une coupe verticale, la déformation d'une grille à 

maille carrée. On a progressivement supprimé les éléments les plus proches du centre du plu­
ton, ceux-ci étant trop intensément déformés pour être clairement représentés, On note un su­
répaississement croissant de la grille au fur et à mesure que G s'accroit. 

distance ou centre du pluton 

7.0 

~ 6.0 

5.0 ni( 

~ 
axe du ptuto.;_ 

4.0 

3.0 

2.0 • 1 •l] 
1.0 • • • 0 
0.0 • • • • • G 

Fig. 4.4 Coupe verticale. radiale de la 
grille à maille carrée, montrant les 
variations de l'extension verticale 
pour différentes 11aleurs de G, 

La figure 4,5 donne une évaluation quantitative 
des extensions principales (1 + el) et (1 + e:3) en 
fonction de la distance au centre du pluton. Les 
courbes en trait gras montrent, pour différentes 
valeurs de G, que 1 'extension principale (1 +el) 
et le raccourcissement principal ( 1 + e:3) dimi­
nuent fortement lorsque l'on s'écarte du pluton. 
On constate en outre que la direction d'extension 
principale, qui est toujours horizontale pour les 
plus faibles valeurs d'extension, devient verti­
cale lorsque l'extension dépasse une valeur cri­
tique variant de 100% pour G = 0,5 à 60fo pour G 
= 7,0.Ce point est particulièrement intéressant 
dans la mesure où sur le terrain il correspon­
drait à un basculement de la linéation d'étire­
ment d'une position verticale à une position ho­
rizontale lorsque l'on s'écarte du centre du plu­
ton. Les courbes en trait fin représentent le dé­
placement radial pendant le gonflement progressif 
(valeurs croissantes de G) • 

Le paramètre de forme de l'ellipsoïde de 
la déformation finie est représenté par K. On 
constate tout d'abord (Fig. 4.6) que K ne varie 
qu'entre 0 et 1, c'est-à-dire que la déformation 
finie évolue entre l'aplatissement et la défor­
mation plane, Les courbes en trait gras montrent, 
pour différentes valeurs de gonflement G, que la 

déformation finie passe de l'aplatissement à la déformation plane lorsque l'on s'écarte du 
centre du pluton. Les courbes en pointillés montrent par ailleurs que ce passage aplatisse-
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Fig. 4.5 Courbes de variation radiale des axes princi­
paux (1 +11) et (1 + 13), de la déformation finie, 
pour différentes valeurs de G, 

-ment -déformation plane est corrélable avec la diminution de l'intensité du raccourcissement. 
Pour un raccourcissement supérieur 12.5% la déformation est toujours comprise dans le champ de 
l'aplatissement (0,7 < K < l.O), Les courbes en trait fin correspondent aux déplacements ra­
diaux associés avec les variations de K. Le champ en figuré grisé représente la zone à direc­
tion d'extension verticale. 

Les courbes représentant l'augmentation du rayon du pluton au cours d'un gonflement 
G progressif (tig, 4.7) admettent .une courbe enveloppe unique, de type parabolique G = ar 2 , 

Ceci s pour conséquence que pour les faibles valeurs de G la vitesse de croissance du rayon 
des plutons à faible :rayon initial est beaucoup plus forte que celle des plutons à fort rayon 
initial, En outre, on constate qu~ lorsque G s'accro!~ des plutons de rayon initial différent 
prennent un rayon final identique donné par la courbe enveloppe. 

Il est intéressant de définir la largeur L de la zone raccourcie de plus de 25%, 
dans la mesure où au-delà de ce seuil une schistosité, visible sur le terrain, est susceptible 
de se développer, et où en-deçà de ce seuil la déformation est difficile à détecter par de 
simples observations de terrain. La tig. 4.8a montre pour différentes valeurs de G la varia­
tion de L en fonction de At, augmentation du rayon du pluton. On constate que pour des valeurs 
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Fig. 4.6 Variations radiales de la valeur 
du paramètre K de l'ellipsoïde de d4for• 
mation pour diffirentes valeurs de G, 
En trait pointill4 fin, difflrentes va­
leurs de raccourcissement, 
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Fig. 4.7 Augmentation du rayon du plu­
ton pour diffErentes valeurs initiales 
de ce rayon, en fonction de G, 

de Ar supérieures à 75% l'augmentation de L se stabilise, en fonction de la variation du rayon 
du pluton. 

Sur la Fig. 4,8b laa courbes en trait fin représentent les variations de L en fonc­
tion de la variation du rayon r' du pluton pour différentes valeurs initiales de celui-ci, 
Les courbes en trait gras correspondent à différentes augmentations Ar du rayon initial. 
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courcie à plus de 25%. a) en fonction de l'aug­
mentation du rayon Ar. b) en fonction du rayon 
du pluton. 
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4.42 UTILISATIONS ET LIMITES DU MODELE 

Ce modèle peut être utilisé dans deux directions. Il nous donne tout d'abord une 
illustration quantitative de la déformation progressive due au gonflement d'un pluton. Il per­
met, d'autre part, de oalculer à partir de mesures de déformation réalisées sur le terrain, 
la valeur du gonflement réalisé lors de la mise en place d'un pluton. Il suffit pour cela de 
disposer de quelques mesures sur une radiale du pluton que l'on ajuste avec l'une des cow·bes 
théoriques calculées. Une application en est donnée au chapitre suivant pour le granite de 
Flamanville. Etant donné que le modèle théorique n'est pas dimensionné, quant aux distances 
au centre du pluton, il faut réaliser l'ajustement en tenant compte des distances relatives 
entre les différents points de mesure et non pas des distances absolues, 

Enfin, il faut rappeler que ce modèle considère les déplacements dans le plan du 
gonflement maximum du pluton. Son application quantitative se trouve donc limitée au CE!S des 
plutons dénudés aux environs de leur diamètre maximal. 

4.43 MODELE DE GONFLEMENT ELLIPTIQUE 

Lorsque le milieu dans lequel le pluton se met en place est homogène et isotrope du 
point de vue de ses propriétés rhéologiques, le gonflement du pluton est circulaire. Par con­
tre, si le milieu n'est pas homogène et isotrope le gonflement du pluton est contrôlé par les 
hétérogénéités rhéologiques et mécaniques. La cinématique du gonflement est alors d'autant 
plus complexe que l'hétérogénéité du milieu est elle-même complexe. Sans entrer dans le détail 
de ces complexités, il est possible d'envisager un certain nombre de configurations géologi­
ques type pouvant entrainer une hétérogénéité rhéologique et mécanique, telles que celles dues 
à des gradients de température, des superpositions de formations lithologiques à propriétés 
rhéologiques différentes, l'existence de structures (failles, plis, etc,,.) antérieures à la 

mise en place. 

Dans un cas de milieu rhéologiquement hétérogène le pluton gonfle préférentiellement 
ou plus rapidement, dans la direction des zones les plus déformables. Prenons le cas simple 
d'un milieu présentant une anisotropie dans le plan horizontal de sorte que le gonflement soit 
elliptique. Pour simuler cette situation on remplace G par Ge : 

Ge = G (Sin 2 a+ (B2 /A2 ) Cos 2 a)V2 (4.12) 

où A et B sont respectivement des facteurs de proportionnalité du gonflement suivant les axes 
Y et X et où Il est l'angle que fait une direction de gonflement donnée par rapport à X. 

Les variations des paramètres 1<, 1 + "e.l, l + e3, et 1 'orientation de la trace du 

plan d'aplatissement sont représentées sur la Fig. 4.9 pour G = 3,0 et A/8 = 0,75, 

Bien que ce modèle ne présente, outre l'ellipticité de la variation des différents 
paramètres représentés, auc1Jne particularité par rapport au modèle de gonflement circulaire 
précédent, on verra plus loin (Ch. 6) qu'il donne des résultats significativement différents 
lorsque le gonflement interfère avec une déformation régionale, 

4.44 CONCLUSIONS 

On retiendra de ce modèle dans lequel les déplacements radiaux liés au gonflement 
d'un pluton sont inversement proportionnels à la distance au centre du pluton 



G= 3.0 A/ 8 = 0.75 

Fig, 4.9 Exemple de gonflement ellip­
tique pour un rapport axial A/B = 
0.75 et G = 3,0, 
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(1) que 1 'intensité de la déformation décro.tt 
très fortement lorsque l'on s'éloigne du centre 
du pluton. 

(2) et que l'ellipsoïde de déformation passe du 
type aplatissement dans les zones les plus inten­
sément déformées au type déformation plane dans 
les zones les moins déformées. 



5.1 INTRODUCTION 

5 LE GRANITE DE FLAMANVILLE 

UN DIAPIR SYNTECTONIQUE. 

Intrusif dans les séries paléozoïques du Nord~Ouest du Cotentin (cf. GRANDOR 1961), 
le granite de Flamanville est classiquement considéré comme un granite post-tectonique 
(MARTIN 1953), son intrusion scellant l'histoire hercynienne de cette région. 

La pétrographie et la structure de ce pluton granitique ont fait l'objet de nombreu­
ses études, si bien qu'il est l'un des exemples de 11 granites circonscrits" (RAGUIN 1957) les 
mieux connus à ce jour et parmi les plus utilisés dans les manuels. Les travaux les plus an­
ciens (BIGOT 1887, MICHEL-LEVY 1894, JEREMINE 1931) ont permis de mettre en évidence sa nature 
magmatique et son âge post-dévonien inférieur. Plus récemment, MARTIN (1953) è partir d'une 
étude de la structure interne et des déformations de l'encaissant a montré que ce pluton se 
mettait progressivement en place è la manière d'un ballon gonflant. FOURMARIER et al, (1962) 
ont fait remarquer que le développement de la schistosité dans le synclinal de Siouville et 
autour du granite paraissait contrôlé par l'anomalie thermique associée au granite. Reprenant 
cette étude de la schistosité dans les sédiments paléozoïques voisinant le granite, LEDRU & 
BRU'N (1977) en montrE:.rat que, puisque la schistosité se développait dans l'anomalie thermique 
du granite et était en même temps plan axial du synclinal de Siouville, la mise en place du 

pluton était au moins en partie synchrone de la déformation régionale, c'est-à-dire syntecto­
nique. 

Dans le chapitret on trouvera l'essentiel de l'analyse de LEDRU et BRUN (1977) com­
plétée par une discussion des effets relatifs·du diapirisme et de la déformation régionale. 

5.2 LE CONTEXTE GEOLOGIQUE 

Le granite de Flamanville s'est mis en place dans les formations cambre-dévoniennes 
du flanc sud du synclinal de Siouville (Fig, 5.1a), Sans entrer dans le détail de la lithostra­
tigraphie de cette région (cf. GRAINDDR 1963), rappelons-en brièvement les principaux termes 
successifs (Fig. 5.1b). La sédimentation paléozoïque débute, au Cambrien, par une épaisse for­
mation d'arkoses puis une alternance de schistes et de grès. L'Ordovicien est représenté par 
le Grès Armoricain, les Schistes à Calymènes et les Grès de May ; le Silurien par les Grès 
Culminants et des schistes ampéliteux, et enfin le Dévonien par une formation composite de cal­
caires, grès et schistes, Les formations siluriennes et dévoniennes ne sont présentes que dans 
l'environnement immédiat du granite de Flamanville. 
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Fig. 5.1 Carte géologique sommaire des environs du granite de Flamanville (a) et cou­
pe subméridienne du synclinal de Siouville (b) (d'après GRAINDOR 1961). 

Le synclinal de Siouville, déversé vers le SE, a une orientation axiale ENE-WSW et 
son flanc septentrional est localement inversé. Les formations pélitiques sont caractérisées 

par une schistosité variant du type fracture au type schistosité de flux. Cette schistosité, 

dont les pendages varient de la verticale à 50° vers le secteur Nord, montre régionalement 
une disposition de plan axial dans le synclinal de Siouville. 

5.3 LA ZONATION DE LA CRISTALLINITE DE L'ILLITE 

Comme pour la plupart des plutons granitiques, le granite de Flamanville est ceintu­

ré par une zone de métamorphisme de contact de 0,5 à 1,0 km de large (MARTIN 1953, 

SALEB-ROUFAIEL 1962, LEDRU 1977). Cette zone étroite s'insère dans une anomalie thermique 
beaucoup plus étendue qu'il est possible de mettre en évidence par l'étude de la cristallini­

té des micas néoformés, et plus particulièrement de l'illite. 

La méthode décrite en détail par LE CORRE (1978) consiste en une déterminat.ion par 
diffractométrie X, du degré de perfectionnement du réseau cristallin des minéraux phylliteux 

du type illite-phengite-muscovite (voir bibliographie détaillée in LE CORRE 1975, 1978). On 

extrait par décantation, après un broyage fin, la fraction minérale inférieure à 2 ~· On réa­
lise ensuite à partir de cette fraction un dépat orienté qui est introduit dans le diffracto-

o 
mètre. L'indice de cr istallini té est donné par la largeur du pic à 10 A, mesuré à moitié de 
la hauteur dans des conditions expérimentales bien précises (cf. LE CORRE 1975, 1978), 
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Fig, 5.2. Cristallinité comparée des micas dioctaédriques dans les formations schis­
teuses paléozoïques du synclinal de Siouville (d'après LEDRU 1977), 

Les 40 mesures effectuées (LEDRU 1977) sont réparties dans trois formations de 
schistes paléozoïques : les schistes cambriens, les schistes à calymènes de l'Ordovicien 
moyen, et les schistes culminants du Silurien (Fig. 5.1). Le traitement uniforme des résultats 
doit être fait avec prudence, d'abord parce que les illites d'origine sédimentaire peuvent 
avoir un indice de cristallinité variable, ensuite parce que l'altération de minéraux de méta­
morphisme telle que l'andalousite peut donner naissance à de nombreux micas dont la cristalli­
nité n'a aucun rapport avec les conditions du métamorphisme prograde. Les mesures reportées 
sur un diagramme d'Esquevin (1969) (Fig. 5.2) montrent une faible dispersion du rapport 
1002/1001 (~~0 à 0~~6). Les micas étudiés sont de type phengite et biotite, Le stock d'illite 
peut donc être considéré comme relativement stable durant la sédimentation paléozoïque, au 
moins pour les formations considérées. On constate également que, bien que l'héritage sédimen-
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Fig, 5.3 Carte d'isocristallinité des micas (a) et carte typologique de la schistosité (b) 
(d'apr~s LEDRU 1977 0 LEDRU & BRUN 1977). 
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taire soit probablement différent, on obtient pour les trois formations le même éventail de 

largeur de pic. L'ensemble des valeurs de largeur de pic se situe entre 4 et 9, c'est-à-dire 
dans le champ du métamorphisme (DUNOYER DE SEGONZAC 1969, LE CORRE 1975). 

Le contour cartographique des zones d'isovaleurs (inférieur à 5, compris entre 5 et 

6, et supérieur à 6) met en évidence deux zones d'anomalie, l'une ceinturant le granite et 
1 •autre bordant le flanc nord du synclinal de Siouville (Fig. 5.3a). On constate, en outre, 

que la zone de valeur intermédiaire suit la base du grès armoricain, ce qui traduit vraisem­

blablement le rôle d'é~an thetmique de cette formation. 

5.4 FRONTS ET TRAJECTOIRES DE SCHISTOSITE 

5.41 METHODE 

Pour plus de cent stations, réparties de façon homogène sur le secteur étudié 

(fig. 5.1), nous avons mesuré la position de la schistosité, direction et pendage, et détermi­

né au microscope, le type de cette schistosité selon la classification suivante : 

- Sc~4ité de 6~~e. dont les microlithona conservent les caractères de la stratifica­

tion ; 
- Sc~o~~té de ~~on, qui provient d'un microflambage de la surface de stratification 

avec individualisation progressive d'un plan d'anisotropie dans les flancs de microplis ; 

- Sch~o4lté de 6lux, dans laquelle les minéraux phylliteux sont fortement orientés et les 

grains de quartz aplatis, 

Le passage progressif, sans hiatus ni superposition, de l'un à l'autre de ces trois 

types de schistosité a été observé sur plusieurs transversales convergentes vers le granite. 

5.42 LES FRONTS DE SCHISTOSITE 

Les fronts de schistosité de crénulation et de flux matérialisent cartographiquement 
la répartition des différents types de schistosité, Le front de schistosité de flux détermine 

deux secteurs (Fig. 5,3b) , l'un entourant le granite plus largement au Nord qu'au Sud, l'au­

tre apparaissant dans la charnière du Synclinal de Siouville. Le front de schistosité de cré­

nulation contourne le granite au Sud et à l'Est, et suit approximativement le Grès Armoricain­

vers le Nord-Est. 

L'identité des cartes de front de schistosité (fig, 5.3) et d'isovaleur de cristal­

linité de l'illite montre le rôle de la chaleur dans le développement de la schistosité. Ce 

phénomène a déjà été abondamment illustré par FOURMARIER, et plus particulièr·ement par 

FOURMARIER et al. (1962) dans le cas du Synclinal de Siouville. Comme le passage, de l'un à 

l'autre, des trois types de schistosité distingués dans cette étude est continu, on peut pen­

ser que les secteurs affectés par la schistosité de flux ont d'abord été caractérisés par une 

schistosité de crénulation. Nous en déduisons donc que le 6~o~t de ..ach~zo~~ de ~érw~on 

t.Jta.duJ.t fu uMme gén~ale. d 1 une anomai.J..e. thrvt.m.<.que et qu.e le nM/U: de ..flC~~i..té de. 6fux y 

de..u.-i.ne deux ma.x.-Lma -i.n.tVme.}.) • 
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5,43 LES TRAJECTOIRES DE SCHISTOSITE 

On obtient les trajectoires de schistosité, en dessinant sur la carte les courbes­
enveloppes des directions de la schistosité en chaque point. Dans la partie septentrionale du 
synclinal (Fig. 5. 4), les trajectoires ont une direction moyenne Est-Ouest et montrent une 
disposition en éventail. Dans la partie méridionale, elles sont courbes, se moulent autour du 
granite et, au Sud, ~ecoupent le contact et p~ent en co~é géomé~~que à la ~uetu4e 
pianai4e du g~anlte. Cette particularité peut être également observée à petite échelle 
(MARTIN 1953) lorsqu'il existe des apophyses du granite dans l'encaissant (Fig. 5.5). 

TRAJECTOIRES 
Of SCHISTOSITE 

~SdlistOS1fé 

·~.,_ 75 Str~ure mttme 
'··-~du oronlte v Point triple 

Fig.5.4 Carte des trajectoires de schis­
tosité. Les chiffres indiquent la valeur 
moyenne du pendage, 

3 m. 

Fig.S.s Détail des relations existant 
entre la fabrique du granite et la fo­
liation de l'encaissant au niveau du 
contact (Anse de Seiotot) (d'après 
MARTIN 1953), 

La transition progressive d'un secteur à l'autre et l'existence d'une zone neutre 
(Fig. 5.4) montrent le caractère unique de la schistosité sur l'ensemble du secteur étudié. 
En d'autres termes, les déformations visibles à la périphérie immédiate du granite ne sont 
pas superposées à une déformation régionale, postérieurement à celle-ci, mais au contraire se 
développent en même temps qu'elle, Ce synchronisme peut être vérifié indirectement à l'Est du 
granite : la schietoeité y est subméridienne et ne recoupe ni n'est recoupée par une seconde 
schistosité d'orientation Est-Ouest comme celle visible dans le secteur septentrional du 
Synclinal de Siouville. 

Les trajectoires de schistosité étant, au Nord, parallèles au plan axial du syncli­
nal et moulant, au Sud, les contours du granite avec formation d'une zone neutre et passage 

local à la structure de flux du granite, l 1~~~on du g~~ d~ Flamanviet~ ~au moi~, 
en paAtie, contempo~ain~ du ~accoU4~ement ~égicnal ayant donné naissance aux plis du Nord 

du Cotentin. 

L'étude des fronts et des trajectoires de schistosité autour du granite de 

Flamanville montre donc que le développement de la schistosité dans le Synclinal de Siouville 
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est contrôlé par l'anomalie thermique accompagnant l'intrusion du granite et que cette intru­
sion est, au moins en partie, synchrone du raccourcissement régional. Ce granite n'est donc en 
aucun cas post-tectonique (MARTIN 1953, FOURMARIER et al. 1962) et il n'existe pas, comme 
l'écrivait MARTIN (1953), un intervalle défini de temps entre ces deux phénomènes. 

5.5 LA DEFORMATION AU CONTACT DU PLUTON 

C'est sur la cOte, entre Mont-St-Pierre et l'Anse de Sciotot, que les déformations 
proches du contact du pluton sont le plus spectaculaires et le plus facilement observables. 

Ces déformations, qui varient d'un type lithologique à l'autre, sont caractérisées 
par une schistoaité, une linéation d'étirement, la distorsion d'objets anté ou syn-métamor­
phes, du boudinage et des plis. Nous ne détaillerons pas les systèmes de fractures et de 
joints, également spectaculaires, mais déjà remarquablement décrits par MARTIN (1953). 

5.51 LE PLAN D'APLATISSEMENT 

Suivant le type de la roche, le degré de métamorphisme et la proximité du contact, 
le plan d'aplatissement se présente sous des aspects variables. 

Dans les formations dévoniennes, visibles de Mont-St-Pierre à la mine, on peut ob­
server une évolution depuis une schistasité de pression - dissolution avec aplatissement des 
nombreuses figures de charges qui y caractérisent les alternances schiste-gréseuses jusqu'à 
une très intense foliation, avec transposition de la stratification, dans les calcaires et 
grès au contact du granite. 

Dans la zone de métamorphisme de contact intense, l'orientation préférentielle des 
micas est oblitérée par la recristallisation. Le plan d'aplatissement apparait toutefois très 
clairement, souligné par l'orientation 
des agglomérats décimétriques de grenat 
et les taches de cornéennes sombres 
d'origine pélitique dans les cornéennes 
plus claires à grenat-pyroxène et am­

phibole. 

5,52 LA DIRECTION D'ETIREMENT 

La linéation d'étirement est 
très rarement pénétrative, sauf dans 

des filons de microgranite et d'apHte 
dans l'Anse de Sciotot. Le plus sou­
vent, ce sant des objets discrets qui 
permettent de la mettre en évidence ; 
dans les schistes, cambriens et ordovi­
ciens, ce sont les taches de métamor­
phisme andalousite ou cordiérite ; dans 
les formations calcaires et gréseuses 
du Dévonien ce sant des corrugations Fig. 5.6 Carte des linéations. 

LIN cATIONS 

--._ L1nea!!an 1frrtr~ŒICtron 
( ~ChlstôSIIt/ MfOlificatJO(I) 

-unérwonrJ'étirern&nf 
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des surfaces de banc perpendiculaire à des petites fentes,spécialement dans les charnières de 
plis ; dans les niveaux de minerai de fer dévonien ce sont des fossiles (brachiopodes) et lo­
calement des oolithes. 

Les linéations ont toujours un plongement inférieur à 40° et sont subparallèles aux 
axes de plis lorsque ceux-ci ont pu être observés. Cartographiquement, les linéations d'étire­
ment sont subparallèles à la bordure du pluton (Fig. 5.6). On constate en outre que le sens 
de plongement qui est régulier, montre une culmination à !'Est du pluton et un point bas à 

l'Ouest. 

5,53 LES PLIS 

Les plis mineurs sont les structures les plus spectaculaires observables au contact 
du pluton (Fig. 5.7). Dans l'Anse de Sciotot, au Sud du pluton, ce sont des plis très serrés, 
de type semblable, légèrement déversés vers le Sud et à axes extrêmement rectilignes plongeant 
légèrement vers l'Ouest. Dans le port de Dielette, les plis qui sont droits, moyennement ou~ 
verts, de type concentrique aplatis, ont fréquemment une géométrie non cylindrique se tradui­
sant par des variations du plongement axial, vers le secteur Ouest. 

Fig, 5,7 ~lis dans la zone de métamorphisme de contact. A gauche. Anse de Sciotot. A 
droite, Dielette. 

Les plis mineurs de Dielette, de longueur d'onde métrique à décamétrique, font par­
tie d'un périsynclinal kilométrique à surface axiale courbe moulant le contour occidental du 
pluton (fig. 5.8). La géométrie de ce périsynclinal partiellement immergé est particulièrement 
bien connue,d'une par~ grâce àl'excellente résolution des photographies aériennes da ce sec­
teur et, d'autre part, grâce aux travaux miniers réalisés pour l'exploitation de la magnétite 
des niveaux de minerai de fer dévonien dans la mine de Dielette. Ces travaux miniers ont per-
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Fig, 5.8 Carte synthétique des plis dans le 
secteur de Flamanville. Croix : traces 
axiales des anticlinaux. Tiretés : traces 
axiales des synclinaux, 

mis par leurs galeries de "travers 
blancs" d'obtenir une coupe verticale 
précise du périclinal (Fig. 5.9a), A 
l'aide de cette coupe, on peut évaluer 
la valeur du raccourcissement horizontal 
à travers la zone de contact, en faisant 
le rapport de la longueur originale des 
couches sur celle de leur projection ho­
rizontale (Fig. 5,9b). Le raccourcisse­
ment pour cent ainsi obtenu est une éva­
luation minimale, d'une part, à cause 
des imprécisions de la méthode et, d'au­
tre part, parce que cette méthode ne 
tient pas compte de la déformation in­
terne superposée aux plis notamment pour 
la mesure réalisée à proximité immédiate 
du contact (cf. SALEEB-ROUFAIEL 1961, 
p. 112), La courbe de variation du ra-

Contact du :-1 , 
granite 84%~. 

-82% 
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eo­
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a 

Fig. 5.9 Coupe du périsynclinal marginal à l'Ouest du pluton (a) (d'après SALEEB-· 
ROUFAIEL 1962), Variations du raccourcissement horizontal le long de la coupe (b), 
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courcissement en fonction de la distance (Fig. 5.9b) montre, par extrapolation, que le ra­
courcissement au contact du pluton est de 84 % et que celui.ci chute à 48 % à 500 rn du con­
tact. 

A plus grande échelle, on constate que la surface axiale des plis du synclinal de 
Siouville s'infléchit à l'approche du pluton, pour tendre à se paralléliser avec son contact 
(Fig. 5,8). 

5.6 LA CINEMATIQUE DE MISE EN PLACE : DISCUSSION 

Par une observation minutieuse dea structures dans le pluton et à son contact, 
MARTIN (195~) a conclu à une intrusion suivie d'un gonflement : "Thus the granite expanded, 
each foliation plane in the plastic hornfels and flow-plane in the granite was distended in 
all directions within these planes, like the skin of a growing balloon", Ce modèle reste par­
faitement valide, Cependant, comme nous l'avons démontré plus haut, la conclusion émise par 
MARTIN (195~) qu'il existe un intervalle défini de temps entre la mise en place du granite et 
la déformation régionale est erronée, Nous nous proposons donc de montrer ici que le gonfle­
ment du pluton lui-même est en partie contrOlé par la déformation régionale et de discuter 
des effets relatifs des deux phénomènes. 

S, 61 LE GONFLEMENT DU PLUTON 

En utilisant le modèle de gonflement développé précédemment (Ch. 4) et à partir du 
gradient de raccourcissement radial déterminé sur la coupe du périclinal (Fig. 5.9b), il est 
possible d'évaluer au moins une partie de l'augmentation de surface du pluton au niveau d'é· 
rosion actuel. 

Sur le diagramme représentant les variations de raccourcissement en fonction de la 
distance au centre du pluton (Fig. 4.5), on reporte les valeurs obtenues sur la coupe du pé­

riclinal (Fig. 5.9b), Etant donné que 
pour le calcul du diagramme théorique 
on a utilisé des valeurs arbitraires 

G 
25 

150% 
i 
& 

Fig. 5.10 Ajustement de la courbe de raccourcis­
. sement obtenue pour le périsynclinal (Fig. 5.9) 
aux courbes théoriques calculées (Fig, 4.S). 

non-dimensionnées, le report ne peut 
être fait qu'à partir de proportions. 
On sait que les raccourcissements 
sont de 82 % à ~,020 km du centre du 
pluton et que de 48 % à ~,460 km. On 
cherche le meilleur ajustement gra­
phique de ces deux valeurs extrêmes 
des valeurs intermédiaires avec l'une 
des courbes calculées (Fig, 5.10), 
Ceci nous donne une valeur de G = 1,5 
et noue permet de calculer le rayon 
du pluton avant le gonflement. 

r 2+ G 
r' =r-
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d'où 

2 

Le rayon r = 0,65 km, étant inférieur à IG, est hors hypothèse (cf. Ch, 4). Nous retenons donc 
pour r la valeur 2,35 km soit une augmentation de 21 % de r et de 39 % de la surface du pluton. 

A titre indicatif, il faut noter que les valeurs obtenues à l'aide des modèles de 
MORGAN (1980) et RAMSAY (1981) sont identiques entre elles, soit de 60 r. pour l'augmentation 
du rayon et de 88 ~• pour l'augmentation de la surf ace. 

Pour obtenir l'allure du pluton avant cet incrément de gonflement, on peut utiliser 
la carte des trajectoires des directions principales de raccourcissement, à condition de faire 

l'hypothèse de l'invariance de ces trajectoires (déformation irrotationnelle) (HOSSACK 1978, 
COBBOLD 1979) (Fig, 5.11). Cette carte a été obtenue en traçant une série de trajectoires or­
thogonales aux trajectoires du plan d'aplatissement à intervalle régulier à partir de la tra­
jectoire la plus interne du pluton (Fig. 5.4). On détermine la position initiale du contact 
le long de la trajectoire de raccourcissement selon laquelle la détermination du gonflement a 

été faite. Puis on trace, à partir de ce point, la nouvelle position du contour du pluton, ce 
qui correspond à la trajectoire du plan d'aplatissement passant par ce point. Pour la bordure 
sud du pluton, ce contour doit être corrigé étant donné qu'il est, en cet endroit, oblique 

aux trajectoires de schistosité (Fig. 5.4). La figure obtenue n'est probablement qu'approxima­
tive puisqu'on ne disposait d'évaluation quantitative du raccourcissement que sur une seule 
coupe radiale du pluton. Cependant, étant donnéeladensité de mesures de schistosité obtenue 
dans l'encaissant (LEDRU & BRUN 1977) et de foliation dans le granite (MARTIN 1953), nous 
sommes en droit de penser que les cartes des trajectoires de direction principale de déforma­
tion finie sont suffisamment fiables pour autoriser une telle reconstitution. 

contour final 
du pluton \ \ 

contour obtenu \ , 
en enlevant , __ .,...._-1-""-L 
21% de 
raccourcissement' 
radial 

, /trajectoire des directions 
~~ de raccourcissement 

\ 1 igne de courbure 
1 11 maximum des trajectoires 

Fig. 5.11 Estimation du contour du pluton avant gonflement, 
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5.62 GONFLEMENT ET LINEATION D'ETIREMENT 

Les mesures d'anisotropie de susceptibilité magnétique réalisées dans les faciès de 
bordure du pluton (VA~! DER VOO & KLOOTWIJK 1972) montrent que le grand axe de l'ellipsoïde d'a­

nisotropie de susceptibilité occupe une po si tian subverti. cale et que la magnitude du grand 

axe et de 1 'axe intermédiaire ne diffèrent que t.rès peu. Ceci montre que la direction pr incl­

pale d'extension est subverticale, et que l'ellipsoïde de fabrique du granite (et probable­
ment de la déformation) est caractérisé par un indice de symétrie K proche de zéro. Comme 

nous l'avons vu précédemment, la direction d'étirement dans l'encaissant est en moyenne sub­

horizontale. Il y a donc basculement de la position de la direction principale d'extension à 

proximité du contact pluton - encai-;,sant, et un parallèle peut être établi avec le modèle de 

gonflement décrit au chapitre précédent (cf Fig. 4.5 et 4.6). Comme pour le modèle, la défor­

mation est proche de l'aplatissement vrai (K = 0) lorsque la direction principale d'étirement 
est verticale (Fig, 4.6). 

5.63 L'INFLUENCE DE LA LITHOLOGIE SUR LA FORME DU PLUTON 

Les trajectoires de direction de raccourcissement montrent au Nord du pluton une in­

flexion systématique (Fig. 5.11). La ligne des points d'inflexion s'écarte du contour du plu­

ton au niveau des unités gréseuses (grès armoricain et grès silurien). Les trajectoires de 

schistosité au Sud du pluton recoupent son contour entre ces deux mêmes unités, tandis qu'au­

dessus et au-dessous de ces unités on note une concordance entre trajectoire et contour. Ces 
deux faits, ainsi que le resserrement du contour cartographique du pluton, à l'Est, au niveau 

du grès armoricain, soulignent le rOle important des unités lithologiques compétentes de 

l'encaissant pendant le gonflement du pluton. 

Il est donc logique d'en conclure que les unités compétentes, et plus particulière­

ment le grès armoricain, ont contrôlé le gonflement du pluton pendant sa mise en place et sont 

donc, de ce fait, partiellement responsables de sa forme. 

Pour extrapoler ces conclusions en trois dimensions, il faut considérer les varia­

tions de pendage de la schistosité. Au Nord, au Sud, et à l'Ouest du pluton, les pendages sont 

verticaux ou convergeants vers le plu­

ton, tandis qu'ils sont divergeants à 

Fig.5.12 Coupes montrant l'allure de la schisto­
sité dans le synclinal de Siouville et autour du 
pluton, et la forme probable du pluton en profon­
deur, 

l'Est (Fig. 5.4). 

En considérant que cette 

schistosité et les plis qui l'accompa­

gnent résultent du gonflement du plu­

ton, on peut dessiner, en coupe, la 

forme approximative du pluton en pro­

fondeur (Fig. 5.12). Pour estimer la 
diminution de diamètre en profondeur, 

nous avons également utilisé : a) le 

contour avant gonflement qui représen­

te, au moins à l'aplomb des contacts 

Nord, Sud et Ouest, une valeur minima­
le du diamètre du pluton à avoir 
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"percé" le grès armoricain, et b) la position et le pendage apparent régional du grès armori­
cain (GRAINDOR 1961) au niveau des coupes (Fig. 5.12). 

5.64 L'INTERFERENCE DEFORMATION REGIONALE - DIAPIRISME 

L'étude des fronts et trajectoires de schistosité a montré que diapirisme et défor­
mation régionale sont, au moins en parti(~ synchrones, La discussion ci-dessus concernant la 
mise en place du pluton montre que le gonflement est contrôlé par la lithologie de l'encais­
sant et surtout par le grès armoricain, Or, comme on le constate sur les coupes synthétiques 
(Fig. 5.12), le Grès Armoricain avait déjà un pendage non négligeable quand le pluton l'a tra­
versé. La mise en place s'est donc faite au cours de la déformation régionale à un moment où 
le plissement régional était suffisamment avancé pour avoir donné aux formations paléozoïques 

un pendage moyen régional de 20° à 30° NW sur le flanc sud du Synclinal de Siouville. Ce pen­
dage moyen vers le Nord-Ouest s'accorde bien avec l'existence du périsynclinal le long du con­
tact ouest du pluton (Fig, 5.8) et avec l'allure générale des linéations autour du pluton 

(F'ig. 5.6). 

En conclusion, le Granite de Flamanville doit être considéré comme un granite synci­
nématique, au sens le plus strict du terme, même si la mise en place est relativement tardive 
dans l'histoire de la déformation régionale. Outre certaines particularités, attribuables aux 
hétérogénéités lithologiques (rhéologiques) de l'encaissant, le schéma général des trajectoi­
res de déformation finie traduit l'interférence des déformations résultant du gonflement du 
pluton, pendant sa mise en place, et de la déformation régionale synchrone. 



6 CHAMPS DE DEFORMATION FINIE DUS A L'INTERFERENCE 

DU GONFLEMENT DES PLUTONS ET DE LA DEFORMATION 

REGIONALE. APPLICATION AUX GRANITOIDES HERCYNIENS 

DE LA SIERRA MORENA OCCIDENTALE (ESPAGNE!. 

6.1 INTRODUCTION 

Dans ce chapitre, on examinera le cas des plutons qui se mettent en place pendant 
que l'encaissant subit une déformation à forte composante cisaillante. De nombreux travaux ré­
cents montrent que la croate continentale est affectée, pendant l'orogenèse, par de puissants 
cisaillements transcurrents ou tangentiels, ou simultanément transcurrents et tangentiels. La 

' chaine hercynienne en est un exemple didactique (BOUCHEZ & BLAIZE 1976, BERTHE et al 1979 a et 
b, BURG & MATTE 1978, BURG et al. 1980 1 IGLESIAS & CHOUKROUNE 1980), Les granitoïdes de la 
Sierra Morena Occidentale, situés entre la bordure septentrionale de la zone de cisaillement 
senestre de Badajoz-Cordoue et les nappes de Fregenal de la Sierra, permettent d'illustrer à 

la fois le cas du cisaillement tangentiel et celui d'un cisaillement transcurrent (BRUN & PONS 
1979, 1981, aous presse, PONS & BRUN 1979). 

A l'aide d'un modèle mathématique, on définira d'abord les caractéristiques des 
champs de déformation finie résultant de l'interférence d'un cisaillement tranacurrent et du 
gonflement d'un pluton. On les comparera ensuite avec le cas des plutons de la Sierra Morena. 

y 

x 

Fig. 6.1 Diplaeement des points dans un 
modUe d'interfirenee du gonflement d'un 
pluton (vecteur de diplaeement radial Ur) 
et d1 un cisaillement simple (vecteur de 
déplacement U)t). Voir explication dans le 
texte. 

6.2 UN MODELE MATHEMATIQUE D'INTERFERENCE EN­
TRE GONFLEMPJT ET CISAlLLEfviENT SIMPLE 

Dans ce modèle cinématique, les dé­
placements correspondant au cisaillement sim­
ple sont superposés à ceux du gonflement d'un 
pluton (Ch. 4). Le champ de déplacement ainsi 
obtenu est ensuite utilisé pour calculer le 
champ de déformation finie. 

6.21 EQUATIONS DE DEFLACEMENT 

Le pluton est situé au centre d'une 
grille à maille carrée 25 x 25 (Fig. 4.2). 
Chaque point (X • Y) de cette grille subit un 
déplacement radial Ur et un déplacement laté­
ral parallèle à l'axe X du système de coordon­
nées (Fig, 6.1). Les relations entre les coor-

*Travail rialisé dans le cadre de l'A'W N° 4061 du CNRS "Tectonophysique 1979 11 projet "In­
teractions diapirisme-cisaillement dans la croate continentale", 
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Fig. 6.3 Trajectoires du plan d'aplatissement 
et position des points triples pour un gonfle­
ment elliptique, y et G idem. Fig, 6,2, A et B 
sont les augmentations du rayon suivant Y et x. 

Fig. 6.2 Trajectoires du plan d'aplatissement 
et position des points triples relative au con­
tour du pluton. y indique l'intensité du cisail­
lement, R est le rapport rayon initial du plu~ 
ton sur largeur du modêle et G est le rapport 
augmentation du rayon ·sur largeur du modèle. 

données initiales (X, Y) et finales (X', Y') d'un point pour un déplacement radial (gonflement) 
sont : 

X' = lr2; Gl Cos a, 

y' :: 1 rz ; G 1 Sin a' 

(6.la) 

(6.1b) 

où a est l'angle entre le rayon joignant le point au centre du système de coordonnée et l'axe X, 
r = ~rxz + yz). 

Les déplacements correspondant au cisaillement simple sont 

Ux = yY' , 

Uy :: 0 

où y :: tg\jJ, Iii étant l'ançJle de distorsion (Fig. 6.1), 

En combinant (6.1) et (6,2), an obtient les coordonnées finales (X", Y") 

X" - lr2 ; Gl (Cos a + y Sin a) 

Y" :: JLpl Sin a , 

(6.Za) 
(6.2b) 

(6.3a) 

(6,3b) 
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Dans un premier type de modèle, pour différentes valeurs de G et de y, on calcule la 
position finale de 625 points de la grille à l'aide des équations (6.3a) et (6.3b). Connaissant 
les positions initiales (X, Y) et finales (X", Y") des points du réseau, on calcule ensuite la 
déformation finie pour chaque maille de la grille (cf Ch. 4). 

Dans un second type de modèle, le gonflement du pluton est elliptique. Le pluton a 
initialement une section horizontale légèrement elliptique. Les incréments de gonflement ulté­
rieurs sont, pour un rayon donné de cette ellipse initiale, proportionnels à la longueur du 
rayon. Le paramètre G doit donc être remplacé dans l'équation (6.3) par Ge 

1 
Cos2a) ;a, (6.4) 

où A et B sont respectivement des facteurs de proportionnalité des axes de l'ellipse initiale 
suivant Y et X. 

6. 22 FORME DU PLUTON 

Lorsque le gonflement est circulaire la forme finale de la section du pluton est el­
liptique. Le rapport axial de cette ellipse correspond au rapport axial de l'ellipse de défor-
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Fig. 6.4 Etat de dê.foflUtion finie pour des valeurs croissantes de y et G pour un gon­
fletnent circulaire. a) ét b) Cartes du par&dtre K (K .. ('),1/À2 - 1) 1 (À2/Às ... O. 
avec )-. 1 > 1-. 2 > ÀS; FL:mN 196·2). e) et d} Carte d' isovaleur du petit axe de 1 'ellipsoi• 
de de dEformation ().. 3 ). e) et f) position hcrrizontale (tiri) ou verticale (point) du 
grand axe de l'ellipsoide de d'formation (Àl)• 
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mation du cisaillement simple (Fig. 6.2). La surface de l'ellipse est proportionnelle au rayon 
initial du pluton avant gonflement Ret au paramètre de gonflement G (Fig. 6.2). Lorsque le 
gonflement est elliptique, la forme finale de la section du pluton peut être plus complexe. 
Elle est quasi elliptique si le rapport A/B est proche de 1 (Fig. 6.3b). Elle devient une el­
lipse resserrée dans sa partie médiane lorsque le rapport A/B décroît (Fig. 6.3a). 

6.23 TRAJECTOIRES DU PLAN PRINCIPAL D'APLATISSEMENT ET POINTS TRIPLES 

Pour chaque point de coordonnées (X", Y"), on a dessiné l'orientation du plan princi­

.pal d'aplatissement (Figs. 6.4 et 6.5). La trace du plan À1Àa forme des courbes elliptiques 
fermées dans l'environnement immédiat du pluton et devient rapidement linéaire lorsque l'on 
s'en écarte. Aux extrémités des courbes elliptiques, on note l'existence de deux points tri­
ples. En fonction des valeurs de R et G, les points triples peuvent être externes ou internes 
au pluton (Fig. 6.2). La position interne correspond à une faible valeur de gonflement, et ré­
ciproquement une position externe correspond à une valeur élevée de gonflement. Lorsque le 
gonflement est elliptique, les points triples ont une position légèrement asymétrique par rap­
port à l'allongement du pluton (Fig. 6.3), Dans ce cas, les trajectoires du plan d'aplatisse­
ment montrent une obliquité régulière sur la trace du pluton. 
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Fig, 6.5 Etat de déformation finie pour un gonflement elliptique, a) Carte du paramè­
tre K. b) Carte d'isovaleur du petit axe de l'ellipsol:de de déformation C\ 3 ), c) Posi­
tion horizontale (tiré) ou verticale (point) du grand axe de 1 1ellipsolde de déforma­
tion (À 1), 
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6 , 24 POSITION DE ÀJ. 

Le grand axe de l'ellipsoïde de déformation est pratiquement partout horizontal. On 
note cependant qu'il tend à devenir vertical dans une zone très réduite située sur le bord in­
terne de la zone du point triple, par référence à la bordure du pluton (Fig. 6.4e, f et Fig. 
6.5c). 

6.25 VARIATIONS DE L'ELLIPSOlDE DE DEFORl".LATION 

On a représenté les variations de la forme de l'ellipsoïde de déformation par celles 
du paramètre K (FLINN 1962), Les cartes d'isovaleurs de K montrent que l'environnement immé­
diat du pluton est presque partout caractérisé par de l'aplatissement (0 < K < o, 7) (Fig. 6.4 
a, b et Fig. 6.5a), En dehors de cette zone, la déformation est de type déformation plane (au 
sens large 0,7 < K < 1). La comparaison des cartes de K pour des gonflements circulaires (Fig. 
6.4a) et elliptiques (Fig. 6.5a) montre que les variations ne sont que légèrement différentes. 

Aux extrémités du pluton près des points triples, on relève dans le domaine de l'a­
platissement une anomalie position locale de K (Fig. 6.4 a et Fig. 6.5 a). Lorsque la déformation 
croit, cette anomalie est caractérisée par de la constriction. On constate que l'anomalie con­
tient le point triple mais pas en son centre. Ceci montre clairement que les points triples ne 
sont pas des points neutres de ~formation finie (RAMSAY 1967, p. 147, DIETERICH 1969, ROBERTS 
& STROt>IGARD 1972), Dans le cas présent, les points triples correspondent à cl' étroites zones de 
constriction et non pas à des zonas de déformation nulle (comparer avec la discussion du Ch.3). 

6.26 VARIATIONS D'INTENSITE DE LA DEFORMATION 

Prenons comme référence la valeur de As correspondant uniquement au cisaillement 
simple dans chaque modèle. Les cartes des valeurs de As montrent que les zones situées contre 
les bordures allongées des plutons sont caractérisées par une anomalie positive de raccourcis­
sement et les zones situées aux extrémités des plutons, par une anomalie négative (Fig. 6.4 c, 
d et Fig. 6.5 b). Les zones d'anomalie négative sont situées à proximité des points triples, 
mais ne lui sont pas superposées (Fig. 6,4 c, d et Fig. 6.5 b). 

Dans ce modèle, on n'a considéré que l'interférence d'un gonflement avec un cisail­
lement transcurrent. Les résultats peuvent être facilement extrapolés au cas d'un cisaillement 
tangentiel. 

6.3 L'INTERFERENCE DEFORMATION REGIONALE / DIAPIRISME DANS L'ANTICLINAL DE BURGUILLOS (SIERRA 
MORENA OCCIDENTALE) 

6.31 LES PLUTONS 

Le segment hncynien sud-ibérique (Sierra Morena Occidentale) présente une alternan­
ce de ceintures métamorphiques oo les plutons de granitoïdes eont très nombreux. L'anticlinal 
de Burguillos Monestiero (Fig. 6.6) en constitue une, orientée NW-SE et déversée vers le SW 
(BARD 1969), Parmi les nombreux plutons qui y sont représentés, nous n'avons étudié en détail 
l'environnement structural que de quatre d'entre eux : Salvatierra, Burguillos del Cerro, 
Brovales et Valencia del Ventoso (fig. 6.6). Ces plutons se sont mis en place dans la séquence 



96 

\\ \ '·<,·,,· 

\ '\, 

N 

1 

Fig. 6.6 Environnement structural des plutons de l'anticlinal de Burguilloa, (1) Orien­
tations de la foliation dans la zone de cisaillement de Badajoz-Cordoue, (2) Sédiments 
précambriens de l'Anticlinal de Burguillos, (3) Failles inverses. 

gréso-pélitique protérozoïque qui constitue le coeur de l'anticlinal de Burguillos. Seule la 

terminaison méridionale du Massif de Brovales recoupe les calcaires cambriens du flanc SW de 

l'anticlinal. 

Les quatre plutons ont une forme approximativement elliptique dont l'allongement 

maximal pr.âsente une obliquité variable par rapport à 1 'axe de 1 'anticlinal. Les massifs de 

Burguillos, Valencia et Brovales sont allongés plus ou moins perpendiculairement à l'anticli­

nal et sont caractérisés par une zonation des types lithologiques autour d'un noyau, excentré 

vers le NE, de roches plus basiques (PONS 1975). Leur structure interne, litage de composition 

dans les variétés gabbroîques et alignement des éléments planaires (Fig. 6.7), est également 
excentrée, Ces particularités montrent qu'il s 1 agit de dômes largement déversés vers le S~J ou 

SS\~, c'est-à-dire la direction de déversement de l'anticlinal. Il faut noter que les structu­
res linéaires internes sont également alignées dans cette direction (PONS en préparation). Le 

Massif de Salvatierra diffère singulièrement des massifs précédents par son allongement paral­
lèle à l'axe de l'anticlinal et sa structure interne helicitique, 
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Fig. 6.7 Exemples de fabrique planaire dans des faciès granodioritiques du Massif de 
Burguillos. A droite, fabrique très diffuse soulignée par l'allongement des enclaves. 
A gauche, fabrique nette en haut de la photographie, passant à une fabrique très in­
tense vers la partie inférieure. 

Lee compositions variées de ces plutons, essentiellement gabbroique et dioritique 
pour celui de Burguillos, intermédiaire pour ceux de Valencia et Brovales, et granitique pour 
celui de Salvatierra, tendent à démontrer une différentiation croissante dans une tendance 
calco .. alcaline unique. L'ordre de mise en place pourrait correspondre à cet ordre de diffé­
rentiation. Les données géochronologigues (DUPONT et al sous presse) confirment cette inter­
prétation et, de plus, indiquent que la période de mise en place est contemporaine de la tec­
tonique hercynienne, conclusion obtenue antérieurement par l'analyse structurale (BRUN & PONS 
1979, PONS & BRUN 1979), 

NAPPES n· ALCONCHfL -
FREGé'NAl DE LA SI~RRA 

SW 

AtiTtCLINAL DE 
8U~GUILLOS MOIIESTI!I!O 

0 

ZON[ lie CISAILlEMENT 
DE BADAJOZ - CORDOVE 

10km 

IllE 

Fig. 6.8 Coupe schématique montrant les relations structural'es entre les principales 
unités tectoniques de la région étudiée. 
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Fig. 6.9 Trajectoires de schistosité dans l'Anticlinal de Burguillos. F.S. est le 
front de schistosité, 

6.32 LE CONTEXTE TECTONIQUE 

L'Anticlinal de Burguillos-Moniestiero est situé entre deux unités tectoniques majeu­
res du segment hercynien sud-ibérique : la zone de cisaillement Badajoz-Cordoue et les nappes 
de Fregenal de la Sierra (Fig. 6,6). L'Anticlinal de Burguillos est probablement la zone de ra­
cine des nappes de Fregenal. Dans ces nappes, deux phases de déformation distinctes ont été 
distinguées par VAUCHEZ (1975). La première qui correspond à la mise en place des nappes est 

caractérisée par des plis couchés et une schistosité sub-horizontale. Les caractéristiques de 
la seconde sont principalement une schistoaité verticale d'orientation NW-SE et des plis 
droits donnant avec les plis de première phase des interférences cartographiques de type 3 

(RAMSAY 1962). 

La zone de cisaillement de Badajoz-Cordoue, caractérisée par un sens de cisaille­
ment senestre, affecte des sédiments protérozoiques et des granites hercyniens sur plusieurs 
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Fig, 6.10 Variation de pendage de la schistositi et la fabrique planaire des plutons 
dans l 1Anticlinal de Burguillos, Les cercles et les tiris reprisentent les pendages 
respectivement horizontaux et verticaux. Deux classes de pendage intermidiaires sont 
repris:enties par des ellipses. Les zones c:aracUrisées par une sc::bistosité borizonta• 
le ou peu pentie apparaissent plus sombres que les zones l foliation aubverticale, 

kilOI'Ilàtres de large (el.ADlER & lAURENT 1974, BURG et al. 1980). Entre Santa Marta et 
Almendralejo, la foliation des blaetomylonites montre un pendage faible sur plusieurs kilomè~ 
tres et devient progressivement verticale vera la limite NE de la zone (tig. 6.8), 

La linéstion d'etirement étant toujours subhorizontale dans ,cette zone, le pendage 
faible de la foliation indique probablement une légère tendance au chevauchement du bloc NE 
sur le bloc SW pendant le fonctionnement de la zone, Entre Usagre et llera, la foliation hori­
zontale est recoupés perdes zones à foliation verticale et affectée par des plis dont l'axe 
est parallèle à la linéation d'etirement. Ceci montre que la composante tangentielle est pré· 
coce dans l'histoire de le déformation. lee variations latérales de la déformation d'une coupe 
à 11 autre la long de la zone, et les variations temporelles, caractérisées pst une transi ti on 
d'un régime transcurrent - chevauchant à un régime purement transcurrent montre la complexité 
de le déformation dana cette zone de ciseillement dominant senestre. 
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Dans l'Anticlinal de Surguillos, les unités cambriennes basales et les sédiments pro­
térozoïques sont affectés par .une déformation hétérogène pénétrative. Les hétérogénéités peuvent 

être détectées dans les orientations des directions principales de déformation finie et les va­
riations d'intensité de la déformation. La cartographie de la schistosité et de la linéation 
d'étirement permet de démontrer que les hétérogénéités de la déformation finie sont spatiale­
ment liées à la forme des plutons, 

6.33 LES TRAJECTOIRES DE SCIUSTOSITE 

Des mesures systématiques de la schiatosité qnt été réalisées dans les roches sédimen­
taires, Quand des marqueurs de la déformation étaient présenta (clastes sédimentaires, galets, 
pellets, fossiles, taches de métamorphisme de contact), on a pu vérifier que la schistoaité 
était parallèle au plan d'aplatissement. Dans les roches plutoniques, on a mesuré, sur le ter­
rain, le plan d'orientation préférentielle des minéraux. Même lorsque ce plan n'est que faiblement 
apparent, on a vérifié qu'il correspondait également au plan d'aplatissement des enclaves 
(Fig. 6.7). Ceci a été confirmé par l'analyse pétrofabrique (PONS 1975). Etant donné que la 
schistosité des roches sédimentaires aussi bien que l'orientation préférentielle planaire des 
roches éruptives correspond au plan d'aplatissement, nous avons reporté sur une carte unique les 
mesures réalisées dans les deux types de roches (Fig, 6.9). En dehors de la zone des plutons., la 
schistosité a une direction NW-SE parallèle à l'axe de l'anticlinal. Des perturbations systéma­
tiques de direction· apparaissent au contact des plutons et dans les zones situées entre les plu­
tons. Autour des plutons, la schistosité tend à se paralléliser avec les contacts, et la transi­
tion entre 1 'orientation régionale et 1' orientation du c.ontact est progressive et est localement 
caractérisée par des points triples plus ou moins bien définis selon la densité des mesures. On 
note également que, lorsque la schistosité est oblique au contact des plutons, elle prolonge 

géométriquement la structure interne de ceux-ci. 

Fig.6,l 1 Plan de schistosité subverties­
le portant une linéation d'étirement pa­
rallêle à la ligne de plus grande pe~te 
du plan, dans une formation cambrienne 
grêso-pélitique, au Sud de Brovales. 

Fig. 6.12 Section horizontale de plis 
asymétriques èans des schistes cambriens, 
à la bordure SW du Massif de Brovales. 
ces plis déforment une schistositê an­
térieure et sont compatibles avec une. 
composante de cisaillement senestre, 
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La carte des pendages de la schistosité (Fig. 6.10) montre que la zone localisée en­

tre les plutons de Brovales Burguillos et Valencia est caractérisée par des pendages faibles 

OLI intermédiaires. Les zones localisées au NW et au SE de ce groupe de pluton sont caractéri­

sées par une schistosité subverticale. 

6.34 LA LINEATION D'ETIREMENT 

Dans les sédiments protérozoiques, la linéation d'étirement (Fig, 6.11) peut être 

mise en évidence par l'étirement des, .grains de quartz et des taches de métamorphisme de contact 

(cordiérite, andalousite), ou par l'alignement des minéraux. Les observations de terrain per-

28 

't 

~ t ~· 
~ • i~' 

5'\\ ~~ . 
\ \ 

\--•o\ 

" 

1 

1 . 

~ao / 

Fig. 6.13 Carte des linéations d'étirement. Le plongement est indiqué par un chiffre. 
Les traits fins donnent l'allure gén!.\rale des trajectoires d'étirement principal. 
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met tant d 'affirmer que 1 'étirement est le plU$ itlt&n$1t dana l$ ;Qne l1JCI$liaû ant:re ln plu .. 

tons de Brovalee, Burguillos et Valencia. La carte dea trajectoires de la linéiatiGn d'étire• 
ment (fig. 6.13) montre que cette zone est aueai cuactél'iaée pu Ul1lll orientation moyenne 
NE-SW contrastant avec l'orientation NW·SE è l'aKtérieur de cette zone. 

6.35 LES SUPERPOSITIONS DE STRUCTURES MESOSCOPIQUBS 

Des superpositions de structures mésoscopiquas ont pu être observées dana la zone 
localisée entre lee plutona de Brovalea, Burguillos et Valencia, zone par ailleurs cuactêd­
sée, c0111111e nous l'avons vu, par une anDII!llllie d'orientation de la sehistuai té et de la linéa ... 
tion d'étirement et par une anomalie de pendage de la schistosité. 

Dans cette zone, la Foliation et la linéation sont localement déformées par dea plis 
asymétriques régulièrement déversés vers le NW et dont les axes sont pual!èlea ou légèralltent 
obliques à la linéation d'étirement. Pour la plupart dès plia observée, ceuK-ci étaient appa­
remment liés è dea hétérogénéités initiales telles que dykes de roches éruptives ou veines da 

quart% (fig. 6.12), et étaient associés à une achistosiU da crénulation. Des observations 
identiques ont été Faites au SW de la "queue" du pluton de Brovales (fig. 6.6) et autour du 
pluton de Jerez, o~ la Foliation montre également un pendage faible. 

6.36 LA DEFORMATION PROGRESSIVE DANS L'ANTICLINAL DE BURGUILLOS 

La déformation dans l'Anticlinal de Burguillos était, jusqu'à présent, décrite comme 
le résultat d'une superposition de deux phases distinctes, et la mise en place des plutons con­
sidérée postérieure à la seconde déformation (BARD 1965, 1969), Les données présentées ci-des­
sus permettent de montrer que la mise en place des plutons est syncinématique et que la défor­
mation est progressive plutOt que superposée. 

L'existence de points triples dana les trajectoires de schiatosité et l'obliquité lo­
cale de ces trajectoires par rapport au contact des plutons démontre le synchronisme de la mise 
en place des plutons et de la déformation régionale (LEDRU & BRUN 1977, BRUN & PONS 1979), En 
prenant en compte les caractéristiques des cartes de schistosité (Fig. 6.9 et 6.10) et de li­
néation (Fig. 6.13), de l'existence locale de superpositions de structures mésoscopiques ainsi 
que les données pétrologiques et géochronologiques mentionnées plus haut, nous pouvons proposer 
le schéma de déformation progressive suivant. 

La déformation régionale débute par une composante tangentielle vers le SW donnant 
naissance à un anticlinal déversé. Les plutons da Burguillos, Valencia et probablement aussi de 
Brovales se mettent en place pendant cet épisode. L'anomalie thermique associée favorise le dé­

veloppement d'une schistosité horizontal~ ou à pendage faible vers le N~ et d'une linéation 
d'étirement plongeant vers le NE. Les plutons s'étirent dans cette dirËÎction d'autant plus que 
leur ascencion est ralenti~ sinon stoppé~ par les calcaires cambriens. Cet épisode précoce peut 
être mis en relation avec la tendance au chevauchement observée dans la zone de cisaillement de 
Badajoz-Cordoue et avec la mise en place des nappes de Fregenal. 

Dans le prolongement de ce premier épisode, la déformation se poursuit mais avec une 
composante cisaillante essentiellement transcurrente parallèle à l'axe de l'anticlinal. La 
schistosité se développe alors verticalement et la linéation d'étirement appara1t subparallèle 
à l'axe de l'anticlinal avec des plongements NW ou SE, Le pluton de Salvatierra qui se met en 
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place pendant ce second épisode est étiré le long de l'axe de l'anticlinal. Sa structure inter­

ne helicitique (Fig. 6.9) atteste d'une composante de cisaillement senestre. Dans les zones 

ayant subi le développement antérieur d'une foliation à faible pendage, des plis se développent 

dont 1 'asymétrie et le déversement vers le NvJ at testent également d'une composante de cisaille­

ment senestre (comparer avec Fig. 6.3b). l'extrémité méridionale du pluton de Brovales est for­

tement déformée dans une zone de cisaillement intense. Le pluton prend alors cartographiquement 
' la forme caractéristique d'une goutte asymétrique (BERTHE et al. 1979). Ce second épisode peut 

être mis en relation avec un comportement essentiellement transcurrent de la zone de cisaille­

ment de Badajoz-Cordoue, et probablement avec la seconde phase de déformation dans les nappes 

de F regenal. 

Il n'a pas été trouvé de limite claire entre les domaines à schistosité verticale et 

à faible pendage. La transition appara1t, au contraire, continue. La déformation dans l'Anti­

clinal de Burguillos peut être, de ce fait, interprété comme un phénomène progressif donnant 

naissance à des structures superposées. 

6.37 LES DEUX TYPES D'INTERFERENCE GONFLEMENT 1 CISAILLEMENT 

La déformation associée à la mise en place des plutons de l'Anticlinal de Burguillos 

peut être résumée par deux types distincts d'interférence diapirisme 1 cisaillement (Fig. 6.14). 

Le type A, qui correspond aux plutons de Burguillos et de Valencia, résulte d'une in­

terférence entre un cisaillement tangentiel et le gonflement d'un pluton, Le type 8, qui cor­

respond au pluton de Salvatierra, résulte d'une interférence entre un cisaillement transcurrent 

et le gonflement d'un pluton, Les caractéristiques de chacun des deux types sont résumées sur 

le figure 6.14. Ces deux types distincts ont en commun l'existence de points triples de schis-

CARACTERISTIQUES 
COMMUNES 

PDinl tripi!J 

Obliquilés 10eo1es 
du pion X Y sur 
ki limite 
pluton • ençoissant 

MODELE A 
Type : Burguillos • Valencia 

ORIENTATION du PLUTON Sub.orlllogoool à i'm e1t l'onlielinol 

PENDAGE Dl! PLAN X Y 
DANS L' ENCAISSANT 

TRAJECTOIRE DU PLAN 
DANS LE PLUTON 

Nul ou inlermédiOire 

Excentrique 

MODELE B 
Type : Solvotierro 

Sub. parnltèle è l'axe 4e 1 onhclinol 

Vert leal 

Helicitiqus 

LINEATION D'ETIREMENT SUI>.orfllogonal à ta direction du plan xv Sub.poroll;le ù la directiOn du Pkm XY 

COMPOSANTE DE 
CISAILLEMENT TANGENTIEL TRANSCURRENT 

Fig, 6, 14 Les deux modililes d' interfl:lrence gonflement 1 cisaillement régional repré• 
s.enth dans l'Anticlinal de Burguillos. 
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tosité et des obliquités locales de la schistosité S\JI' les contacts. Ils diffèrent dans l'o­
rientation relative des plutons et de la direction régionale de la schistosité, dans le pendage 
de la schistosité, et l'allure de la structure interne des plutons. Le pluton de Brovales peut 
être assimilé au type A dans es partie NE. 

6.4 DISCUSSION 

Le modèle mathématique d'interférence entre cisaillement et gonflement présenté dans 
ce chapitre est purement cinématique et ne considère que dea déplacements bidimensionnels dans 
le plan du plue grand diamètre des plutons, Pour être plus réaliste, le modèle devrait, en ou­
tre, prendre en compte les effets mécaniques, tels que ceux dus aux gradients de viscosité au­
tour des plutons, et la nature nécessairement tridimensionnelle des déplacements liée au gon­
flement. Malgré ces restrictions, ce modèle simple permet, dès à présent, d'expliquer un cer­
tain nombre des caractéristiques structurales observées sur le terrain. 

Premièrement, le modèle confirme l'interprétation, proposée antérieurement, sur de 
simples arguments de terrain, des points triples de schistosité en tant que conséquence d'une 
interférence entre le gonflement d'un pluton et une déformation régionale (LEDRU & BRUN 1977 1 

9RUN & PONS 1979). Il donne en outre une explication de la position relative des points tri­
ples et des contacts des plutons (Fige, 6.2 à 6.5). 

Deuxièmement, la similarité entre les trajectoires du plan d'aplatissement (schisto­
sité) obtenues numériquement, par interférence d'un gonflement elliptique et d'un cisaillement 
(Fig. 6.5b), et sur le terrain pour le pluton de Salvatierra (Figs. 6.9 et 6.14, type B), est 
intéressante, Elle suggère que le gonflement dans le cas du pluton de Salvatierra est ellipti­
que. En fait, cette explication est tout à fait possible dans la mesure où cs pluton est le 
dernier à s'être mis en place, parmi les quatre plutons étudiés, et que l'anticlinal était, à 

ce moment là, pratiquement achevé. Le pluton a donc probablement gonflé plus facilement dans 
la direction de l'axe de l'anticlinal que dans une direction orthogonale. 



7.1 INTRODUCTION 

7 FORME ET STRUCTURE DES PlUTONS SYNCINEMATIOUES 

D'UN CISAILLEMENT TRANSCURRENT : APPLICATION AUX 

LEUCOGRANITES HERCYNIENS DE BRETAGNE MERIDIONALE. * 

Dans le chapitre précédent nous avons distingué deux schémas d'interférence selon 

que le cisaillement était tangentiel ou tranacurrent. L'interprétation et le modèle proposés 

étaient réalisés en termes de déformation finie ou plus exactement d'une interférence de deux 
déformations finies, l'une correspondant au gonflement et l'autre au cisaillement. Nous avons, 

en outre, fait remarquer que les relations entre les trajectoires de déformation finie et la 

forme du pluton étaient particulières lorsque la forme initiale du pluton était elliptique. 

L'ellipticité des plutons peut être due à des causes externes telles que l'existence de struc­

tures dans l'encaissant ou de variations latérales des propriétés rhéologiques. Dans ce chapi­

tre nous examinerons les effets d'une cause interne d'ellipticité, à savoir le développement 

progressif de l'ellipticité du pluton au cours de la déformation. On peut en effet s'attendre 

à ce que le gonflement soit progressivement accentué dans la direction du grand axe du pluton, 
au cours de la déformation progressive. 

L'exemple dea leucogranites hercyniens de Bretagne méridionale est particulièrement 
approprié pour cette étude étant donné le nombre et le nature des données dont on dispose pour 

le faire : gravimétrie, géologie structurale et géochronologie. Ces données permettent de con­

naitre la forme tridimensionnelle des plutons et d'établir ses relations avec la déformation 

de l'encaissant au coure de la mise en place, 

Pour expliquer les particularités géométriques observées on propose un modèle numé­

rique d'interférence incrémentale dérivé du modèle développé dans le chapitre précédent, 

7.2 LE CONTEXTE GEOLOGIQUE 

7.21 GEOLOGIE GENERALE 

Les leucogranites du Sud du Massif Armoricain affleurent le long pa trois aligne­

ments séparés par les deux branches du cisaillement sud-armoricain. Au Nord de la branche 

septentrionale ce sont, d'Ouest en Est, les plutons de Locronan, Pontivy, Guehenno, La Gacil­

ly, Saumur? Vatan, Issoudun et Marchenoir ; entre les deux branches ce sont les plutons de 

* Travail rêalisê en collaboration avec J.L. VIGNERESSE. 
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Questembert, Vigneux, Saint-Etienne de.Montluc, Mortagne et St:essuire ; au Sud de la branche 
méridionale ce sont les plutons de Pont-L'Abbé, Pleumeur et Guérande {fig. 7.1). Les massifs 
de le Gacilly, Saumur, Vatan, Issoudun et Marchenoir n'apparaissent pas à l'affleurement mais 
tous sont bien localisés par la gravimétrie, certains peuvent 1 'être également p$1;' le métamor­
phisme (La Gacilly, LE CORRE 1975) 1 ou par des sondages (WEBER 1973). 
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Fig. 7,1 Les leucogranites de Bretagne méridionale, En grisé : la surface af­
fleurante des plutons. Les courbes donnent la forme des plutons en profondeur 
(à O, 2, 4, 6 et 8 Km) calculée à partir des anomalies gravimétriques (d'après 
VIGNERESSE 1978b). Abréviations : L Locronan, l' 1 Pontivy, G : Guehenno, 
LG : La Gacilly, Q : Questembert, M : Mortagne, PL : Pont-L'Abbé, Ple : Pleu­
meur, Gué : Guérande, 

Ces massifs sont, en majeure partie, intrusifs dans des formations sédimentaires 
briovériennes ou paléozoïques de degré de métamorphisme variable. L'examen des cartes montre 
que la majorité des plutons s'est miseen place au niveau du contact Briovérien - Paléozoïque. 
BARROIS (1884, 1885 1 1890, 1891, 1934) considérait ces massifs comme mis en place au sein 
d'un antiforme majeur pendant le plissement hercynien, mais dans un encaissant préalablement 

structuré pendant l'orogène cadomien. Cependant, LE CORRE (1978) et HANMER & al. (1981) ont 
récemment montré à l'aide d'arguments concernant la déformation, le métamorphisme et leurs 
relations mutuelles que les sédiments briovériens ne devaient leur structuration qu'à l'oro­
gène hercynien. Les granites de l'alignement septentrional montrent dans leur partie norddes 
faciès à gros grain à texture quasi-isotrope. A l'approche de la branche nord du cisaillement 
sud armoricain, les granites montrent une structure plana-linéaire pénétrative (COGNE 1957) 
attestant d'un cisaillement dextre intense (BERTHE & al. 1979 a et b, JEGDUZO 1980). Les gra­
nites des deux autres alignements sont également tous intensément mylonitisés (COGNE 1957, 
BERTHE & al. 1979 1 JEGOUZO 1980). 



107 

Sur la base d'un isochrone Rb/Sr composite VIDAL (1973) rapporte la mise en place de 
ces plutons au Namuro-Westphalien avec un âge radiométrique de 327 MA (âge recalculé à ;\ 8 7 Rb ::: 
1,42 10-11 an- 1 ). Les résultats Rb/Sr récents (PEUCAT & al. 1979, PEUCAT, non publié) montrent 
que les granites de l'alignement septentrional sont les plus anciens (entre 338 et 344 MA), 
ceux de l'alignement médian donnent des âges intermédiaires (327 et 329 MA), et ceux de l'ali­
gnement méridional sont les plus jeunes (entre 300 et 316 MA). 

7.22 GEOLOGIE STRUCTURALE ET DEFORMATION 

Les travaux d'analyse structurale réalisés récemment en Bretagne centrale et méri­
dionale ont aboutit récemment à un schéma relativement simple de la tectonique hercynienne. 

En Bretagne Centrale, les structures sont essentiellement des plis droits d'orien­
tation axiale EW à ESE-WNW ; une schistosité de plan axial et une linéation d'étirement pa­
rallèle à leurs axes leur sont associées (LE CORRE & LE THEOFF 1976, LE THEOFF 1977, LE CORRE 
1978, GAPAIS 1979). L'étude de la déformation finie a montré que la déformation était de fa­
çon dominante de l'aplatissement ou de la déformation plane bien que l'on note dans certaines 
bandes étroitesdela constriction (LE CORRE & LE THEOFF 1976, LE THEOFF 1977, LE CORRE 1978, 
LOPEZ-MUNOZ 1970, CRAMBERT 1981). Les analyses des orientations préférentielles de réseau du 
quartz dans les sédiments (BOUCHEZ & BLAIZE 1976, GAPAIS 1978, GAPAIS & LE CORRE 1980) et dans 
les granites (BERTHE & al. 1979 a, b), l'analyse de la tectonique cassante (OUALI 1980), l'a­
nalyse du développement progressif des plis (BERTHE & BRUN 1980) ont montré que cette défor­
mation hercynienne était caractérisée par une forte composante de cisaillement transcurrent 
dextre. La "dé-déformation" à partir des mesures de déformation finie (PERCEVAULT 1981, PER­
CEVAULT & COBBOLD 1981) et la considération, à l'échelle de la région, des caractéristiques 
géométriques et cinématiques da cette déformation (GAPAIS & LE CORRE 1980) démontrent par ail­
leurs que ce cisaillement intéresse une portion de croûte relativement large ; plus de 50 km 
en ce qui concerne la Bretagne Centrale. 

La Bretagne méridionale proprement dite a une histoire plus complexe. Elle est cons­
tituée de roches métamorphiques variées et de granites. Un premier événement tectonique majeur 
est marqué a) par un phénomène d'abduction (schistes bleus de l'Ile de Groix, NICOLAS& BOUDIER 
1976, QUINQUIS & al. 1978, QUINQUIS 1980, QUINQUIS & CHOUKROUNE 1981) rapporté au Siluro Dévo­
nien (PEUCAT & COGNE 1977) et caractérisé par un cisaillement tangentiel intense aubméridien. 
b) par la mise en place de granite ultérieurement orthogneissifiés (ex : Roguedas, Golfe du 
Morbihan ; PEUCAT, LE METOUR & AUOREN l978,daté à 463 MA) et le développement de migmatites 
(ex : AUDREN & LE METOUR 1976, granites d'snatexie datés à 370 MA, VIDAL 1976), 

Le second événement, qui affecte ces formationspréalablement structurées et métamor~ 
phisées peut être mis directement en parallèle avec la déformation cisaillante dextre, décrite 
plus haut, pour la Bretagne Centrale, Elle se marque surtout par le développement de zones de 
cisaillement dextre,ou chevauchant vers le Sud,très intense affectant indifféremment sédiments 
paléozoiques peu métamorphisés, gneiss, micaschistes et granites (COGNE 1967, JEGOUZO 1990), 
Deux zones convergentes d'Est en Ouest et longues de plus de 400 km sont visibles sur la par­
tie émergée du Massif Armoricain (Fig. 7.1), une autre zone au moins est suspectée dans la 
partie immergée (AUDREN & LEFORT 1977), 

Les leucogranites sont présents dans la partie sud de la Bretagne centrale et dans 
tout le domaine de Bretagne méridionale y compris dans sa partie immergée. Ils sont cartogra-
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-Phiquement en relation avec le cisaillement sud-armoricain (Fig. 7.1). Bian que nous présen-
tions. ici des Qonl'lées pour 1 'enHtllble de ces plutons c'est surtout sur ceux de l' aligriement 
septentrional que noua développerons notre analyse : a) puce que la déformation de l 'encais­
sant y est monophasée, et au moine en partie, synchrone de leur mise en place ; et b) du fait 
de la qualité et de l'abondance des donnéea, concernant cette déformation, que nous avons 
brièvement pssséea en revus plus haut. 

7,23 POSITION DU PROBtiME 

Cette brève revue des données structurales et géochronologiques de .. la zone d' affleu­
rement des plutons de leueogranitas hercyniens. en Bretagne montre que ces plutons 8e sont mia 

en pleèe pendant que la croate continentale était $0UIIIise à une défcilllllation cisaillsnte dextre. 
Notre but, en tenant compte de ces données est de montrar que la forme des plutons, que lagra­
vimétrie noua permet d'estimer en profondeur, dépend du cisaillement synchrone de leur mise en 
place. 

Notre .démonstration s'appuie sur l'hypothèse que cette forme résulte d'une interfé­
rence des déplacements résultants du gonflement et de caux dus au cisaillement, interférence 
se modifiant au coure du temps. On tente donc ici d'exp.t.(.qae..t u.ne. ~e. 6-i.n.i.e. en ~ de. 

1 d~6o~n ~o~~ve.. L'analyse de la forme des plutons est faite à pertir des données gra­
vimétriques. Un modèle mathématique d'interférence incrémentale est proposé pour expliquer les 
variations de formes en profondeur pour chaque pluton et les variations géographiques de for­
mes tridimensionnelles d'un pluton à l'autre. 

7.3 ANALYSE DE LA FORME ET DE L'ORIENTATION DES PLUTONS 

7 • 3 1 DONNEES 

Les données utilisées pour ce travail sont essentiellement cartographiques et de 
deux types. Le premier type a été obtenu à partir de la carte géologique de Francs au 1/320. 
OOOe et le second, de la carte gravimétrique du Massif Armoricain. 

L'existence de données gravimétriques couvrant la totalité du Massif Armoricain 
(GOGUEL 1950, 1967) avec une densité relativement forte (1 point pour 2 km2 ) a permis la réso­
lution, massif par massif, de la forme et l'extension en profondeur des plutons leucograniti­
ques. Le détail de ces interprétations a été décrit antérieurement (VIGNERESSE 1978b). Pour 
chaque massif il a été procédé à une saisie de données sous forme d'un maillage régulier (avec 
un pas moyen de 2 km, variable pour chaque massif). Une interprétation bi et tri-dilllensionnel­
le est ensuite menée à l'aide de diverses méthodes et comparées entre elles. Parmi ces métho­
des, celles dites de problème inverse (VIGNERESSE 1977, 1978 a) ont été employées systémati­
quement et l'interprétation retenue, dès lors qu'il existait une convergence des résultats 
des différents processus. Le tracé des profondeurs du plancher des granites est alors reporté 
sur une carte régionale (Fig.7.l).L•analyse et la discussion des différents paramètres d'en­
trée aux calculs ont été longuement décrits ailleurs (VIGNERESSE 1978 b). Notons le choix 
pour les modèles bidimensionnels d'une densité constante avec la profondeur et l'observation 
d'une variation très faible (0,01 g/cm3/km) déduite des méthodes inverses. Le contraste se si­
tue entre les leucogranitee (2,62 g/cm 3 ) et l'encaissant (2,70 g/cm 3 ), 

Lès profondeurs obtenues pour lee planchers des différente massifs sont en accord 
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avec celles calculées pour d'autres granites (BOTT & al. 1970) et concordent avec des mesures 

effectuées dans la région par des méthodes électriques (MIGAUX & al. 1960), magnétotelluriques 

(FOURNIER & al. 1975) et sismiques (SAP!~ 1973). 

La profondeur des plutons reste faible avec 95~é de leur masse comprise dans la par­

tie supérieure de la croûte continentale (5 km), Leur forme indique une plus grande extension 

latérale que verticale donnant lieu, compte tenu d'une érosion, à une forme de cône ellipti­
que. Leur extension verticale moyenne est de 3,0 km et les demis axes de leur plus grande sec­

tion elliptique sont en moyenne de 12,3 et 9,0 km. Il est à noter que la disposition cartogra­

phique des sections elliptiques est affectée sur sa bordure méridionale par le cisaillement 

sud armoricain, mais que le barycentre des plutons n'est jamais centré sur cet accident, sauf 

pour quelques uns des plus petits. De plus, les différents massifs situés au long de la bran­

che nord de ce cisaillement sont affectés par un décrochement orienté globalement N60 qui se 
marque par un décalage des profondeurs du plancher (VIGNERESSE & LEFORT 1976). Enfin, sur les 

massifs de Locronan et de Pontivy, une zonation des anomalies corrélables à une variation de 

faciès (passage d'un granite à biotite -muscovite à un granite à biotite - sillimanite à gros 
grain) a été interprétée comme résultant de la mise en place de diapirs à queue hétérogène 

(HANMER & VIGNERESSE 1980). 

7.32 LA FORME TRIDIMENSIONNELLE DES PLUTONS 

Afin de pouvoir caractériser les dimensions des plutons nous avons assimilé les con­

tours obtenus par inversion des données grevimétriques (Fig. 7.1) à des ellipses dont le demi 

grand axe est appelé A et le demi petit axe B. Le rapport B/A qui nous donne une mesure de l'el­

lipticité, est égal à 1 pour un pluton circulaire et à 0 pour un pluton en forme de lame 
Les plutons sont désignés par l'initiale de leur localité type. 
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Fig. 7.2 Relation entre les dimensions 
du grand axe et du petit axe des con­
tours de pluton des rides septentrio­
nale (L, P, G, LG) et mêdiane (Q, M), 
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Fig. 7,3 Variations de l'ellipticité des 
contours de pluton (B/A) en profondeur 
(Z) pour les plutons des rides septen­
trionale et médiane, En pointillé le 
gradient d'ellipticité vertical moyen 
<a<s/A)nz). 

Le report sur un diagramme orthonommé de A en fonction de B montre qu'il n'existe 
pas de relation simple et évidente entre ces deux valeurs pour l'ensemble des données, Par con­

tre la distribution des points relatifs à chaque pluton montre une courbure légère mais régu-
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-lière vers l'axe B tandis que l'ensemble des courbes forme un éventail régulier (Fig. 7.2). 
Cette relation indique que B/A diminue avec la profondeur dans chaque pluton et varie d'un 
pluton à 1 'autre. Ceci apparaît également sur le diagramme B/A = f(Z) (fig. 7 .3) où on peut, 
en outre, déterminer une valeur moyenne de il(B/A)/aZ = 5,5x10-2Km· 1 valable pour l'ensemble 

des plutons. 
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Fig. 7.4 Variations de l'el­
lipticité des contours de 
pluton (B/A} en fonction du 
produit des axes (AB) pour 
les plutons des rides sep­
tentrionale et médiane. 
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Fig. 7.5 Variations longitudinales (suivant X) de 
l'ellipticité des contours de plutons (B/A) le 
long des rides septentrionale et médiane. 

Le produit AB permet d'évaluer l'effet de la taille des plutons sur l'ellipticité 
B/A (Fig. 7,4). On constate que pour tous les plutons l'ellipticité est inversement propor­
tionnelle à la taille. Pour l'ensemble de ces plutons et pour les trois variations étudiées 
(Fig, 7.2, 7.3, et 7,4) on constate que les courbes ne se recoupent que très peu. 

La variation de B/A, le long des alignements de plutons, avec la distance X (Fig. 
7.5) montre que l'ellipticité croit d'Ouest en Est (deL vers M). En surface (Z : 0), a(B/A)/ 
az ~ 1,9xla· 3 Km- 1 • Cette variation longitudinale d'ellipticité en surface (Fig. 7.5) diminue 

en profondeur. 

Les valeurs utilisées pour la construction des diagrammes sont récapitulées dans le 

Tableau (7.1). 

7.33 RELATIONS AVEC LA STRUCTURE DE L'ENCAISSANT 

Les plutons de leucogranite ont, en Bretagne Centrale, une forme cartographique ca­
ractéristique en virgule ou goutte asymétrique. Dans l'approche présentée ici, et dans un but 
de simplification, cette forme en goutte est décomposée en deux parties. La partie septentrio­
;'lale est. globalement elliptique (Fig. 7,6), et apparaît plus ou moins oblique à la direction 
des zones de cisaillement intense. La partie méridionale, en général intensément cisaillée 
(BERTHE & al. 1979), forme une bande effilée dont la direction tend à se rapprocher fortement 
de la direction des zones de cisaillement. 
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PROF, AXES (km) 1/2 AXES 
AB B/A (km) A B 

LOCRONAN 

4,7 4,0 0 14' 7 12,5 7,4 6,2 45,8 0,83 
4,0 3,0 2 12,5 9,4 6,2 4,7 29,1 0,75 
1,3 0,6 4 4,0 1,8 2,0 0,9 l ,8 0,45 

PONTIVY 
14 ,o 10,4 0 44,0 36,0 22,0 18,0 396,0 0,81 
9,0 4,5 2 28,0 14 ,o 14,0 7,0 98,0 0,50 
6,0 2,3 4 18,0 7,2 9,0 3,6 32,4 0,40 
2,3 o, 7 6 7,2 2,2 3,6 1 ' 1 3,9 0,30 

GUEHENNO 

8,7 5,5 0 27,2 17,4 13,6 8,7 118,3 0,63 
5,8 3,0 2 18,2 9,4 9' 1 4,7 42,7 0,51 
5,0 2,0 4 15,6 6,2 7,8 3' 1 24' 1 0,39 
3,3 1 ,3 e 10,3 4,0 5, 1 2,0 10,2 0,39 
1,8 0,6 8 5,6 l, 8 2,8 0,9 2,5 o, 32 

LA GACILLY 

4,0 2,0 0 12,5 6,0 6,2 3,0 18,6 0,48 
1,1 0,5 2 3,3 1,5 1,6 0,7 11,2 0,43 

QUESTEMBERT 

8,0 3,0 0 2.S,O 9,4 12,5 4,7 58,7 0,37 
3,3 1,3 2 !0,4 4,0 5,2 2,0 10,4 0,38 
1,2 0,3 4 3,7 0,9 1,8 0,5 0,9 0,27 

MORTAGNE 

J 1. 5 3,0 0 36,0 9,4 18,0 4,7 84,6 0,26 
6,5 1,6 2 23,0 5,0 11,5 2,5 28,7 0,21 
3,6 0,7 4 Il ,2 2,2 5,6 1 • l 6. l 0,19 
1,4 0,3 6 4,4 0,9 2,2 0,4 0,8 o, 18 

Tab. 7.1 Paramêtres géométriques de la forme des plutons ealculéie à partir des 
anomalies gravimêtriques (Cf, Fig. 7.1), 

Nous avons tenté de relier par des paramètres géométriques l'ellipticité et l'orien-

tation des plutons en surface, à l'orientation de la achistosité, structure omniprésente dans 

l'encaissant, et aux zones de cisaillement intense. L est la distance qui sépare le centre des 

plutons, aplomb de la zone la plus profonde, des zones de cisaillement intense. e et a sont 
les angles définissant l'obliquité de la sehistosité et du grand axe A des plutons sur la di­

rection des zones de cisaillement intense (fig, 7.6), 

Fig. 7.6 Par~tres glométriques reliant 
la forme des plutons aux structures de 
l'encaissant, 

On peut admettre, en première appro­

ximation,que les zones de cisaillement intense 

donnent la direction de cisaillement moyenne 

régionale. On comparera donc l'ellipticité des 

plutons et l'orientation de leur axe A avec 

la forme de l'ellipse de déformation et son 

orientation avec le cas du cisaillement simple 
(Valeurs B/A, S, e, 8-0 Tab. 7.2). 

Les diagrammes S = f(L) (Fig. 7.7e) 
et B/A = f(L) (Fig. 7.7b) montrent qu'il n'e­

xiste pas de relation évidente entre l'obli-
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z 1/A .u ~ e e- e 

LOCRONAN 4 0,83 45,8 30" 20"5 9"5 

PONTIVY 6 0,81 396,0 36" 12° 24° 
GUEHENNO 8 0,63 118,3 35° 7°5 27"5 

LA GACILLY 2 0,48 18,6 37°5 JO" 27"5 

T.ab. 1.2 Paramètres géomitriques reliant la fo~ des plutons eu surface 
avec la struetute de l'encaissant. Pour la signification des symboles voir 
Fig. 7 .6. 

-quité des plutons sur la direction de cisaillement et leur ellipticité, et la distance les 
séparent dee zones de cisaillement. Dans les deux diagrammes le point P, représentatif du plu­
ton de Pontivy, l!t1éoarte fortement du groupe des autr.es points du fait des grandes dimen11ions 
de ce pluton. 
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Fig, 7.7 Effet de la distance (L) du centre des plutons aux zones de cisaillement 
intense sur l'ellipticité des contours de plutons (a) et sur l'obliquid du grand 
axe des plutons sur la direction des zones de cisaillement (b), pour la ride sep­
tentrionale. 

L'orientationS des plutons en fonction de l'ellipticité 6/A pour l'ensemble des 
plutons étudiés ne montre pas de relation simple (fig. 7.8), par ailleurs, la comparaison de 
le distribution des points correspondants avec la courbe de l'orientation du grand axe de 
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·10° 

o• 
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Fig, 7.8 Relations entre !~ellipticité des 
contours en surface (B/A) et l'obliquité 
pluton - zone de cisaillement intense (S) 
pour les plutons de la zone septentrionale, 
La courbe représente B/A = f(9) pour le ci­
saillement simple, e étant l'obliquité de 
la direction principale d'étirement sur la 
direction de cisaillement, 
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l'ellipse de déformation en fonction du rapport des axes (ellipticité) pour le cisaillement 
simple, montre que S = f(B/A) pour les plutons ne peut pas être assimilé au résultat d'une dé­
formation passive des plutons dans un régime de cisaillement simple. 

L'étude des trajectoires de schistosité dans l'encaissant montre que l'obliquité e 
de la schistosité sur la direction locale de la zone Nord de cisaillement intense du "cisail­
lement sud armoricain" (HANMER & al. 1981) diminue de Locronan vers la Gacilly (Fig. 7,9). 

Fig. 7.9 Allure des trajectoires de schistosité en Bretagne Centrale 
(d'aprls HANMER & al, 1981), 

Ceci, dans le contexte d'une déformation non-coaxiale (GAPAIS & LE CORRE 1980, PERCEVAULT & 
COBBOLD 1981), peut être interprété comme le résultat d'une augmentation, d'Ouest en Est, de 
l'intensité de la déformation finie, Le contournement des plutons par les trajectoires de 
achistosité, et l'exist~ce de points triples à proximité des plutons (HANMER & al. 1981) (Fig. 
7.9) montre~que leur mise en place est au moins en partie synchrone de la déformation régiona­
le (LEDRU & BRUN 1976, BRUN & PONS 1979, Ch. S et 6). Cependant, la disposition asymétrique 
des points triples ainsi que l'obliquité du grand axe dea plutons sur la schistosité régions• 
le <a -e), qui en fonction de e (Fig. ?.lOb) et de B/A (Fig. 7.10a), décro!t de Locronan (L) 
à la Gacilly (LG), pourraient traduire un certain 11retard" de la déformation des plutons sur 
la déformation régionale. 

a b 
/Nl /3·8 

30' G, 
LG 30' LG, . 

P, G' 

20' 2Ô 
p' 

10° L . 10° L • 

o' o' 
1.0 0.5 o.oB/A 0 10 20 30 e 

Fig. 7.10 Relations entre l'obliquitE du grand axe dea plutons aur la 
sebistosiU digionale <a ... e> et l'elliptieitl du contour des plutons 
B/A (a) et l'obliquitl de la achistosité régionale sur la direction 
des aonea de cisaillement intense (b). 
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7.4 MODELE MATHEMATIQUE D'INTERfERENCE INCREMENT ALE ENTRE GONFLEMENT ET CISAILLEMENT 

Dans le chapitre précédent on a étudié les résultats d'une interférence entre le 
gonflement d'un pluton et le cisaillement de l'encaissant en termes de déformation finie. Le 
modèle mathématique présenté était obtenu en combinant les équations des déplacements finis 
liés au gonflement avec celles des déplacements finis dus au cisaillement. La déformation ho­

mogène d'un élément était : 

où x• et Y' sont les coordonnées après déformation, d'un point de coordonnées initiales X et 
Y et D : D (G, y) est la matrice des gradients de déformation finie. Dans le modèle qui suit, 

la déformation homogène d'un élément est : 

où D : D (G, y) est la matrice des gradients de déformation incrémentais, où G, et y sont les 
incréments de gonflement et de cisaillement. La déformation finie est le résultat de la réité­

ration de n incréments. 

Le gonflement du pluton étant lié au tassement de la mongolfière lors de la mise en 
place, au lieu de postuler une valeur de G, a priori (Cf. Ch. 4, 6) on choisira ici un profil 
de mongolfière et on calculera la variation progressive du rayon maximum, du pluton au cours 
de son tassement vertical, 

7.41 LE MODELE DE GONFLEMENT 

On considère la partie conique située sous le plan du diamètre maximal d'un pluton 
en forme de mongolfière, Le profil d'équilibre d'une telle forme n'est pas exactement conique 
(Fig. 7.1la) (Cf, WEERTMAN 1971 a et b, WEERTMAN & CHANG 1977). On l'assimilera cependant ici 
à un cône, dans un but de simplification des calculs, sans que les erreurs soient très impor­

tantes. 

r 
\ 
\ 

\ 

a 

Fig. 7. Il a) Profil d'un diapir en forme de 
mongolfiêre (calculé d'aprês WEERTMAN 1971 

-,~-r~~~~~~~--x a et b). b) Géométrie du modêle utilisé pour 

b 

simuler l'effet du tassement d 1un pluton, 
Seule la partie située sous le plan du dia­
m~tre maximal de la mongolfiè!:re est repré­
sentée, et le profil est ramené dans un but 
de simplification, à une droite, Les confi­
gurations initiales et finales sont respec­
tivement représentées en trait fin et épais. 

Comme, par ailleurs, les formes les plus régulières obtenues par la gravimétrie ont 
elles-mêmes des profils coniques, on supposera donc, qu'au cours du tassement progressif du 
pluton, le profil reste rectiligne et la forme globale conique. 
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Partant d'un cOne de profondeur initiale Zo et de rayon initial Ro devenant Zf et 
Rf après tassement et sachant que le volume du pluton est conservé (Fig. 7.llb) 

2 2 
Ro Zo = Rf Zf, 

En posant par ailleurs 

Rf/Zf = C et Ro : lt 

On obtient en combinant (7.1) et (7.2) : 

Rf ::: (ZoC)% ; Zf = (Zo/C2 )%. 

On utilise une loi de tassement du pluton AZ = f(Z) linéaire de la forme 

AZ = ...§!:!!.._ (Z • Zf) t 
Zo-Zf 

(7.1) 

(7.2) 

(7.:3) 

(7.4) 

où AZ sont les incréments de tassement et où !:J.Zo est la valeur initiale du tassement. 

Pour Z = O, dans le plan horizontal la variation du rayon est donnée par 

R' : R (l + aR) où SR = ~ • 

La variation de la profondeur du pluton est donnée par 

z• = z (l + ez) où ez = ~ . 

(7.5) 

(7.6) 

D'après (7.1) l'extension radiale dans le plan du diamètre maximal du pluton (Z = o) est : 

d'où 
l (l + eR) = _....__ 1A • 

(l + ez) 2 
(7.7) 

Dana une direction a quelconque du plan horizontal (a = arctg Y/X, X et Y étant les coordon­
nées d'un point du contour du pluton) on a 1 

(7.6) 

où e11 et e22 sont les valeurs propres de l'incrément de déformation principale dus au cisail­
lement, agissent à ac et <ac + 1T/2) de la direction de cisaillement (Fig. 7 .11), En posent 
eu ::: .. e11 cette équation se réduit à : 

. (7.9) 

(7.10) 

et R'a = Ra (1 +aRa> (7 .11) 

Las équations (7.10) et {7.11) traduisent l'effet du cisaillement incrémenta! sur le 
gonflement du pluton dena la plan du cU.tamètre maximal. 
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Pour tenir compte de l'effet du contraste de viscosité, existant entre le pluton et 

son encaissant, on introduit la relation (BILBY & al. 1975) 

Pluton 
ell 

Pluton __ J _da __ = ~ e22 - -
a dt 

(7.12) 

où a et b sont respectivement le grand et le petit axe du pluton, a0 ::: /ab, ].12 est la viscosité 

du pluton, ].11 la viscosité de l'encaissant et eÎ;a l'incrément de déformation imposée. Cette 
équation (7.12) déterminée, pour une déformation coaxiale telle que les incréments e 11 et e 22 

soient parallèles aux axes a et b de l'objet elliptique considéré, dans le cas d'un contraste 

de viscosité ].ll/].12 de l'ordre de 102 se simplifie à : 

La déformation, dans le modèle n'étant pas coaxiale, il conviendrait de modifier 

cette équation pour prendre en compte l'obliquité des incréments e7~s sur le grand axe du plu­

ton. Cependant, comme pour un cisaillement de faible amplitude (y = 0,5) cette obliquité est 
Pluton elle-même faible, nous nous contenterons de projeter e11 sur le grand axe a : 

D'où : 
Pluton 

ell 
::: (a2 + a2o)2 

a4 + a~o 

7.42 PROCEDURE DE CALCUL 

(7 .13) 

Pour des valeurs initiales (Zo, Ra) et finales (Z, R) de la profondeur et du rayon 

du pluton, on choisit une valeur de l'incrément initial de tassement AZo et une valeur cane­
tante de cisaillement incrémenta! y. Pour chaque incrément on détermine le profil du pluton 

(Equ. 7.5 et 7.6) et on en calcule le contour (Equ. 7,10 et 7.11 et Equ. 7,13 lorsquel'on 

prend en compte un contraste de viscosité). La décroissance des incréments de tassement est 

réglée par l'équation 7.4 et les incréments de cisaillement sont constants. On poursuit le 
calcul jusqu'à ce qu'une valeur totale de y soit atteinte (0,5 ou 1,0). Au cours du calcul on 

trace le contour du pluton à des intervalles finis de cisaillement (valeur donnée de y) (Cf. 
ex : Fig. 7.12a et 7,12b). 

RemaJt.qu.e 

Le contour obtenu dépend surtout des valeurs relatives des vitesses (incréments) de 

tassement initial et de cisaillement choisis. Etant donné que les incréments de tassement dé­

croissent linéairement, au cours du calcul, le cisaillement, dont les incréments sont cons­

tants, prend de plus en plus d'importance au fur et à mesure que la déformation progresse, 
Les contours théoriques obtenus, par comparaison avec les contours réels observés sur la car­

te nous renseignent donc sur la valeur relative des vitesses de déformation liées au gonfle­

ment et au cisaillement. Ce point sera discuté plus loin à partir de l'exemple des leucogra­

nites sud-armoricains. 

7.43 RESULTATS 

Dans le cas où il n'y a pas de contraste de viscosité entre le pluton et son encais­

sant (~1/].12 = 1) le grand axe du pluton est parallèle à la direction d'étirement dans l'en­
caissant (Fig. 7.13a) et l'ellipticité du pluton est homothétique de celle de l'ellipse dedé-
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b 

Fig, 7.12 Evolution de la forme du contour du pluton au cours de 
la d€formation progressive. a) Mod~le sans contraste de viscosi­
té encaissant - pluton, b) Mod~le avec un contraste de viscosité 
encaissant - pluton de 100/1, Paramètres d'entrée aux calculs 
Ro/Zo ~ 1/2, ÂZo m 0,3, Rf/Zf = 3, y = 0,025, YTotal = 0,5. 

formation (Fig. 7.13b). Le contour des plutons est en tout point comparable à ceux calculés 
précédemment (Ch. 6). 

Dans le cas où il existe un contraste de viscosité fort entre l'encaissant et le 
pluton üa/)Jz > 100), le grand axe du pluton se réoriente plus rapidement que la direction 
d'étirement dans l'encaissant (Fig. 7.13a), et l'ellipticité du pluton est plus accentuée que 
celle de l'ellipse de déformation régionale (8/A < À2/À1) (Fig. 7,13b), On note d'autre part, 
qu'un resserrement du contour du pluton apparaît et s'accentue au niveau de son petit axe à 

partir du moment où le gonflement commence à s'atténuer (Fig. 7.1Zb). Cette forme de contour 

est comparable à celle obtenue précédemment (Ch, 61 Fig. 6.3), pour un gonflement elliptique 
d'un pluton dont le contour était initialement une ellipse dont le grand axe était parallèle 
à la direction de cisaillement. 

le tracé des courbes e = f(B/A) (Fig. 7.14) montre que lorsque le contraste de vis­
cosité est égal à 1 cette courbe est confondue avec celle du cisaillement simple imposé, et 
que lorsque le contraste de viscosité est de l'ordre de 100, cette courbe est située au-des­
sus de la courbe du cisaillement simple imposé. 

Les deux modèles (Fig. 7.12) se distinguent, en outre, par l'allure des trajectoi-
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Fig. 7.13 Orientation du grand axe a) 
at rapport axial b) des contours de 
pluton en fonction de l'intensité du 
cisaillement de l'encaissant (incré­
ments constants), pour les deux mo­
dèles représentés sur la Fig. 7,12. 
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res de déplacement des points du contour du plu­

ton après la fin du gonflement (nettement marqué 
par un rebroussement). 

7,5 DISCUSSION 

La forme cartographique, en "virgule" des· 
plutons de la ride septentrionale ne se marque pas 
dans les contours des anomalies gravimétriques 
(Fig. 7.1) qui ont été utilisés pour cette étude, 

Les ellipses décrites ne correspondent donc pas à 

la déformation intense de ces plutons sur leur bor­
dure méridionale mais seulement à leur déformation 
moyenne dans la partie située en-dehors des zones 
de cisaillement intense. La signification de cette 
forme, en "virgule", des plutons et son extension 
aux formes en "bandes", en "feuillets" seront dis­
cutées ultérieurement, 

Le modèle présenté ci-dessus nous permet 
de tirer plusieurs conclusions qualitatives impor­
tantes, relatives : 

(1) au synchronisme entre déformation ré­
gionale et mise en place des plutons, 

(2) aux variations régionales de la forme 
des plutons. 

et nous conduit à en discuter les implications ré­
gionales possibles, 

7.51 CHRONOLOGIE RELATIVE DE LA MISE EN PLACE DES PLv~ONS ET DE LA DEFORMATION 

REGIONALE 

Les plutons de la ride septentrionale sont plus obliques sur la direction des zones 
de cisaillement intense (assimilée ici à la direction de cisaillement régionale), que lestra­
jectoires de schistosité (Fig. 7.9 et 7.10), Le modèle montre que s'il n'existait pas de con­
traste de viscosité entre l'encaissant et les plutons, et que si leur mise en place était to­
talement synchrone de la déformation régionale une telle obliquité ne devrait pas exister (Fig. 
7.13a). 11 montre également que dans le cas où un contraste de vis:osité existe, la viscosité 

du pluton étant supposée inférieure à celle de l'encaissant, (ce qui est fortement probable, 

Cf. Ch. 13), l'obliquité est inverse de celle observée : le grand axe des plutons devrait être 
plus réorienté que la schistosité régionale (Fig, 7.13a), 

La. m-i.-.\e. en. p.l.a.c.e du pfuto/1..6 ut donc po.6-téJr.ü.uAe a.u dé.bu..t de. .i.a. dé.6011.ma.ti.on Jté.g.<.o­
n.a.e.e. Comme on n'observe pas sur le terrain le rétrécissement du contour mis en évidence dans 
le modèle (Fig. 7.12b) on peut également conclure que .i.a. dé.~oJtmat.<.on. .té.g.<.on.aie n.e ~·ut pa4 
ou peu. poUM.u..<.v.<.e a.p~tb.. .e.a. ~e en. p.l.a.ce du plU:Co/1..6. 
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Fig. 7.14 Variation de l'orientationS 
du grand axe de l'ellipse de déforma• 
tion (et des plutons lorsque ~~/~2 = !) 
en fonction du rapport axial B/A pour 
une combinaison d'un cisaillement sim• 
ple et d'un raccourcissement uniaxial 
(R%) orthogonal à la direction de ci­
saillement. En pointillé, la courbe 
correspondant au modèle calculé pour 
un contraste de viscosité ~~/~2"' 100/ 
1 (Fig, 7, 12b), Les points relatifs 
aux plutons de la ride septentrionale 
sont reportés pour comparaison, 
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Fig. 7.15 Modèle, en termes de cisaille­
ment simple, des relations chronologiques 
déformation de l'encaissant- mise en 
place de pluton pour la partie ori.entale 
de la ride septentrionale (La Gacilly), 

Par déformation inverse, et à partir des données de LE THEOFF (1977), PERCEVAULT & 
COBBOLD (1981) ont montré que la déformation régionale, dana le secteur de La Gacilly, était 
globalement plane, L'intensité de la déformation cisaillante peut être estimée à y :: 1,5 d'a­
près les résultats de ces auteurs. L'orientation du grand axe du pluton de La Gacilly et son 
ellipticité B/A reportées sur les courbes théoriques obtenues. à l'aide du modèle (pour ~l/~2 :: 

100) (Fig. 7,13), permet d'estimer la quantité de cisaillement enregistrée par le pluton à y= 

0,3. Dans la limite de précision des mesures et du modèle, le cisaillement aurait donc atteint 
une valeur de y = 1,2 avant la mise en place du pluton. 

La figure (7,15) résume ces données. On y constate cependant qu'à la fin de la dé­
formation la schistosité devrait faire une obliquité 0 = 27° avec la direction de cisaillement 
alors que l'obliquité mesurée est de 0 = 10°, La signification de cette différence n'est pas 

évidente. 11 pourrait s'agir d'une rotation de la direction de cisaillement pendant la défor­
mation, ou de l'intervention, même faible, d'une composante de déformation plane coaxiale. 

7.52 LA FORME DES PLUTONS ET LES VARIATIONS REGIONALES DE LA DEFORMATION SYNCHRONE 

DE LEUR MISE EN PLACE 

Si on superpose la distribution des points, représentant sur le diagramme S = f(B/A) 
les plutons de la ride septentrionale, avec le diagramme théorique obtenu à l'aide du modèle, 
seul le pluton de la Gacilly (LG) est compatible avec un cisaillement simple régional dans le 
cas d'un contraste de viscosité élevé (~1/~z = lOO) (Fig, 7.14). Les points représentatifs 
des plutons s'écartent d'autant plus de la courbe du cisaillement simple (avec ou sans con­
traste de viscosité) quel'on se dirige vers l'Ouest. Sur le diagramme synthétique (Fig. 7.14) 
on a représenté des courbes combinant un cisaillement simple transcurrent et un raccourcisse­
ment horizontal orthogonal à la direction de cisaillement. Pour des valeurs de raccourcisse-
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-ment relativement faibles (R9o = 5, 10, 20) les points peuvent s'écarter notablement de la 
courbe du cisaillement simple. Dans le contexte régional, l'intervention d'une composante de 
raccourcissement subméridienne est compatible avec les arguments tendant à montrer le carac­
tère "chevauchant" des zones de cisaillement intense vers l'Ouest et vers le Sud. Ce point est 
largement développé plus loin (Ch. lJ). 

Le. gJLa.CU.ent d' e.U..i.ptic.fté ton.gUucUna.t, m.f.4 e.n év.ide.nc.e. p-fu.6 haJ.I1; ( F .ig. 7, 51, tJta.­

du..i.t donc. pJt.inc..ipai.e.me.n:t une. -i.nte.M.i6.ic.a.tion de. la. dé601Lmati.On vvu. t'E~ ~ é.gai.e.me.n.t, à. 
u.n mo.i.ndlte. de.gJté, l. • ~c.e. d ~ u.ne. c.ompo-éa.nte de J(a.c.c.oUAc..i.Me.ment 4U.bmu.i.d-i.e.nne. ve,w t'Ou.~ 
du. ~6 AJ(moJt1c.~[n. La constance de ce gradient avec la profondeur montre que cette conclu­
sion est non seulement valide en surface mais également en profondeur jusqu'à au moins 4 à 6 

km. 

Par contre, la signification du gradient vertical d'ellipticité (Fig, 7.3) ne reste 
que partiellement élucidée. La conclusion précédente implique que ce gradient, valable pour 
l'ensemble des plutons, est indépendant de la déformation régionale. Si, de ce fait, te. gJta.­

d.ient vv..tic.ai. d' e.Wptic.Ué ut o.t:tJti.bu.a.bte. à. la. dynamique. de. m.Ue. e.n. pta.c.e. de.-6 ptu.ton-6 * il 
n'est pas possible, à l'issue de ce travail, d'en donner la signification physique précise. 



B.l INTRODUCTION 

8 L'INTERFERENCE ENTRE LE GLONFLEMENT DES PLUTONS 

ET LA DEFORMATION REGIONALE. RESULTATS, METHODE 

ET PERSPECTIVES. 

la notion d'interférence entre le gonflement d'un pluton et la déformation régiona­
le, introduite et développée dans la seconde partie de ce mémoire, est originale tant du point 

de vue de la méthode d'étude que du concept. Il m'a donc semblé nécessaire, en guise de con­
clusion sur ce thème, de tenter une synthèse des résultats acquis et des perspectives qu'elle 
offre. 

Il convient cependant de signaler que cette notion est relativement proche, du point 
de vue conceptuel, de l'analyse, par la théorie de l'élasticité, de la géométrie des célèbres 
intrusions de Spanish Peaks (Colorado, Etats Unis) réalisée par ODE (1957). Cet auteur, en su­
perposant le champ local de contraintes dO à l'intrusion d'un corps magmatique à un champ ré­
gional de contraintes d'origine tectonique, a calculé le champ résultant (Fig. 8.1). L'allure 
des trajectoires,de contraintes principales ainsi obtenues rappelle celle des trajectoires 
de déformation finie calculées ici. Mais l'analogie est purement géométrique et ne peut en au­
cune façon être poussée plus loin. Dans le modèle de ODE (1957) la déformation est de très 
faible amplitude finie (domaine élastique), ce qui en limite l'application aux structures de 
type, cassant (fractures), D'autres approches théoriques de l'interférence d'un champ de con­
trainte local lié à une intrusion et d'un champ de contrainte régionale ont été réalisé à 

l'aide de la théorie de l'élasticité. Ce sont principalement l'étude des profils, en goutte 
ou en mongolfière, des corps magmatiques (WEERTMAN 1971 a, b, 1980, WEERTMAN & CHANG 1977, SE­
COR & POLLARD 1976, POLLARD & MULLER 1976). Mais, comme pour le modèle de ODE (1957), ces ana­

lyses qui utilisent la théorie de l'élasticité sont de peu d'utilité pour l'étude des déforma­
tions de grande amplitude finie, 

8.2 LE GONFLEMENT DES PLUTONS 

La déformation liée à la mise en place des plutons correspond à une distension de 
l'encaissant ainsi que de la bordure interne du pluton lui-même. Ce phénomène appelé ici "gon­
flement" est connu depuis CLOOS (1925) et a été argumenté sur des bases qualitatives par de 

nombreux auteurs. 

Récemment, l'analyse de la déformation a parmi d'en donner des images plus quantita­
tives à partir d'exemples naturels (CLIFFORD 1972, RAI~SAY 1975, 1981, SYLVESTER & al. 1978, 
HOLDER 1979, 1981, LONGMAN & COWARD 1979). Pour tenter d'expliquer les déformations mesurées 
et selon que les mesures proviennent du pluton lui-même ou de l'encaissant, divers modèles 



Fig. 8.1 Trajectoires des contraintes 
principales al et cr3 résultant de la 
superposition d'un champ de contrainte 
local li€ à une intrusion de forme cy­
lindrique et d'un champ de contrainte 
régional. D'aprês ODE (1957), 
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ont été proposés. RAMSAY ( 1975, 1981) et HOLOER 

( 1979, 1981) , en généralisant à 1 'ensemble du 
pluton le fait de la déformation finie et tri­
axiale utilisent un modèle d'expansion sphéroï­
dal. Outre les hypothèses concernant la forme 
et le type de la déformation ce modèle pose un 
problème de déplacements aux limites si on ten­
te de l'étendre à l'encaissant. SCHWERDTNER 
(1972) et MORGAN (1980) ne considèrent, au con­
traire, la déformation due à la distension d'un 
pluton cylindrique, que dans l'encaissant, et 
supposent qu'elle s'annule à une distance donnée 
du pluton. Dans le modèle développé dans ce tra­
vail on ne fait pas d'hypothèse sur la forme du 
pluton mais on suppose que les déplacements sont 
inversement proportionnels à la distance au cen­
tre du pluton. Ce modèle a l'avantage de· fournir 
le champ de déformation pour l'intérieur et l'ex­
térieur du pluton (cf. Comparaison des trois ty­
pes de modèles Tab. S.l). 

Si le gonflement des plutons est prou­
vé de façon indéniable et si tel modèle permet d'expliquer de façon satisfaisante certaines 
observations de terrain, il demeure que le problème général est encore relativement mal cerné 
et que des modèles plus élaborés restent à trouver. 

MODELES 

Expansion 

sphéroidale 

Expansion 

cylindrique 

Expansion 
circulaire ou 
elliptique 
(dans le plan 
du diamètre 
maximal du 
pluton) 

REFERENCES 

RAMSAY ( 1975, 198n 

HOLDER (1979, 1981) 

SCHWERDTNER (1972) 

l10RGAN ( 1980) 

ce travail 

Domaine de défor­
mation considéré 

Intérieur du pluton 

Extérieur du pluton 

Intérieur et exté­
rieur du pluton 

H.YPOTHESES 

la déformation est uni­
axiale 

• le pluton est sphérique 

, la déformation s'annule 
à une cèrtaine distance 
du pluton, 

, le pluton est cylindri­
que 

• les déplacements sont 
inversement proportion­
nels à la distance au 
centre du pluton 

Tab. 8.1 Tableau comparatif des modèles de gonflement des plutons, 

8.3 L'INTERFERENCE GONFLEMENT/ DEFORMATION REGIONALE 

On a démontré plus haut, à partir d'exemples de terrain et de modèles mathématiques, 
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que lorsqu'un pluton se met en place dans un segment de croate en cours de déformation, il en 
résulte une interférence visible dans le champ de déformation finie. 

8.31 LES TRAJECTOIRES PRINCIPfo~ES 

L'analyse de cette interférence sur le terrain est simple et consiete en une mesure 

de la position du plan d'aplatissement (schistosité) et de direction d'étirement (linéation), 
puis en la construction de leurs trajectoires cartographiques. Les exemples présentés dans ce 
travail ont montré que les trajectoires principales de déformation fin~e ainsi obtenues per­
mettent d'évaluer au moins qualitativement : 

(1) la simultanéité entre le gonflement des plutons et la déformation régionale, 

(2) le rôle structurant du gonflement des plutons, 

(3) le rôle relatif joué par les deux composantes dans le développement des struc­
tures régionales. 

Combinées à une détermination de l'ellipsoide de déformation finie, elles devraient permettre 
une évaluation quantitative à ces trois niveaux par déformation (COBBOLD 1981, PERCEVAULT 
1981). 

'Enfin, les trajectoires principales de déformation présentent sur le terrain cer­

taines singularités sur la signification desquelles il est utile de revenir ici. 

8.32 LES TRAJECTOIRES PRINCIPALES OBLIQUES AUX CONTOURS DES PLUTONS 

Les trajectoires de schistosité obliques au contour des plutons impliquent qu'il 
n'existe pas ou très peu de contraste de viscosité entre les roches du pluton et celles de 
l'encaissant. Les causes de cette absence de contraste de viscosité, de part et d'autre du 
contact du pluton, sont d'origine thermique. La bordure interne du pluton est refroidie par 
rapport au centre et l'encaissant au contact du pluton est réchauffé. Il existe donc pendant 
la mise en place une transition continue entre un magma éventuellement proche de l'état li­
quide et un encaissant relativement froid, c'est-à-dire un gradient de viscosité, De ce fait, 
le déformation ne subit pas de sauts brutaux de part et d'autre du contact. 

L'obliquité des trajectoires de schistosité'peut être due au fait que des hétérogé­
néités rhéologiques de l'encaissant modifient la cinématique du gonflement. C'est le cas de 

l'obliquité des trajectoires sur la bordure sud du granite de Flamanville (Fig, 5.4), Mais 
dans ce cas les obliquités sont relativement localisées et doivent pouvoir être mises en re­
lation avec certaines unités lithologiques de l'encaissant. 

L'obliquité, lorsqu'elle est systématique ou qu'elle suit un schéma non arbitraire 

en relation avec ~a forme du pluton (ex : structure interne helicoidale du granite de Salva­
tierra (Fig. 6.8)), obliquité systématique du contact occidental du granite de Valencia (Fig. 
6.8) traduit directement l'interférence du gonflement du pluton et de la déformation. Comme 
l'ont fait remarquer BERGER & PITCHER (1970, P·.~22) de telles obliquités sont un critère de 
la mise en place syncinématique au sens strict. 

Il est intéressant de noter que la mise en évidence de telles obliquités permet de 
discuter le problème de la signification des structures internes des roches plutoniques. Si 
la fabrique planaire d'un granite prolonge cartographiquement ls schistosité de l'encaissant 
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le développement simultané des deux structures. et l'absence de contraste brutal de viscosité 
sont implicites. Il n'y a donc pas lieu pour l'une des roches d'invoquer un écoulement magma­
tique et pour l'autre une déformation à l'état solide. Dans le cas des granites de la Sierra 
Morena (Ch. 6) il est important de préciser que chaque fois qu'une telle obliquité a été mise 
en évidence cartographiquement les granites ne présentaient à l'oeil nu qu'une orientation 
faible à modérée et auraient pu être classés a priori dans les roches dites à "structure flui­
dale11 au sens de SALK (1937), L'étude dea trajectoires de achistoaité a, en ce qui concerne ce 
point particulier, une retombée inattendue dans le domaine de la rhéologie des roches plutoni­

ques. 

8.33 LES POINTS TRIPLES DE SCHISTOSITE 

Nous avons démontré, à l'aide d'un modèle mathématique, que les points triples de 
schiatoaité qui apparaissent à la limite das trajectoires qui moulent le pluton et celles qui 
le contournent ne sont pas des points neutres de déformation comme ceux mis en évidenceà l'ex­
trados de plis (RAMSAY 1967 1 DIETRICH 1969, ROBERTS & STROMGARD 1972) ou à l'intersection de 
zones de cisaillement (RAMSAY & ALLISON 1979, RAMSAY 1980b), Au lieu d'être nulle~ dé6o~~­

:tion e.ot, cla.n..!. c.e.o po-intA, de. type c.a~on !K > 7l. 

a b 
Fig, 8.2 Forme des plutons et disposition des tubes de constriction (lieu des 
points triples) dans le cas d'une interférence du gonflement avec un cisail­
lement régional. a) transcurrent et b) tangentiel. 

Ces points triples de schistosité, qui ont une signification cinématique et non mé­
canique, correspondent en fait à l'intersection avec la surface topographique d'un tube de 
constriction (Fig. 8.2) qui peuvent ceinturer complètement le pluton, notamment dans le cas 
d'une déformation à forte composante tangentielle (Fig, 8.2 b), La disposition des points tri­
ples par rapport au contour cartographique du pluton peut, aussi nous donner, en fonction du 

niveau d'érosion, des renseignements précieux quant à la forme tridimensionnelle du pluton. 

8.4 LES PLUTONS MARQUEURS DE LA DEFORMATION DE LA CROUTE CONTINENTALE 

En définissant les répercussions de l'interférence entre le gonflement des plutons 
et la déformation régionale, sur la forme des plutons et les champa de déformation finie, nous 

avons déterminé des critères qui permettent de dé6-{.nbt cVttcine.o c.Ma.c.téALô:tiqu<W de fu. dé.(\oJt­

ma.:tion de fu. CJtoû..te c.ontine.ntale ; cisaillement transcurrent ou tangentiel, intervention d'une 
composante de raccourcissement, vitesses relatives de déformation.,, (Cf, Ch. 6 et 7). Lesplu­
tons syncinématiques sant, à ce titre, d'excellents marqueurs de la déformation à l'échelle de 
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la croûte. Leur utilisation systématique devrait permettre d'obtenir des schémas de déforma­

tion à 1 'échelle des chaines, ce qui pourrait dans certains cas pallier à 1 'absence de mar­

queurs de la déformation finie, ou à la difficulté d'intégration à grande échelle des résul­

tats de l'analyse de la déformation finie obtenus à petite échelle. 

D'autre part, comme on l'a vu pour l'exemple de la Sierra Morena, iOJt4que. dQ.I,) pfu­

;toYI.-{) .6e me.t:ten:t en. pia.ce 4UC.CQ.I,)I.>ive.men.t ~ un. >6egment o.Jtogé.vu.que, .teuJt>6 4c.hémM .I!.Upe.dvi.64 

d '.intvt.6é..l!.en.c.e avec. la. dé{joJtma.Uon Jtégion.aie pe.uve.nt pe.Jtme.t:tJte de. Jtr.!.co!U.Ü.tue.Jt ce.Jt:tain.Q.I,) Ua­

pu de. t•hi-6:toiJte de. ta défiOJtma.Uon. plr.OgJtul.>ive.. 
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Dans les chapitres précédents, à partir d'une approche essentiellement structurale, 
nous avons constaté que des structures aussi géologiquement différentes que des dômes gneissi­
ques de la mésozone et des plutons granitiques de l'épizone présentaient de nombreuses analo­
gies cinématiques. Les variations qu'il est nécessaire d'invoquer pour établir, entre ces dif­
férentes structures, un lien de parenté en termes d'instabilité gravitaire reposent essentiel­
lement sur les propriétés rhéologiques du système initial et leur évolution au cours de l'ins­
tabilité. La rhéologie précise des matériaux constituant la croate continentale est relative­
ment mal connue, mais on sait que les propriétés rhéologiques des roches sont extrêmement dé­
pendantes de la température. Il va donc de soi que la dynamique des instabilités gravitaires 
dépend directement du régime thermique de la croate continentale. 

On tentera donc d'abord (Ch. 9) de cerner les relations qui existent entre l'évolu­
tion thermique des zones orogéniques et la dynamique des instabilités gravitaires. Les deux 
chapitres suivants seront consacrés à l'étude : a) des conséquences du développement des ins­
tabilités gravitaires sur la géométrie des isothermes et les gradients thermiques que l'on 
peut en déduire (Ch. 10) et b) des modifications de pression dues aux mouvements verticaux 
relatifs dans les dômes (Ch. 11). 



9.1 INTRODUCTION 

9 REGIMES THERMIQUES DE LA CROUTE CONTINENTALE 

ET INSTABILITES GRAVITAIRES : ESSAI DE SYNTHESE. 

Lee zones orogéniques sont caractérisées par de fortes anomalies thermiques fossili­
sées notamment par le zonation des roches métamorphiques. Le but de ce chapitre est de montrer 
que les structures issues des instabilités gravitaires peuvent caractériser certains des régi­
mes thermiques particuliers, responsables de ces anomalies. 

On passera donc d'abord brièvement en revue lee principaux types de régimes thermi­
ques transitoires des zones orogéniques. Puis on discutera les conditions d'instabilité en 
fonction des modifications rhéologiques dues aux variations de température inhérentes de ces 
régimes thermiques transitoires, 

9.2 LES CONDITIONS INITIALES 

9 , 21 LES GRADIENTS DE DENSITE INVERSE D 1 ORIGINE NON-THERMIQUE 

Les gradients de densité inverse, qui sont inhérents au développement d'une instabi­
lité de Rayleigh-Taylor peuvent résulter de processus sédimentaires, magmatiques ou volcani­
ques, et tectoniques. Ils sont réalisés, par exemple, lora du dépOt d'une série sédimentaire 
détritique sur un socle granito-gneiseique érodé, d'un épanchement volcanique sur un socle 
érodé ou sur une série sédimentaire, de l'intrusion d'un magma dense (ex : gabbroique) dana 
une série sédimentaire, d'un grand chevauchement ou d'une abduction, etc, •• Dena ce type de 
situations géologiques, le gradient de densité inverse, qui n'est pas d'origine thermique, sa­
tisfait aux conditions initiales de l'instabilité de Rayleigh-Taylor. Cependant, certains de 
ces processua, et plus particuli~rement ceux qui entrsinent un aurépaiaaisaement de la croate 
continentale, modifient le régime thermique (ex t épanchement d'une importante épaisseur de 

volcanites (WEST & MARESCHAL 1980), grand chevauchamant (OXBURG & TURCOTTE 1970, GRAHAM & EN­
GLAND 1976), et par conséquent laa gradients initiaux de viscosité et de densité. 

9.22 CAUSES D'ANOMALIE THERMIQUE BT GRADIENTS DE DENSITE INVERSE 

Les valeurs les plus élevées du gradient géothermique sont généralement localisées 
dana les zones d'activité volcanique et tectonique intense et constituent de ce fait des ano­
malies. Trois causes principales d'anomalie thermique peuvent être distinguées dans les zones 
orogéniques : l'échauffement dO~ le déformation, l'épaississement crustal et l'accrétion 
aous-cruatale de magmas, 
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Au cours de la déformation, une partie du travail effectué est transformée en cha­
leur. Lorsque la déformation est peu intense la quantité de chaleur produite et l'élévation 
de la température qui en résulte est négligeable (GOGUEL 1948). Par contre, lorsque la défor­
mation est intense, par exemple dans les grandes zones de cisaillement transcurrent ou à la 
base des grands chevauchements, une élévation significative de la température ambiante peut 
se produire (cf. synthèses par BRUN & COBBOLD 1980, FLEITOUT & FROIDEVAUX 1980, SCHOLZ 1980). 

Les élévations de te1npérature estimées à l'aide de modèles mathématiques sont de l'ordre de 
100 à 200°C (SARTON & ENGLAND 1979, FLEITOUT & FROIDEVAUX 1980). 

L'associati.on 9 fréquemment observée, de grandes zones de cisaillement transcurrent 
et de plutons granitiques a conduit certains auteurs (ex : BLAISE & BOUCHEZ 1976, NICOLAS & 
al. 1977) à considérer ces grandes zones de cisaillement comme des sites de fusion partielle 
et donc d'instabilité gravitaire. Lee modèles calculés par FLEITOUT & FROIDEVAUX (1980) mon­
trent cependant que si l'élévation de température est suffisante pour produire un amollisse­
ment rhéologique dans de telles zones de cisaillement, elle ne permet pas d'atteindre le seuil 
de la fusion partielle. Il est donc peu probable, en ce qui nous concerne, que l'échauffement 
dO à la déformation puisse à lui aeul_être responsable de gradients de densité inverse dans 

les zones de cisaillement transcurrent. 

Deux modèles peuvent être invoqués : soit que la croûte s'épaissit uniformément sous 
l'effet d'un raccourcissement horizontal, soit que l'épaisseur de la croûte est augmentée par 

chevauchement. Seul le second cas a fait l'objet d'une investigation détaillée, de ses consé­
quences thermiques, à l'aide de modèles mathématiques (OXBURG & TURCOTTE 1970, 1974, BICKLE & 
al, 1975, GRAHAM & ENGLAND 1976). L'évolution dans le temps, du profil de température perpen­
diculaire à la surface de chevauchement a été calculée ~rGRAHAM & ENGLAND (1976) en tenant 
compte d'une production de chaleur par friction sur le chevauchement, pour différentes valeurs 
initiales de la température à base de la tranche chevauchante (Fig. 9.1), Bien que ce modèle 
ait été conçu pour expliquer les zonations inverses de métamorphisme associées avec les grands 
chevauchements, il est possible de les utiliser pour une prédiction des sites probables d'ins­
tabilité gravitaire d'origine thermique, 

Si la température initiale à la base de la tranche chevauchante est suffisamment 
élevée, et si la production de chaleur au niveau du chevauchement est suffisante, on constate 
(Fig. 9.1) que le profH de température, au niveau du chevauchement, recoupe la courbe de fu­
sion des gr ani tes en présence d'eau, 5 ~1A après le début du chevauchement, et que, à la base 

de la croûte chevauchée, le profil recoupe cette courbe entre 5 et 10 MA. Ce modèle montre 
donc deux sites probables d~inetabilité gravitaire d'origine thermique, le premier au niveau 
de la zone de chevauchement et le second, plus tardif, à la base de la croate, L'exemple des 
leucogranites prenant naissance sur le "Main Central Thrust" dans l'Hymalaya (LEFORT 1975) est 
un exemple typique d'instabilité gravi taire d'origine thermique associée à un chevauchement. 
Plusieurs exemples de dômes migmati tiques dans la chaine hercynienne peuvent être interprétés 
comme des instabilités gravitaires développées à la base d'une croûte chevauchée, Ce sont par 
exemple les dômes migmatitiques du Golfe du Morbihan (Massif Armoricain) dans lesquels les re­
liques de paragenèses à disthène montrent que la migmatisation a été précédée par un épisode 
de métamorphisme de pression intermédiaire -haute température (LE METOUR 1976, BROWN 1980). 
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Fig. 9, 1 Df!veloppement dans le temps 
d'un profil de température dans une 
croOte êpaissie par chevauchement 
(d 1 aprls GRAHAM & ENGLAND 1976). 
Le chiffre indique, pour chaque 
courbe, la durie en million d'an­
nie aprls le dibut du chauffage 
(chevauchement) , 
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C'est également le cas des migmatites du Haut­
Allier (Massif Central) dans lesquelles des reli­
ques granulitiques, dont la paragenèse initiale 
indiquant une température de 600°C et une pression 
de 11 Kb, a été rétromorphosée à une température 
de 600-650°C et une pression de 2-3 Kb (MARCHAND 
1974), Dans ce deuxième exemple, l'interprétation 
est d'autant plus réaliste que ces migmatites sont 
situées sous une zone de chevauchement majeure 
(BURG & MATTE 1978) et que la décompreasionobser­
vée ne peut pas être expliquée par le seul effet 
de l'érosion (ALBAREDE 1976). 

La montée de magma basique du manteau venant s'é­
taler à la base de la croate continentale modifie 
considérablement le régime thermique de celle-ci. 

A l'aide .d'un modèle thermique simple HODGE (1974) a calculé les profils des températures ma­
ximales atteintes et l'épaisseur des zones de fusion partielle provoquée par le refroidisse­
ment d'un sill de 4 km d'épaisseur et de température initiale de 1.200°C, mis en place à 30 
km de profondeur dans une croate présentant un gradient géothermique de 20°C km-1 (Fig. 9.2). 

Fig, 9.2 Profil des tempiratures 
maximales atteintes autour d'une 
intrusion de 4 km d'ipaisseur 
mise en place ~ 30 km de profon­
deur (d 1aprls HODGE 1974). En 
grisé, les zones de fusion par­
tielle. a : tempfratures maxi• 
males et b : gradient giother­
mique. Tempirature initiale du 
magma : 1200"C. 

Les deux zones de fusion partielle qui sont 
épaisses de l km au-dessus et de 4 km su-dessous 
du sill, constituent des sites potentiels d'ins­
tabilité gravitaire d'origine thermique. Ce modè­
le est particulièrement approprié pour expliquer 
l'origine des batholithes granitiques le long des 
marges continentales. D'autres modèles d'accrétion 
magmatique plus complexes ont été réalisés par 
WELLS (1980) en vue d'une application à la croate 
archéenne, 

9.3 STRUCTURES, TYPE D'INSTABILITE, ET CHALEUR 

9 , 3 1 LOIS D'ECOULEMENT ET Al«>LLISSEMENT 
THERMIQUE 

L'état des connaissances concernant la 
rhéologie des roches de la croate continentaleest 
trop embryonnaire pour qu'il soit possible aujour­
d'hui de prédire le comportement des variétés li-
thologiques, même les plus courantes, avec un bon 

degré de confiance. On sait cependant que pour une structure et une composition données, que 
les caractéristiques de l'écoulement dépendent principalement de trois paramètres : la con­
trainte, la température et la vitesse de déformation (cf. par ex : HEARD 1976, NICOLAS & POI­
RIER 1976). La fOl'me des équsti~s qui reliant œs paramàtres dépend du mécanisme de déforma· 
tion dominant (WEERTMAN & WEERTMAN 1975). Dans la croOte ces mécanismes (Fluage de Cable, 
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fluage de Nabarro-Herrir.g, pression - dissolution) (RUTTER 1976, McCLAY 1977) sont largement 

contrôlés par la diffusion (HEARD 1976). La loi correspondante, pour un écoulement station­

naire, montre que vitesse de déformation et contrainte sont liées par une loi de puissance. 

D'après NYE (1953) : 

~'ij = (KD/RT) Zi ~ a'ij 
2 

(9.1) 

. 
o~ Sij est le tenseur de vitesse de déformation déviatorique, a'ij celui de contrainte dévia-
torique, 4~ le second invariant du tenseur de contrainte, T la température, R la constantedes 

gaz perfait~D la diffusivité, n l'exposent de la contrainte et K une constante. 

Dans cette équation D dépend de la température : 

D : Do exp (- Q/RT) (9.2) 

o~ Do est une constante, Q l'énergie d'activation et (- Q/RT) le facteur d'Arrhénius. C'estde 

ce dernier facteur que provient la grande dépendance du fluage vis-à-vis de la température. 
Pour la plupart des roches, Q varie entre 0 et 300 KJ mole-1 (HEARD 1976) (Cf. ex. Tab. 9,1). 

Ainsi, pour un matériel ayant une énergie d'activation de 200 KJ mola- 1 une augmentation de 

température da l00°C , à contrainte constante, augmente la vitesse de déformation par un 

facteur 10. 

MATERIAUX 

Quartzites 

Canyon Creek 
(humide) 

Simpson (sec) 

GRANITES 

Westerly 
granite 

n 

2.6 .:, 0.4 

5.0.:, 0,8 

3.0 

Q (KJ mol-1 ) REFERENCE 

230 + 7 .o l?ARRISH & al (1976) 

267 !. 5.5 l?ARRISH & al (1976) 

HEARD & CARTER ( 1968) 

326 GOETZE ( 1971) 

Tab, 9.1 :Caractéristiques rhéologiques de quelques roches. 

Pour une déformation élémentaire telle que le cisaillement simple l'équation (9.1) 

se réduit à : 

au a· = (2 8/T) exp (- Q/RT) o':y 
y 

(9.3) 

où x est la direction de cisaillement, xy le plan de cisaillement, L· la vitesse de déplacement 

selon x, o' la contrainte de cisaillement et B une constante (B = KDo/R). x y 

Dans cette équation l'exposant de la contrainte n peut être également un facteur 

d'amollissement (POIRIER 1976). Cependant, comme pour la plupart des roches 1 < n < 5 (GOETZE 

1971, HEARD 1976) le rôle des variations de température est beaucoup plus important que celui 
des variations de contrainte. En outre, en ce qui concerne les instabilités gravitaires, comme 

les contraintes différentielles maximum sont de l'ordre de 0.1 à 1.0 MPa (1 à 10 b) (Cf. BERNER 

& al. 1972, Fig. 8) les mécanismes de déformation sont essentiellement le fluage de Coble et 
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le fluage de Nabarro-Herring, où n = 1 (cf, RUTTER 1976). 

Dans ce qui suit, on peut donc écrire schématiquement la viscosité à température T 
sous la forme 

~ = ~o exp (- Q/RT) (9.4) 

9.32 CONSEQUENCES DES VARIATIONS DE TEMPERATURE SUR LES INSTABILITES DE RAYLEIGH­

TAYLOR, APPLICATION AUX MANTLED GNEISS DOMES 

Les mantled gneiss dames (ESKOLA 1949) présentent la particularité d'être polyoro­
géniques, leur noyau étant constitué par un socle, généralement granito~gneissique, issu d'un 
cycle orogénique plus ancien que les roches sédimentaires et volcaniques qui l'encapuchonnent. 
Les roches provenant du cycle le plus récent (surcharge) ( arkoses, graywakes, volcani tes, etc • 
•• ), étant en moyenne plus denses que le socle granito-gneissique (source) il existe dès la 

sédimentation un gradient de densité inverse ; ce qui rend un tel système potentiellement ins­
table. Connaissant les viscosités moyennes de la surcharge (Ul) et de la source (u2) on peut 
prédire la longueur d'onde (A) et la vitesse d'amplification (A) de la deflection de l'inter­

face source/surcharge qui doit en résulter (ex : SELIG 1965) : 

À :: ~~ lh52 [~:)% (9.5) 

A :~À 2(Pl-P2) (9,6) 
2n 1J1 + l12 

où hz est l 1épaiaseur de la source. 

Du point de vue rhéologique, la longueur d'onde est proportionnelle au contraste de 

viscosité. La vitesse d'amplification est, pour une longueur d'onde donnée, inversement pro­
portionnelle à la somme des viscosités, Pour ~1/uz ~ l elle dépend donc essentiellement de la 
plus élevée dea viscosités du système. 

Le contraste de viscosité peut être réécrit sous la forme 

.l:!l = JJoh exp (- 01 1 RT) 
u2 uoh exp C- th 7 ~n 

pour une variation de température de T1 à T2 on obtient 

((9.7) 

(9.8) 

La combinaison dea équations (9.5) (9.6) et (9,8) permet de calculer les longueurs 
d'onde et vitessesd'amplification caractéristiques d'un système instable à deux composantes 
en fonction de la température. La comparaison dea modèles expérimentaux et théoriques avecles 
exemples naturels montrent que la plupart des mantled gneiss dornes sont caractérisés par de 

faibles contrastes de viscosité (de 10 à 0,1). 

En'a'appuyant sur ce fait et en postulant une température (T2l moyenne de 600°C 
(base de la mésozone, seuil de la fusion partielle) on peut calculer la variation de (1JliU2)T1 

/(~liJ..lz)T 2 en fonction de la température pour différente ordres de grandeur de [01 -02] (Fig. 

9.3) et en déduire la variation de (X/h2)T 1 1 (X/hz)T 2 (Fig. 9.4). 
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Fig. 9.3 Variation d'un contraste de vis­
cosité en fonction de la température pour 
des différences d'énergie d'activation 
[Qt-<h] croissantes, de l â 50 KJ mole - 1 ; 

T2 étant fixé à 873"K 
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Fig. 9.4 Variation de la longueur d'onde 
(À/h 2 ) d'une instabilité de Rayleigh-Tay­
lor en fonction de la température T1. 
Avec Tz fixé à 873°K, et pour des diffé­
rences d'énergie d'activation croissantes 

A partir de l'équation (9.6) on peut exprimer le rapport des vitesses d'amplifica­

tion aux températures T1 et Tz : 

(9.9) 

Pour le cas d'un contraste de viscosité supérieur ou inférieur à 1, au moins d'un ordre de 

grandeur, cette équation devient 

w max étant la plus élevée des deux viscosités (Ul, ~~) 

28 max p 
ou !:w. ::: À Tl --y;- ex 

ATz ÀT2 ~exp 
T1 

Ce qui, en simplifiant, devient 

Q max 
- '1'fi'"2 

Q max 
-~ 

exp- (Q max/RT 2) 

exp- (Q max/RT 1) 

(9.10) 

(9.11) 

(9.12) 

Cette équation permet de calculer la variation de Âr1/AT2 en fonction de la température pour 
différents ordres de grandeur de [01- Oz] (Fig. 9.5). 

C'est pour les valeurs les plus élevées de [01-02] que se produisent les variations 
les plus fortes de À et de Â (Fig. 9.4 et 9.5). Ainsi, entre 200°C et 600°C et lorsque la dif-
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Fig. 9.5 Var~ation de la vitesse d'am­
plification ATl• d'une instabilit€ de 
Rayleigh-Taylor en fonction de la tem­
p€rature T1. Avec T2 fix€ à 873°K et 
pour des différences d'€nergie d'acti­
vation croissantes. 
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Fig. 9.6 Relation entre les variations de 
longueur d'onde et de vitesse d'amplifi­
cation d'une instabilité de Rayleigh-Tay­
lor en fonction de la température. Les 
courbes de température sont reportées en 
trait fin, et les différences d'énergie 
d'activation en trait gras. 

-férence d'énergie d'activation est de l'ordre de 25 à 50 KJ mole-,, la longueur d'onde dé­
croit de 2 à 7 fois tandis que la vitesse d'amplification croit de 8 à 9 fois (Fig. 9.6). Une 
conséquence possible d'un tel effet est le développement de•Hômes de plusieurs ordresde gran­
deur dans un système soumis à un réchauffement progressif, Ceci expliquerait bien le fait que 
les mantled gneiss dames apparaissent généralement regroupés dans de larges antiformes (ex : 
dômes du Vermont dans les Appalaches, dOrnes de Colombie britannique dans les Rocheuses), Ce­
ci est également compatible avec l'approche de RAMBERG (1968 1 1973) dans laquelle il considè­
re une couche source double caractérisée par des viscosités wz et ~a et des hauteurs h2 et hs 

soue une surcharge de viscosité ~l et de hauteur h = ~. La résolution mathématique de ce 
problème (cf. RAMBERG 1973) montre qu'il se développe deux longueurs d'onde distinctes (Fig. 

9,7). La différence essentielle entre ces deux approches est que dans le modèle de Ramberg 
le développement des longueurs d'onde multiples est synchrone tandis que dans le modèle dé­
veloppé ici des longueurs d'onde distinctes peuvent se développer au cours du réchauffement, 

c'est-à-dire successivement dans le temps. Pour connaître exactement le nombre de longueurs 
d'onde à s'être développé à un moment donné, dans le système, il faudrait résoudre simulta­
nément l'équation des moments (ex : équation biharmonique, RAMBERG 1972, 1973) et l'équation 
de la chaleur. Ceci nécessiterait l'emploi de méthodes numériques qui n'ont pas été utili­

sées dans cette étude, 

9.33 INSTABILITES GRAVITAIRES D'ORIGINE THERMIQUE, DûMES MIGMATITIQUES ET PLUTONS 

Les mantled gneiss dornes peuvent montrer un début de migmatisation des roches cons­
tituant le noyau et la base de l'enveloppe. Les dômes migmatitiques diffèrent de ceux-ci dans 
la mesure où leur noyau est essentiellement constitué de migmatites présentant tous les sta­
des d'évolution de la fusion partielle (WEGMANN 1935, HALLER 1956, KRANCK 1956), En outre il 
n'est pas toujours possible de délimiter cartographiquement, et avec précision, les unités 
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Fig, 9.7 Système instable dévelop­
pant deux séries de longueurs d' 
onde (d'après RAMBERG 1973). a) 
Caractéristiques géométriques et 
mécaniques du système ; b) Fonc­
tion K1 = f(À/hz) ; K1 étant la 
plus grande valeur propre de la 
"matrice couplante" qui est la ma­
trice qui caractérise la dynamique 
du système (Cf, RAMBERG 1972, 1973) 
et À/h2 la longueur d'onde rappor­
tée à l'épaisseur de la couche sour­
ce. Les rapports sans dimension sont 
].Il: 2 = l12n "" 10 ; hzn .. 1 ; (Pl -
P2)/(P2-Ps) - 1 ; Pl-P2 > 0 ; P2-Pa 
> 0 ; h1 = ~. Dans un tel système, 
les deux maxima de K1 coïncident 
avec deux longueurs d'onde distinctes 
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lithologiques initiales dans ces structures qui 
s'apparentent plus fréquemment à des structures 
tangentielles ou des nappes profondes qu'à des 
dômes au sens classique du terme (cf. Ch. 1) 
(HALLER 1956, GRIFFIN 1976, BRUN 1977, BRUN & 
MARTIN 1978, 1979, TALBOT 1979) (Fig. 1.1). 

Lu modUu de. c.cnvec:Uon thvun.i.qiJ.e 

Le fait que certains dômes migmatitiques 
ne présentent pas, de façon évidente, un gradient 
de densité inverse d'origine sédimentaire ou vol­
canique tend à prouver que l'inversion de densité 
provient de la fusion partielle et est d'origine 
thermique. Il est évident que ai un système pré­
sente un gradient de densité inverse initial, la 
migmatisation dans ce système ne fera qu'accen­
tuer l'instabilité. Ceci a incité plusieurs au­
teurs à rechercher dans la convection thermique 

une explication rationnelle de l'origine des dô­
mes migmatitiques. Deux approches sont menées si­
multanément. 

La première, dimensionnelle, vise à tes­
ter si le seuil critique de convection peut être 

atteint dans des conditions rhéologiques et ther­
miques de la croate continentale (TALBOT 1968, 
1971, 1979, DEN TEX 1975). Ces auteurs tentent 

d'estimer la valeur du nombre de Rayleigh qui est 
un nombre sans dimensions défini par : 

où g est l'accélération due à la gravité, ~l'expansion thermique, 6 l'inverse du gradient 
thermique au début de l'instabilité, d l'épaisseur de la couche susceptible de convecter, K 
la diffusivité thermique et n la viscosité cinématique. Lorsque R dépasse une certaine valeur 
critique Re, qui dépend des conditions aux limites, la convection est possible. Dans le cas 
d'une bordure supérieure libre mais inflexible R c = 657, dans celui d'un système limité par 
deux bordures fixes Re= 1707 (CHANDRASEKHAR 1961). Si a et K peuvent être raisonnablement es­
timés pour des matériaux. crustaux il n'en va pas de même pour S, d et n. Ces trois facteurs 
sont interdépendants. Nous avons vu au début de ce chapitre que les régimes thermiques des 
zones orogéniques sont transitoires. La valeur de 6 change donc plus ou moins rapidement au 
cours du temps (voir par ex. Fig. 9.1), Il est toutefois possible qu'elle atteigne une valeur 
critique permettant la convection. 51 l'anomalie thermique est due à l'intrusion d'un magma 
mantellique, 6 dépend de la température initiale et de la vitesse de refroidissement du corps 
intrusif. Si l'anomalie thermique provient d'un surépaississement par chevauchement, 6 dépend 
de la quantité de surépaississement, et de la vitesse de l'érosion inhérente de ce phénomène. 
La viscosité dépend, quant à elle, de la température absolue atteinte (voir paragraphe précé­

dent) elle est donc fonction de S et est également dépendante du temps. Enfin d, l'épaisseur 
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de la couche susceptible de convecter, dépend de n, ou plus exactement de an/ôz. On voit donc 
toute ls difficulté de l'estimation de R. Pour que ce type d'approche soit crédible il serait 
nécessaire d'étudier la variation de R en fonction du temps pour un régime thermique transi­
toire donné •. Jusqu'à présent on dispose seulement d'estimations fondées sur des valeurs de S, 
d et n fixées a priori (ex : DEN TEX 1975, TALBOT 1979), à l'exception de celles de WELLS 
(1980) pour le cas de modèles de chauffage transitoire dO à une accrétion magmatique. 

La seconde approche, structurale, vise à mettre en évidence, sur le terrain, des 
structures d'origine gravitaire plus facilement explicables en termes de convection qu'en ter­
mes d'instabilité de Rayleigh-Taylor classique (TALBOT 1971, 1979, EZ 1976, BRUN & MARTIN 1978, 
1979). Quelques critères possibles méritent d'être signalés : 

- Le fait que las structuras migmatitiquas aient une extension latérale beaucoup 
plus grande que leur amplitude verticale (Fig. 1.1). Ceci est particulièrement si­
gnificatif lorsque ces structures montrent des déversements divergents (structures 
en champignons, Fig, 3.1). Cependant, ce critère ne saurait être déterminant dans 
la mesure où les modèles expérimentaux d'instabilité de Rayleigh-Taylor montrent 
également ce type de structures (Cf, RAMBERG 1967, 1973, TALBOT 1974, 1977) bien 
que l'on puisse discuter la validité des conditions aux limites des modèles réa­
lisés par ces auteurs. 

- L'existence d'involution des lobes des dOrnes tendant à montrer un mouvement cycli­
que (Cf. Champignon, Fig. 3,1) (Cf, TALBOT 1979, Fig. 5 et 6), 

.-Le plissement isoclinal dea isogràdes (BRUN 1979, BRUN & MARTIN 1978, 1979, TALBOT 
1979), La déformation des isogrades est inhérente des instabilités grsvitaires que 
celles-ci soient ou non d'origine thermique (Cf. Ch. suivant). Cependant, dans le 
cas des dOrnes migmatitiques cs phénomène est beaucoup plus accentué que dans celui 
dea mantled gneiss dornes. 

-L'existence de aous-dbmes de plusieurs ordres de grandeur sans contrastes de den­
sité actuels évidents (TALBOT 1971), 

Bien qu'aucune de ces particularités ne puisse être avancée , à ce jour, comme cri­
tère définitif de convection thermique, elles constituent des repères essentiels pour l'étude 
des instabilités gravitaires d'origine thermique dans la croate continentale. 

PQUr conclure sur ce thème, il est important de souligner le fossé qui sépare l'état 
des connaisàances sur la convection dans le manteau supérieur et dans la croate continentale, 
Ceci provient probablement de l'importance qu 'a pris ce problème dans la tectonique des pla­
ques, et des contraintes importantes (épaiaseur du système convectif, vitesses de déplacement 
des plaques, gradient thermique, flux de chaleur, etc •• ,) dont disposant les géophysiciens du 
manteau pour le traiter, et à l'inverse du nombre d'inconnues, que nous avons passé en revue, 
et auxquelles se heurtent les géologues dans las domaines profonds de la croate continentale. 
L1enjeu en est pourtant important puisque l'on sait depuis longtemps que chaleur et déforma­
tion sont indisaociablement liées dans les zones orogéniques. 

On a vu précédemment que la viscosité des aggrégats silicatés décro1t, régulièrement 



138 

et rapidement, lorsque la température s'élève. Un phénomène nouveau rentre en jeu lorsque la 
température dépasse le seuil de la fusion partielle pour un matériel donné. La roche que l'on 
pouvait préalablement Ctlnsidérer comme un solide devient assimilable à une suspension de par­
ticules solides dans un fluide. Les propriétés rhéologiques changent alors dramatiquement. La 
viscosité ~m du mélange solide-liquide peut être exprimée par la loi de Einstein-Roscoe (EIN­
STEIN 1906, 1911, ROSCOE 1952) : 

~m/~o = (1.35 C - 0.35)-2 • 5 

où ].lO est la viscosité du liquide et C le pourcentage de liquide. Cette loi a été utilisée, 
entre autres, par SHAW (1965) pour prédire la viscosité des magmas granitique!ïl. Lorsque C at­
teint le seuil de 269J (Rheologies! Critical melt percentage, ARZI 1978) au cours de la fusion 
partielle, la viscosité du mélange chute catastrophiquement (Fig. 9.8). Sur la base de données 
expérimentales VAN DER MOLEN & PATERSON (1979) ont montré que la valeur du "pourcentage cri­
tique de fusion" était avant tout contrôlée par la forme et la dimension des grains du maté­
riel, et que ce seuil était probablement de l'ordre de JO à 35% quels que soient la composi­
tion de la roche, la vitesse de déformation et le mécanisme de déformation opérant dana la 

fraction solide. 
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Fig. 9.8 Variation de la vis­
cosité relative ()Jm/)Jo) en 
fonction du pourcentage de 
fusion partielle (d'après 
ARZI 1978) pour une suspen­
sion. de particules rigides 
dans un produit fondu new­
tonien. selon la formule de 
Einstein-Roscoe. En grisé, 
le champ usuel supposé du 
pourcentage critique de fu­
sion. 

Comme la fusion est proportionnelle au temps pour une 
température donnée, les variations de la viscosité 

d'une roche donnée, soumise à un chauffage progressif, 
dépendent de sa vitesse de montée en température. Dans 

l'état des connaissances actuelles de la rhéologie des 

roches partiellement fondues, il n'est pas possible de 
calculer des profils de viscosité pour un régime de 
chauffage transitoire donné. On peut toutefois discu­
ter qualitativement deux cas limites (TALBOT 1979). 

Si le chauffage est relativement lent les 
isothermes peuvent être espacés et une épaisseur im­
portante de la croûte peut être soumise à la fusion 
partielle, C'est par exemple le cas de la plaque che­
vauchée dans un surépaississement (Fig. 9.1). Le chauf-
fage étant lent la diminution de viscosité est égale­
ment lente mais une discontinuité de viscosité peutap­
paraitre de part et d'autre de la limite de la fusion 

partielle. Ce cas serait éventuellement favorable au développement de la convection, mais com­
me on l'a vu plus haut, demanderait à être étudié en détail. 

Si le chauffage est rapide les isothermes seront resserrées autour de la source de 
chaleur. Ceci peut se produire dans une grande zone de chevauchement crustal (ex : MCT Hima­
laya) (Fig, 9,1) ou aux contacts d'une intrusion (Fig. 9,2). La diminution de la viscosité se 
fait alors aussi rapidement que le permet la vitesse de fusion partielle à la température at­
teinte. Mais la valeur du pourcentage critique de fusion est susceptible d'être atteinte beau­
coup plus rapidement que dans le cas d'un chauffage lent. Cette situation conduit à l'indivi­
dualisation d'une couche à viscosité beaucoup plus faible que celle du même matériel au-dessus 
du seuil de fusion partielle, c'est-à-dire aux conditions initiales d'une instabilité de Ray­
leigh-Taylor. Diverses approches théoriques, numériques et expérimentales de ce problème, con-
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-nu sous les appellations de "convection turbulente", "Turbulence thermique", "Panaches" ont 

été réalisées en vue d'applications aux instabilités thermo-gravitaires dans l'atmosphère 
(TURNER 1962, 1963, 1973, HOWARD 1964, SPARROW & al. 1970) et au volcanisme (ELDER 1968, 1970, 
1976, 1977). Ce modèle semble pouvoir être également appliqué à la genèse de certains plutons 
granitiques (Cf. ex : ELDER 1977, Fig. 3). 

a 

e 

b 

·Fig. 9.9 Modèle numérique en deux dimensions de convection turbu­
lente (d'après ELDER 1977), 6, temp~rature et W fonction d'écou­
lement : a) stade précoce ; b) stade avancé. 

Une couche intensément chauffée au contact de la source thermique devient rapide­
ment instable (Fig. 9,9), Les déflections périodiques de l'interface, qui sépare cette couche 

de sa surcharge, contrOlent l'écoulement du matériel à faible viscosité. Lorsqu'un volume cri­
tique de matériel à faible viscosité est atteint dans les déflections anticlinales, celui-ci 
se détache de la zone source et monte rapidement dans la surcharge (Fig. 9.9). Du matériel 
froid vient le remplacer à la base du système et un nouveau cycle peut recommencer si la sour­
ce de chaleur persiste (HOWARD 1964, ELDER 1968). En ce qui concerne l'origine des granitoïdes 
ce processus peut expliquer la formation de volumes limités de magma (plutons isolés) si la 

source de chaleur est de courte durée et ls formation d'énormes volumes de magmas (ex : batho­
lithe de la Sierra Nevada, HAMILTON & MYERS l967,batholithe andin ·PITCHER 1978) si la source 

de chaleur est de longue durée comme par exemple dans la bordure d'une plaque surplombant une 
zone de subduction. 

Le tableau 9.2 résume l'ensemble des facteurs discutés précédemment, pour les prin­
cipaux types de régimes thermiques, dans la croûte continentale, 



ORIGINE nu· REGIME 
THERMIQUE 

Surépaississement 
crustal 

Accrétion 
magmatique 

Déformation dans 
les zones de che­
vauchement 

CHAUFFAGE 

Lent 

rapide 

Eventuel­
lement ra­
pide 
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INSTABILITE 

Rayleigh-Benard (Convection) 
(s'il n'existe pas de gra­
dient de densité inverse ini­
tial) 

Rayleigh-Taylor (s'il existe 

STRUCTURES 

Dômes migma­
titiques 

un gradient de densité in- Mantled gneiss 
verse initial) domes 

Rayleigh-Taylor (éventuel­
lement cyclique) 

Rayleigh-Taylor (éventuel­
lement cyclique) 

Plutons grani­
tiques variés 

Plutons grani­
tiques (magmas 
hydratés, ex : 
leucogranites) 

CONTROLE DE LA 
DUREE DE VIE 

• Gradient ther­
mique initial 

• Vitesse d' éro­
sion 

• Température 
initiale de 
la source 
thermique 
(magma) 

• Durée de l'ac­
crétion magma­
tique 

• Durée du che­
vauchement 

• Vitesse de dé­
placement aux 
limites 

Tab. 9.2 Classification des instabilités gravitaires et des structures résultantes 
en fonction du régime thermique 

9,4 VITESSE DE MONTEE DES ISOTHERMES ET' VITESSE D'AMPLifiCATION DES INSTABILITES 

Il est intéressant, à ce stade, de comparer les vitesses relatives de montée des 

isothermes et d'amplification des instabilités gravitaires. 

La vitesse de montée de certains isothermes peut être déterminée à partir des mo­

dèles calculés par GRAHAM & ENGLAND (1976) et ENGLAND & RICHARDSON (1977) dans le cas d'un 
surépaississement par chevauchement avec ou sans érosion (Cf. Tab. 9.3). Les vitesses obte­
nues sont de l'ordre du millimètre par an lorsque l'érosion n'est pas prise en compte, et 

d'un ordre de grandeur inférieur lorsqu'elle l'est. 

Dans le cas d'une accrétion magmatique à la base de la croûte (fig. 9.2) (HODGE 
1974) la vitesse de montée des isothermes est de l'ordre du centimètre par an, c'est-à-dire 
cent fois plus rapide que dans un processus chevauchement - érosion. Mais leur déplacement 
vertical est en moyenne 10 fois plus restreint que dans le cas du surépaississement par che­

vauchement. 

La vitesse de montée des diapirs magmatitiques peut être estimée à l'aide de la loi 

de Stokes (FYFE 1973, MARSH 1976, 1978, 1979, MARSH & KANTHA 1978, ANDERSON 1981) relative au 
déplacement ascendant d'une sphère visqueuse (de viscosité ~2) dans un milieu de viscosité Wl 

(LAMB 1932) 

v 1 
= 3 

}!l + !.12 
lll + ~ 112 

2 
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MODELE ISOTHERME DUREE (M.A.) VITESSE DE REFERENCE MONTEE (Cm an-~) 

Chevauchement 450 et 5oo•c 3 0,25 GRAHAM & ENGLAND 
( 1976) 

Chevauchement 500°C 40 0,02 ENGLAND & RICHARDSON 
+ érosion 6oo•c 20 0,07 ( 1977) 

Accrétion 500°C 0,2 1.36 HODGE (!974) 
magmatique 600°C 0,2 2,84 

Tab. 9.3 Vitesse de montée des isothermes dans différents régimes thermiques 

où a est le rayon de la sphère, g l'accélération de la pesanteur et Ap le contraste de densi­
té. Puisque les magmas sont beaucoup moins visqueux que la croûte non fondue \w2 << ~~) cette 

formule se simplifie à 

1 
v=! 

On constate que le vitesse d'ascension est inversement proportionnelle à la viscosité du mi­

lieu, et directement proportionnelle au rayon de la sphère (Fig. 9.10). Pour que le déplace­
ment vertical total soit significatif à l'échelle orogénique (de l'ordre du kilomètre, et de 
la dizaine de million d'années) il faut que la vitesse d'ascension soit supérieure à 10-2 cm 
an-1 • Dans une croate de viscosité moyenne de 10-•Pa.S (10~9 ) et pour Ap = 0.1, la vitessede 
montée d'un pluton de 1 km de rayon sera de 0,5 cm an-1 et pour un pluton de 10 km de rayon 
de 50 cm an- 1 • Etant donné que ces dimensions correspondent aux dimensions moyennes des plu­
tons granitiques nous en déduisons que, dans la limite d'estimation de la viscosité moyenne 
de la croOte (Fig. 9.10), les vitesses de montée des plutons granitiques sont de l'ordre du 
centimètre à la dizaine de centimètre par an, Ceci implique qu'un pluton peut traverser la 
croate continentale dans un délai compris entre 0,1 et 1,0 MA. 

Il existe que très peu d'exemples réels dans lesquels on dispose de suffisamment de 
données pour vérifier ce modèle. Il est cependant intéressant de noter que pour les globules 

andésitiques alimentant l'arc volcanique des 
Aléoutiennes (MARSH 1976 1 1979) la vitesse 

Vlom.o;'lJ 
w' 
103 

•c' 
m' 
1 
10~1 

'10-~ 

10~3 

Hf4 

1o" 5 

M•0.1 
., 

m.Ma 

.......,.,..::;_,.c,,....::-:1"":......- Jimltt 
in! friture 
des Yllt5st$ 

tQ !'ecttel" arog8nl{)uel 

•o••.L...:::.....::..;..c_.....,.-:---,r.c,:-----.,0:;:• -....-., o;-:-7 1cm 1 

Fig. 9,10 Diagramme reliant la vitesse de 
déplacement d'une sph~re à son diamàtre, 
dans un milieu de viscosité ~ pour une 
différence de densité Ap entre la sphère 
et le milieu de 0 ,J, 

d'ascension est de l'ordre de ;.o à 300,0 cm 
an-1 • La vitesse d'ascension des complexes plu­
toniques alcalins des lles Kerguelen (f'IAROT & 

ZIMINE 1976) peut être estimée par une approche 

différente, L'augmentation rapide des rapports 
e7 Sr/86Sr dans le magma lui-même et la simila­
rité de ces rapports d'un complexe à l'autre 
donnent une limite supérieure pour l'interval­
le de temps séparant la formation du magma de 
sa mise en place, soient des durées de 0,18 à 

0,74 MA suivant les complexes (VIDAL & al, 1977 
DOSSO & al. 1979). En admettant que la profon­
deur de la source est de l'ordre de 100 km, on 
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obtient des vitesses de l'ordre de 1,8 à 7,4 cm an-1 • Si la source est moine profonde, les 
vitesses seront plus élevées. Quoiqu'il en soit, ces deux exemples montrent que la vitesse 
de montée des diapirs magmatiquœest de l'ordre de grandeur estimé à l'aide de la formule de 

Stokes. 

Le fait que les isogrades de métamorphisme "moulent" la forme des plis couchés et 
des dOrnes, dans les Appalaches (HEPSURN 1975), montrent que les isothermes ont été déformés 

et que le réajustement thermique s'il a eu lieu n'a pas été important (voir développements Ch. 
10), En s'appuyant sur cette observation, SLEEP (1979), par une résolution de l'équation de la 
chaleur, a montré que la durée maximum de formation des dOrnes est proportionnelle au carré de 
la longueur d'onde et inversement proportionnelle à la diffueivité thermique. Pour les dOrnes 
de Guilford et de Chester dans les Appalaches il trouve ainsi une durée maximum de 0.16 à 0-.59 

NA et une vitesse d'amplification de 4,3 et 3,0 cm.an-1 • 

Ces valeurs sont d'un ou deux ordres de grandeur plus importantes que les valeurs 
trouvées par RAMBERG (1972, 1973) à l'aide d'un modèle mathématique de mantle gneiss dornes. 
Il faut cependant noter que la vitesse d'amplification est obtenue par ce modèle à un stade 
d'évolution des dômes correspondant à une amplitude inférieure à 10% de la longueur d'onde 
dominante. Or, on sait que l'amplification des instabilités gravitaires subit une évolution 
exponentielle lorsque l'amplitude augmente (Cf. Fig, 0,2), Il n'y a donc pas d'incompatibili­
té majeure entre les valeurs déduites des exemples réels et calculés à l'aide de modèles ma­
thématiques. Par contre, la vitesse obtenue, à l'aide d'un modèle numérique, par HAYASHI & 
KIZAKI (1979) pour des dOrnes migmatitiques est sujette à caution dana la mesure où la valeur 
retenue pour la viscosité moyenne de la croate est probablement surestimée 10 PaS (10 21 p). 
Le tableau 9.4 résume ces données, 

STRUCTURE 
VITESSE D'AMPLIFICATION 

(Cm an - 1 ) 
METHODE 

D'ESTIMATION 

Dôme de Chester 
(Appalaches) 

DèSme de Guilford 
(Appalaches) 

Mantled gneiss dornes 

Il 

D6mes migmatiti­
ques 

Globules andési­
tiques (Aleou­
tiennes) 

Plutons alcalins 
(Kerguelen) 

Il 

4,3 

0,082 

0,168 

0 ,025..0 ,D 12 

3,0-300 ,oo 

1 8 - 7 4 

Modèle thermique 

" Il 

Instabilité d'un milieu 
stratifié (pour 0 < A < 

10% À) 

" 
Modèle numérique 

Modèle de Stokes 
+ condution thermique 

Géochimie isotopique 
et pétrologie 

Tab. 9.4 Vitesse d'amplification des instabilités gravitaires, 

REFERENCE 

SLEEP 0980) 

SLEEP 0980) 

RAMBERG 09 72) 

RAMBERG 0973) 

HAYASHI & KlZAKI 
(1979) 

MARSH ( 1978) 

DOSSO & al. (l9ï9) 
MAROT & ZIMINE 

(1976) 
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En conclusion, on retiendra que les vitesses d'amplification des instabilités gra­
vitaires dans la croate sont en moyenne de l'ordre de 1.0 à 10,0 cm an-1 • 

Le développement des instabilités gravitaires à gradient de densité inverse initial 
est donc 10 à lOO fois plus rapide que les processus de chauffage de la croate continentale 
par surépaississement. Les dOrnes gneissiques se développent donc avec un certain retard par 
rapport au surépaississement mais avec une rapidité d'évolution telle que les i.sothermes an­
térieurement établis sont brusquement déformés. Les implications de ce phénomène seront dis­
cutés au chapitre suivant. 

Osne le cas d'un chauffage par accrétion magmatique les isothermes montent peu mais 
à une vitesse du même ordre de grandeur que la vitesse d'amplification des instabilités gravi­
taires, de 0,1 à 10,0 cm an-1 • Le délai d'apparition des instabilités après le début du chaûf­
fage est donc très court par comparaison avec la situation précédente. 

Ceci correspond au modèle retenu, su paragraphe précédent, pour expliquer la forma-, 
tion des plutons granitiques. 

9.5 L'ETAT RHEOLOGIQUE DES MAGMAS GRANITIQUES ET LA MONTEE DES PLUTONS 

Discutant l'état rhéologique des granites à l'aide de modèles expérimentaux RAMBERG 
(1970) conclut que, pour que les plutons granitiques se mettent en place sous forme de diapirs 
il faut que le contraste de viscosité surcharge 1 source ne soit pas trop élevé. Cette conclu­
sion doit être discutée, 

Comme on l'a rappelé plus haut (Ch, 4), il existe de nombreux arguments, tant pétra­
logiques que structuraux, qui montrent que certains granites ont cristallisé en place à partir 
d'un état quasi-liquide, tandis que d'autres attestent d'une forte déformation à l'état quasi­
solide pendant leur mise en place. 

En s'appuyant sur le fait que la pante de la courbe de fusion anhydre des .granites 
est négative, CANN (1970) conclut que le mouvement ascendant (adiabatique) des magmas graniti­
ques, formés à des pressions de vapeur d'eau données, est limité par la forme de cette courbe 
(Fig. 9.11). Cependant, cet auteur ignora dans son traitement du problème, la dépendance qui 

10 

Fig, 9.11 Diagramme pression- tempé­
rature schématique montrant des cour­
bes de fusion du granite pour diffé­
rentes pressions de vapeur d'eau. un 
giotherae ABCDE, et des adiabats AA', 
BB', CC', DD1 et lE' suivis par la 
montiie des magmas granitiques ( d 1 apds 
CANN !9?0). Cf. texte pour explication, 

existe entre les prbpriétés rhéologiques des ro­
ches et la température. Il est certain que les 
granites ayant pris naiaeance en C' et en D' 
(Fig. 9.11) recoupent la courbe de fusion sèche 
tr~s haut dana la croate, qu'ils arrivent donc 
dans leur site de mise en place superficielle 
dans un état voisin de l' état liquide et que leur 
différence de température avec l'encaissant est 
tr~s élavée (710°C pour C). Ces granites vont 
donc 8tre soumis à un refroidissement rapide 
quasi-statique dans un encaissant très rigide. 
Par contre, le granite ayant pris naissance en 
A', qui recoupe la courbe de fusion anhydre, 
tr~s rapidement ne montre qu'une différence de 
l!'i011 avec son encaissant qui est à la températu­
re de 500°C. A cette température les roches mé-
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tamorphiques sont considérablement moins visqueuses que les mêmes roches en surface et même 
si le granite commence à cristalliser, il peut continuer à monter car comme nous venons de le 
voir c'est la viscosité de l'encaissant qui contrôle la vitesse de montée d'un diapir, et non 
pas la viscosité du magma lui-même, 

Revenons au cas des granites qui naissent bas et remontent haut (8', B, C', C, Fig. 
9.ll). Dans ses expériences RAMBERG (1970) montre que si le contraste de viscosité est très 
élevé, comme celui qu'on peut suspecter entre un liquide granitique et les roches de surface, 
le magma se met en place dana des fractures et non pas par déformation ductile de la surchar­
ge. Il est possible que ce désaccord puisse provenir d'une mauvaise similitude rhéologique en­
tre les matériaux utilisés pour construire les modèles expérimentaux et les roches réelles. 
Notamment, la silicone qui est. utilisée pour simuler un magma granitique ou les solutions con­
centrées de permanganate de potassium pour les magmas basaltiques sont des corps quasi-newto­
niens, tandis que la platicine ou le mastic qui servent à simuler les roches de la surcharge 
sont des corps à loi de puissance (non-newtoniens) montrant une valeur élevée de l'exposant 
de la contrainte (n = 5 à S~~pour la plasticine, MACCLAY l977b), Quoi qu'il en soit, et en ce qui 
concerne les exemples naturels de plutons granitiques, il me semble qu'il faille reconsidérer 
le problème sous son aspect thermique et il n'est pas exclu que ces magmas puissent également 
monter de façon diapirique. Etant très chauds, ils amollissent thermiquement leur encaissant 
au cours de la montée (MARSH 1978 1 MARSH & KHANTA 1979) et donnent. ainsi naissance autour d'eux 
à une gaine molle qui facilite leur montée. En outre, le gradient de viscosité ainsi créé peut 
jouer un rOle de "tampon rhéologique" entre le magma liquide et l'encaissant très visqueux et 
prévenir la fracturation. Bien qu'il ne s'agisse ici que d'une hypothèse raisonnable, nous 
verrons plus loin (Ch. 13) que cette explication s'applique bien au cas des leucogranites sud­
armoricains, dont nous avons précédemment constaté le comportement diapirique (Ch. 7), et dont 
la texture équigranulaire et l'absence de fabrique montrent qu'ils se sont mis en place dans 
un état peu visqueux dans des sédiments épizonaux à viscosité probablement beaucoup plus éle­
vée, 

Enfin, il convient. de remarquer que la démonstration de CANN (1970) est faite à par­
tir d'un gradient de température quasiment linéaire (Fig. 9,11). Dans le cas de gradient de 
température plus "sinueux" et notamment ceux présentant une convexité accusée dans la l:tande. de 
température encadrant la courbe de fusion anhydre (ex 1 Fig, 9.1), les différences de tempé­
rature entre le point de cristallisation d'un magma rhéologique anhydre et l'encaissant sont 
plus faibles que dans le cas d'un gradient de température quasi-linéaire. Cette différence de 
température étant. faible, la déformation à l'état cristallisé du granite et le diapirisme du 
pluton sont encore plus facilités. 

9.6 CONCLUSIONS 

Cette revue du développement des instabilités gravitaires infracrustales à la lumiè­
re des régimes thermiques de la cPnOte contlnentale fait apparaître clairement le rélle déter­
minant de la chaleur dans la naissance et l'évolution des structures gravitaires ascendantes. 

La similarité cinématique des dômes gneissiques et des plutons, constatée sur le 
terrain, se retrouve dans la vitesse d'évolution des systèmes. 

Par contre, ces deux types de structures se distinguent quant au délai d'apparition 

de l'instabilité, suivant l'intensité du chauffage. 
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Enfin, dans le cas où un gradient de densité inverse préexiste, le chauffage a es­

sentiellement un rôle amollissant qui facilite le développement de l'instabilité (mantled 

gneiss dornes) tandis qu'il a un rôle moteur lorsqu'il conduit à diminution de la densité des 

roches soumises à la fusion partielle (Dômes migmatitiques et plutons). 

Les structures issues des instabilités gravitaires sont donc les marqueurs du régi­

me thermique et tectonique des zones orogéniques, au même titre que le métamorphisme auquel 

elles sont associées. Les dômes gneissiques et migmatitiques et les plutons granodioritiques 

se développent préférentiellement dans les portions de croate surépaissies, soumises, par sui­

te de la relaxation thermique, à un chauffage relativement lent. Les plutons granitiques se 

développent dans les zones soumises à un chauffage rapide, soit principalement à la base des 

zones de chevauchement et au toit des diapirs mantelliques. 





10.1 INTRODUCTION 

10 GRADIENTS DE TEMPERATURE ANORMALEMENT ELEVES 

ET PLISSEMENT DES ISOGRADES. 

Les dOrnes gneissiques se présentent très souvent, du point de vue du métamorphisme 
qui leur est associé, comme des dômes thermiques. Ceci se traduit cartographiquement par une 
disposition concentrique ou quasi-concentrique des isogrades de métamorphisme dans la struc­
ture en dOme, d'autant plus resserrés que l'on s'approche du noyau du dôme. De très nombreux 
exemples en ont été décrits, (Cf, CHAPMAN 1942, LYONS 1955, TILTON & al, 1958, HOPSON 1964, 

l.JETHERILL & al. 1968, THOMSON & al. 1968, NAYLOR 1969, NORTON 1975, HEPBURN 1975 pour les Ap­
palaches ; LANPHERE & al. 1964, ARMSTRONG 1968, HYNDMAN 1968, REESOR 1970, REESOR & MOORE 1971 
pour les Rocheuses ; ROQUES 1941, SCHUILING 1960, GUITARD 1970, FONTEILLES & GUITARD 1968 a 
et b, ZWART 1968, SOULA 1981 pour la chaine hercynienne). 

Plusieurs types de modèles ont été invoqués pour expliquer 1'accordance quasi-sys­
tématique entre structure en dOme et structure thermique. 

Les modèt~ d~ condu~on s'appuient sur le fait que dans une croûte en état ther­
mique, stable ou transitoire, les isothermes sont subhorizontaux. Lorsqu'une structure en dô­
me se développe les isothermes sont déformés en accordance avec la structure. Les dômes peu­
vent, dans ce type de modèles résulter d'une instabilité gravitaire ou d'une autre cause non 

gravitationnelle. 

FONTEILLES & GUITARD (1968 a, b) ont modifié ce modèle pour tenir compte dea varia­
tions de conductivité thermique dOes à la présence d'un socle. Leur modèle permet ainsi d'ex­
pliquer le téléscopage des isothermes à proxim.ité de l'interface socle-couverture ("effet de 
socle"), Le même effet peut être obtenu lorsque des réactions de déshydratation ou de fusion 

partielle se produisent lors de la montée des isothermes, Du fait des variations de vitesse 
de montée des isothermes liées aux variations de conductivité thermique, et aux réactions 

chimiques, le régime thermique est, dans la théorie de l'effet de socle, un régime transitai-

re. 

Les modèleô d·~~~lon/aonduetion considèrent la mise en place d1 un corps chaud 
dans un milieu présentant une température homogène plus basse. En se refroidissant le corps 
chaud réchauffe progressivement son environnement. JAEGER (1964, 1968) a dérivé des solutions 
analytiques, permettant de calculer des profils de température, autour d'objets intrusifs de 
forme tabulaire, cylindrique, et sphérique de dimensions variables. Si ce type de modèle per­
met d'expliquer la disposition et l'écartement des isogrades autour des intrusions magmati-
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-ques, leur application au cas des dômes gneisaiques est cependant problématique. En effet, un 
dôme n'est pas une intrusion chaude dans un environnement de température homogène plus basse, 
mais une modification en forme de dôme d'un système, stratifié subhorizontalement, présentant 
initialement un gradient de température. 

Dans les modUe..o de. c.ondac.,t.i.cn/c.onve.ct.f.on. la formation de la structure en dOme et de 

la structure thermique associée est simultanée. La conduction de la chaleur déclenche une ins­
tabilité gravitaire. Au cours de la formation du dôme, qui en résulte, la foliation est pro­
gressivement redressée. Cette rotation du plan d'anisotropie des roches a pour conséquence 

d'augmenter le flux de chaleur dans le dôme et d 1 y provoquer de nouvelles instabilité.s gravi­
tains d'ordre inférieur à la première, Ce modèle de "convection non-cyclique répétitive,. a 
été introduit par TALBOT (1971), sur la base d'une observation de dOrnes dans la Réserve de 
Fungwi (Zimbabwe) de quatre ordres de grandeur successivement emboités. 

DEN TEX (1975) 1 reprenant ce modèle, s'en est servi pour expliquer le resserrement 
des isogrades à proximité du noyau des dômes de Bergell (Alpes Suisses) (WENK 1970, 1973) et 
de l'Agout (Montagne Noire) (SCHUILING 1960). Dans ces deux dômes, les gradients de tempéra­
ture, calculés à partir de l'écartement des isogrades, montrent une 11 cassure11 correspondant à 

une variation du gradient de température de 30°C,Km-1 à des valeurs extrêmement élevées com­
prises entre 50°C.Km-1 et 300°C Km- 1 (Fig. 10.1). L'auteur considère cette cassure du gradient 

de température comme un effet de la convection. 
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Fig. 10, l "Cassure" des gradients thermi­
ques déterminés à partir de la position 
t'elative des isogrades de métamorphisme 
dans les dômes des Alpes Lépontines et 
dans le d6me de l'Agout, D'apr~s DEN 

Dans ce chapitre, noua examinerons le 
cas d'une déformation des isothermes par une ins­
tabilité gravitaire. On l'illustrera d'abord par 
l'exemple du dOms migmatitique de St Malo (BRUN 
& MARTIN 1978). Puis, à r:aide de modèles expé­
rimentaux on étudiera les effets de la déforma­
tion sur les gradients de température. 

10.2 LE OOME MIGMATITIQUE DE St MALO* 

L'étude du métamorphisme, dans le dôme 

migmatitique de St Malo (Cf. Ch. 1), se heurte 
au problème de l'intense recristallisation post­
cinématique qu'ont subi toutes les roches. En 
lame mince, elle se traduit par des recristalli­
sations de la biotite et de la muscovite en arcs 
polygonaux dans les charnières de plis P2 et P3, 

par des textures granoblastiques du quartz et 
par une blastèse de grands cristaux de muscovite 
poecilitique et de tourmaline. De ce fait, il 

TEX 1975. est difficile, voire même impossible, de décrire 
à cette échelle l'évolution relative du métamorphisme et de la déformation. 

*Travail réalisé en collaboration avec H, MARTIN, dans le cadre de l'ATP du CNRS "Phénomènes 
de Transport de mati~re dans l'Ecorce Terrestre" (BRUN & ~~RTIN 1978). 
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Pour pallier à cette difficulté, nous avons étudié en détail le contexte structural 
de la migmatisation et déterminé les relations géométriques existant entre les isogradesd'ap­
parition des minéraux typomorphes et la structure du massif, 

10.21 RELATIONS MIGMATISATION- DEFORMATION DANS LE NOYAU MIGMATITIQUE 

C'est dans les roches peu migmatisées, situées en bordure du noyau migmatitique, 
que l'on observe le mieux le synchronisme entre métatexie et déformation. Le plus souvent, 
les néosomes quartzo-feldspathiques apparaissent concordants sur la foliation des gneiss et 
il est difficile de situer leur formation avec précision. Cependant dans quelques cas, on 
constate une obliquité légère et même localement le recoupement de plis Pl. Ces leucosomes, 
qui apparaissent donc postérieurs à la phase 01; sont fréquemment plissés par la phase D3, 
ce qui permet de situer leur apparition au cours de la phase 02, Cette interprétation est 

renforcée par le fait qu'ils tendent très souvent à se concentrer dans les charnières de plis 
P2. Cette mobilité persiste certainement un peu pendant la phase D3, puisqu'on observe des 

mobilisats quartzo-feldspathiques injectés dans des plans de cisaillement associés aux plis 

P3. 

A la périphérie du noyau, les diatexites, qui représentent un stade plus avancé de 
la migmatisation, sont généralement intrusives sous forme de filons ou de petits stocks. A 
Cancaval, une de ces intrusions est localisée dans le plan axial d'un pli P3 hectométrique. 
La diatexie serait donc synchrone ou postérieure de le phase D3. 

Au coeur du noyau migmatitique, les gneiss peu migmatisés constituent des enclaves, 

métriques à hectométriques, dans les diatexites aussi les relations structurales y sont-elles 
moins faciles à déterminer, On observe cependant dans ces enclaves des leucosomes possédant 
une histoire structurale identique à celle des leucosomes observés à la périphérie du noyau. 
Les diatexites ont une structure très simple qui se réduit, comme celle de beaucoup de grani­
tes à un plan de flux, peu pénétratif, souligné par des schlierens de biotite et par de peti­
tes enclaves de gneiss, Bien qu'apparemment mal définie à l'échelle de l'affleurement, cette 
structure témoigne, à l'échelle kilométrique, d'une surprenante régularité comme le montre la 
cartographie que nous avons effectuée dans le secteur de St Briac (Fig. 3.6 et 3.7), De plus, 
à une échelle un peu plus grande que celle de cette carte, nous avons pu constater que chacune 
des directions principales de déformation (X, Y et Z) correspondant à ce plan de flux était 
contenue par un cOns de 20° d'ouverture (Fig. 3,7). La direction moyenne de cette surface va­
rie de NS à N 20° et son pendage moyen est le plus souvent subvertical dans le coeur du noyau, 
ce qui correspond aux caractéristiques géométriques des plans axiaux des plis P3 en bordure du 
noyau (Fig. 3,4), Pour cette raison et parce que cette structure planaire des diatexites con­
tourne des enclaves de gneiss dans lesquelles on observe des interférences de deux phases de 
plissement soulignées par des leucosomes, noua rapportons la déformation des diatexites à la 

phase 03. Ajoutons à l'appui de cette interprétation que la structure de flux est elle-même 
légèrement déformée par des cisaillements dans lesquels on n'observe aucune fabrique pénétra­
tive (Fig. 3.8), ce qui montre le caractère très ductile des diatexites pendant les dernières 
déformations aynmétamorphes connues dans le Massif de St Malo, 

En conclusion, nous retiendrons donc que la métatexie se développe pendant la phase 

D2 et se poursuit probablement pendant la phase 03, La diatexie au contraire, caractérise es­
sentiellement la phase 03. 
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10.22 LES ISOORADES DE METAI«lRP!ISME DANS LA CEINTURE GNEISSIQtfE 

L'étude, en lame mince, des relations métamorphisme - déformation se rtivèl(! diffici­
le et hasardeuse pour les raisons ·que nous avons signalées plus haut. On peut néanmoins recon­
naitre deux épiaodes succassifs 

Le ~emi~ ~~de Ml qui ne se traduit que par l'existence, dans la quasi-totalité 
du massif, de reliques de fibrolite déformées et bUndées dans des porphyroblastès de musco­
vite, eat pratiquement impossible à situer par rapport à la déformation. 

Le ..le.<!.Ond ép.i.6ode M2 montre, du Sud au Nord de la Vall6e de la Renee, une variation 
de ses relations avec la déformation. Dans la partie méridionale, à Langrolay, les micas cris­
tallisés ou recristallisés pendant l'épisode M2, sont légèrement flexurés par les crénulations 
de phase o>. Dana les gneiss à cordiérite et sillimsnite à proximité du noyau migmatitique, 
les minéraux symptomatiques de l'épisode M2, tele que la biotite et la eillimanite, soulignent 
la schietosité 53 et recristallisent en arce polygonaux dana les charnières de plis PJ, tra­
duisant ainsi le caractère tardif de l'épisode MZ par rapport à la phase 03. Ainsi, cet épiso­
de M2, caractérisé par une recristallisation mimétique des micas, appara!t-il plus persistant 
au centre qu'à la périphérie du massif (Fig. 10.2). 

Fig. 10.2 Evolution spatiale et temporel­
le des conditions pression et tempirature 
du !llitamorphi~Jxue dans le d&me de St Malo. 
C0111parer avec 10,3 

rn Miqmaliles 

1:,\:] Gneiss 

DMkasdlistes 0 1 2Km -
Fig. 10,3 Disposition dea iaogrades de 
l'ipisode de métamorphisme M2 dans le 
d&me de St Malo. 

La progression du métamorphisme M2 est en outre caractérisée par une succeasion 
d'isogrades (Fig. 10.3) correspondent aux réactions suivantes : 

* Co~di~ite + (HIRSCHBERG 6 WZNCKLER 19601 : 

Chlorite + Muscovite + Quartz t Cordiérite + Biotite + eau 

* s.u.ti.manU:e + IALTHAUS 8 al. 19701 : 

Muscovite + Quartz t Feldspath potassique + Sillimanite + eau 

* Anatexie + (MERRZL 8 al. 1970 ; TUTTLE 6 BOWEN 19581 : 
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Quartz + Plagioclase + Feldspath potassique + eau·!. liquide. 

Sur la figure 10.3, on constate tout d'abord que ces isogrades qui correspondent à 

un métamorphisme de type Basse Pression - Haute Température sont centrés sur le noyau migma­
titique, On note ensuite que l'isograde de la sillimanite présente une ondulation qui le fait 
apparaître, disparaître puis apparaître à nouveau entre la Landriais et Cancaval. 

Plusieurs explications peuvent être données pour ce phénomène, Il peut s'agir d'un 
reflet de la forme de l'anomalie thermique, d'un accident local dO à une variation du chimis­
me des gneiss ou d'un effet du plissement des isogrades, Les deux dernières hypothèses ont pu 
être testées par l'étude géochimique d'un profil réalisé le long de la Vallée de la Rance. 

Ce profil (Fig. 10.4) réalisé à partir d'un échantillonnage systématique des gne~ss 
à grain fin permet de tirer les conclusions suivantes : pratiquement tous .les éléments mon­
trent une variation progressive du Sud vers le Nord de la Vallée de la Rance et un renverse­
ment de tendance brusque et local au niveau du lieu-dit Jouvente (Fig. 10.4). La variation 
progressive est d'origine sédimentaire et s'explique par la nature plus pélitique du sédiment 
originel au Sud du profil et plus arénacée au Nord. Les valeurs du rapport [Al + (Na + 2 ca[} 
/K comprises, pour tous les gneiss analysés, entre 1,5 et 2,5 montrent que la présence ou 
l'absence de sillimanite n'est pas liée à la composition chimique de la roche mais à l'inten­
sité du métamorphisme (MARTIN 1977). L'anomalie de la région de Jouvente apparaît donc comme 
un effet du plissement d'une série normale (dont la base serait au Nord) et correspond de 
fait à un vaste synforme déversé vers le Sud, entre le noyau migmatitique et l'antiforme de 
Minihic (Fig. 3.5). Cette étude géochimique permet aussi d'éliminer l'hypothèse d'un accident 

local dans le chimisme des gneiss ( 1. 5 < [Al + (Na + 2 Ca)] 1 K < 2 • .S) et fournit une argumen­
tation de poids à celle du plissement de l'isograde de la sillimanite. 

Comme nous l'avons signalé plus haut, l'épisode MZ correspond à une recristallisa­
tien tardive dans la phase 03. Il peut donc paraitre paradoxal que les isogrades caractéris­
tiques de cet épisode soient affectés par le plissement majeur PZ, Cependant, ce fait traduit 
à grande échelle le synchronisme du climat du métamorphisme avec la phase 02. La recristalli­
sation, telle qu'elle apparaît à l'observateur, en lame mince, n'est donc qu'un phénomène tar­
dif et mineur caractéristique d'un refroidissement lent au centre du massif, 

On a vu, en effet, que l'épisode M2 est antérieur à la phase 03 dans l'enveloppe 

micaschisteuse. 

Signalons enfin que le gradient de température calculé à pe,rtir d'une évaluation 

des épaisseurs de la série, de la distance séparant les isogrades, et de données thermodyna­
miques expérimentales (TUTTLE & BOWENS 1958 1 HlRSCHBERG & WINCKLER 1960, AL THAUS & al. 1970, 

MERRIL & al, 1970), montre une cassure très nette. Ce gradient de température qui est de 40° 

à ;aoc km·1 dans l'enveloppe micaachisteuse passe à 145°à l60°C km- 1 dans la ceinture gneis­
aique et le noyau migmatitique. Cette variation du gradient de température est comparable à 

celles décrites par DEN TEX (1975) (Fig, 10.1), 

10.3 LA DEFORMATION DES ISOTHERMES : UN MODELE ADIABATIQUE 

Considérons un système initial à gradient de densité inverse présentant également 
un gradient vertical de température. Ce système est soumis à une instabilité gravitaire tel­
le que la vitesse d'amplification de l'instabilité soit beaucoup plus rapide que la vitesse 



Fig, 10.4 Profil géochimique de la 
Vallée de la Rance (d6me de St Malo) 
D'après MARTIN (1977) et BRUN & MAR­
TIN (1978). 
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de montée des isothermes (Cf. 9,4). le modèle 

peut de ce fait, étre considéré comme quasi­
adiabatique. 

Les isothermes initialement horizon­
taux et parallèles à la stratification du systè­
me sont donc déformés passivement en même temps 
que celle-ci et épousent comme elle les contours 
du dOme. 

10,31 DEFORMATION ADI.~ATIQUE D'UN GRADIENT DE 

TEMPERATURE 

Isolons par la pensée une couche de ce 
système, dont les limites sont des isothermes. 
Cette couche d'épaisseur h, initialement hori­
zontale, est caractérisée par un gradient de 
température aT /ah (Fig, 10 • .5), Après la déforma­
tion l'épaisseur de la couche ayant varié (h') 

le gradient de température dans la couche de­
vient aT/3h', où h' = h (1 + e), e étant le taux 
de déformation perpendiculaire aux limites de la 
couche (e = h'/h), Les courbes représentées sur 
la figure 10 • .5 montrent des variations de aT/ah' 
pour différentes valeurs initiales de aT/êlh (5, 
10, 25, 50°C km-1 ) en fonction de (l + e). On 

constate que le gradient de température varie 
d'autant plus rapidement lorsque la déformation croit (diminution de ( l + e) J que la valeur 
initiale du gradient est élevée, D'autre part, la courbure est d'autant plus faible que le 
gradient initial est élevé. De ce fait, le long d'un gradient de déformation finie, le gra-
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Fig. 10,5 Variations d'un gradient de te:n­
pérature en fonction de la déformation, 
pour des gradients de température initiaux 
de aT/oh "' s, 10, 25 et so"c km- 1 

-dient de température déformé présentera une 
cassure d'autant plus accusée que le gradient 
de température initial sera faible ; et inver­
sement la cassure du gradient d~ température dé­
formé aera d'autant plus diffuse que le gradient 
de température initiale sera élevé. 

Dans ce qui suit, on a calculé, sur ce 
principe, les gradients de température déformés 

par une instabilité gravitaire à partir de deux 
modèles expérimentaux. 

10.32 DEFORMATION DES ISOTHERMES ET GRADIENTS 

DE TEMPERATURE AUTOUR D'UN DIAPIR SPHERI­

QUE, 

Dans un premier modèle expérimental 
(Fig, 10.6 a), les isothermes, représentés par 
des couches colorées sans contraste rhéologique, 



153 

sont déformées par le déplacement d'une sphère solide figurant un diapir. Les courbes d'iso­
raccourcissement orthogonal aux isothermes, montrent que le raccourcissement est maximum au 
toit du diapir (Fig. 10.6 b), Ces courbes qui encapuchonnent le diapir correspondent toutes à 

des valeurs de (1 + e) inférieures à 1.0. Le modèle n'est donc caractérisé que par un raccour­
cissement plus ou moins intense de l'espace séparant les isothermes. 

ISQTf.!E~MES 

1 2 3 4 

c 

Fig. 10.6 Gradients de température autour 
d'un diapir sphérique. 
a) Modèle expérimental JPB 781 ; le modè­
le est initialement constitué de couches 
horizontales sans contraste de viscosité, 
dont les interfaces figurent ici des iso­
thermes, Les couches sont déformées par 
le déplacement d'une sphère rigide, La 
coupe représentée est verticale et passe 
par le centre de la sphère, 
b) Courbes d'isoraccourcissement ortho­
gonal aux couches (isothermes). 
c) Gradients de température aux niveaux 
A et B du modèle. 

Pour deux profils horizontaux OA et 
OB, dans le dOme, on a tracé un "pseudo~gra­
dient" de température en reportant les isother­

mes en fonction de la distance qui les sépare. 
(Fig, 10.6c), Ces deux profils pour être plus 
facilement comparés ont été calés par rapport 

à l'isotherme 6. On constate que les deux profils présentent une inflexion marquée vers l'axe 
des températures à l'approche du dOme qui correspond à une forte augmentation du gradient de 

température. La courbure très régulière du gradient de température provient directement de 
l'augmentation régulière de l'intensité de la déformation du fait de la viscosité homogène de 
la surcharge. 
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Il est par ailleurs possible d'obtenir une image dès variations d'un gradient de 
température dans le modèle en substituant aux courbes d'isodéformation (fig. 10.6 b) la valeur 
modifiée aT/ah' d'un gradient initial ôT/ôh en tenant compte du fait que ôT/3h' = aT/ah x 1 1 
(l + e), Ainsi, pour un gradient de température initial de 25"C km-1 les courbes de raccour. 
cissement 0.75, 0,50 et 0.25 indiquent des valeurs modifiées du gradient de température de 33, 

50 et 100°C km- 1 • 

10.33 DEFORMATION DES ISOTHERMES ET GRADIENTS DE TEMPERATURE DANS UN DOME MATURE 

Dan$ le second modèle expérimental (modèle WD3, DIXON 1975) il existe un contraste 
de viscosité) de 10/1 entre la source et la surcharge. Dans ce modèle, seules la source et la 
base de la surcharge sont stratifiées. Nous ne disposons donc de marqueurs des isothermes que 
dans une bande relativement limitée de part et d'autre de l'interface source/surcharge (Fig. 
10.7 a). 

a 

c 

WD3 

00 0.5 1.0cm 

=====~ 

TEMPERATURE 

1.5cm 

b 

Fig; 10,7 Gradients de température dans 
un d6me mature. 

a) Modèle expérimental WD3 (DIXON 1975), 
caractérisé par un contraste de viscosi­
té de 10/1 entre surcharge et source (Cf, 
Déformation finie, Fig, 1.2). 

b) Courbes d'isoraccourcissement ortho­
gonal aux couches (isothermes). 

c) Gradients de température aux niveaux 
I, II, III et IV du modèle. Les gradients 
n'ont pu être déterminés que dans la par­
tie stratifiée du modèle (base de la sur­
charge et source). 

Comme pour le modèle précédent, on a 
tracé les courbes d'isodéformation (1 + e) (Fig. 
10.7 b) et déterminé quatre profils horizontaux 
de température (Fig. 10.7 c). Les modifications 
du gradient de températures présentent certai­
nes particularités par rapport au modèle pré-
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cédent. Au sommet du dôme (profils III et IV) le gradient de température augmente fortement à 

la base de la surcharge puis reprend une valeur plus faible à l'intérieur du dôme. A la base 
du dôme (profil I) le gradient de température est peu modifié jusqu'à l'interface source/sur­
charge et s'accentue fortement dans le dôme lui-même. Le profil II présente une configuration 
intermédiaire. Ces variations verticales du gradient de température, le long de profils hori­
zontaux, provient des hétérogénéités de la déformation dans un dôme mature. Dans la partie 

sommitale du dôme, c'est la surcharge qui est fortement déformée tandis qu'à la base c'est le 
noyau du dôme lui-même qui est intensément déformé (Fig. 10,7 b). En outre, dans ce modèle, 
l'écartement entre certains isothermes a été augmenté (valeurs de (1 + e) supérieures à 1). 

Comme pour le modèle précédent on peut obtenir une image des variations verticales 
et latérales d'un gradient initial de température en substituant aux courbes d'isodéformation 
les valeurs modifiées du gradient de température, 

10,34 INTERET ET LIMITES DU MODELE ADIABATIQUE 

La condition adiabatique utilisée pour ce modèle n'est probablement pas totalement 
réaliste, Rien ne nous permet, en effet, de penser que le régime de conduction thermique qui 
a présidé au déclenchement de l'instabilité gravitaire se soit interrompu brusquement lorsque 
celle-ci s'est développée. En conséquence, des réajustements thermiques sont susceptibles de 
se produire lorsque l'instabilité s'ammortit. Cependant ce modèle est très utile car il met 
clairement en évidence le rôle de la déformation sur la disposition finale des isothermes. Il 
explique la disposition concentrique des isothermes et leur resserrement autour des dOrnes, et 
l'accentuation brutale des gradients de température qui en résulte (DEN TEX 1975) (Fig, 10.1). 

D'autre part, le fait que l'on trouve sur le terrain des exemples d'isogrades plis­
sés isoclinalement par des dOrnes migmatitiques (Fig. 10.3 et 10.8) (HALLER 1962, FLOOD & VER­
NON 1977, BRUN & MARTIN 1978, 1979, TALBOT 1979), qui sont les dOrnes les "plus chauds" qui 

existent, montre que si un réajustement thermique a eu lieu il n'a pas été très important, 
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Fig. 10,8 Plissement des isog~ades de mêtamo~phisme dans 
les d6mes migmatitiques du G~oenland. D'après HALLER 19 

10.4 LE RDLE RELATIF DES EFFETS DE LA DEFORMATION ET DES EFFETS THERMIQUES DANS LES DOMES 
GNEISSIQUES 

Comme nous l'avons signalé et passé en revue dans l'introduction de ce chapitre, 
plusieurs tentatives d'explication des caractéristiques thermiques des dômes gneissiques ont 
été proposées. Mais la plupart de ces modèles ne considèrent le rôle que d'effets thermiques 
(effet de socle, de réaction chimique, de fusion partielle, d'anisotropie de conductivité, de 
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convection, etc ••• ). Dans le modèle proposé ici c'est ,. la déformation du gradient initial de 
température, c'est-à-dire à un effet cinématique que sont attribuées les caractét'istiquee 
thermiquee des dOmes. 

Les effets thermiques invoqués par plusieurs auteurs (FONTEILLES 8t GUITARO 1968 a, 
b, TALBOT 1971, DEN TEX 197.5), bien qu'ils ne soient pas th4oriquement contestables, ne sont 
pas tous des caractères spécifiques. Par contre, les dOmes gneissiques, étant donné leur ori­
gine diapirique, sont caractérisés par une déformation spécifique (Cf. Ch. 3) dont noue ve­
nons de voir lee répercueaions sur la géolllétrie des isothermes. L'effet de la déformation sem­
ble donc devoir être considéré le premier dans toute approche des caractéristiques thermiques, 
du métamorphisme dans ces structures. 1. 'ana;ty4e. eompa.de .4UJ(. .te. tJwuJ).n. du g.'f.a~UIIIJI-t6 de dt-
6oJtm«.t.l.on et de. mU.amcJtphM.me e.6t donc. UWl.ti.~ pou,.t .t'étude. du. m~ph..é..6me. rJ.an.4 .tu dô­

IIIU gn~uu. 

La démonstration d'effets thermiques nécessiterait une approche quantitative détail­
lée pour que 'leur rOle puisse être convenablement estimé, A partir de mesures de conductivité 
thermique globale, et d'anisotropie de conductivité réalisée sur des échantillons; il est pos­
sible de calculer des modèles thermiques plus ou moins réalistes des conditions de métamor­
phieme observées eur le terrain (sx : RICHARDSON & POWELL 1976). Mais cette approche n'a jamais 
été réalisée dans des dOmes gneiaaiques. 

10.41 L'EFFET DE SOCLE 

FONTEILLES & GUITARD (1968 a) discutant en détail l'équation de la conduction en 
considérant des hétérogénéités verticales de la. conduction thermique attribuées à la présence 
d'un socle, d'une anatexie ou de réactions chimiques. 

Malheureusement, leur discussion qui n'est que qualitative, si elle nous éclairesur 
la validité des effets invoqués, ne nous apprend rien sur leurs répercussions quantitatives 
effectives. Par ailleurs, ces auteurs qui attribuent la structure en dOms, dans le cas des dO­
mes pyrénées du Canigou et de l'Agly, aux effets de plissements superposés, ignorent totale­
ment les effets de la déformation sur la forme des isogrades qui pourtant montrent globalement 
une accordance avec les dOmes. Dans le cas où suivant FONTEILLES & GUITARD (1968 a), ces dOmes 
résulteraient effectivement de plissement superposés, ce qui peut être mis en doute à partir 
des travaux réalisés sur des dômes voisins (SOULA 1981, sous presse), la géométrie des isogra­
des at leur écartement devrait, de toute façon, être affectés par la déformation, Dans ces 
conditions, l'e.66et de. .40I!.te. ne. peut à. lu.i. .4e.ul, e.t .6Wt lu e.x.emp.tu mêmu cho..i.M.-4 pM .4U in.­
ve.nte.ult.4, e.x.pUqu.eJt lu c.aJt~u.u the:JUII.iqu.u ob.4ll.ltv~u. 

Replacé dans le contexte du développement dea instabilités gravitaires ascendantes, 
l'"effet de socle 11 doit, malgré tout, être pris en compte. Si la montée des isothermes, avant 
le développement de l'instabilité, tend à être ralentie par la présence d'une interface socle/ 
couverture, ou par le développement d'une fusion partielle ou de réactions chimiques le rappro­
chement des isothermes, qui en résulte, ne pourra qu'être accentué par l'instabilité. 

10,42 L 1HYPOTHESE DE LA CONVECTION NON-cYCLIQUE 

La convection thermique produit des structures identiques à celles provenant d'ins­
tabilités de Rayleigh-Taylor. La différence essentielle entre ces deux types d'instabilité ré­
side dans le fait que la convection est cyclique. Au fur et à mesure que le matériel réchauffé 
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à la base du système, et donc moins dense, s'élève, une quantité proportionnelle de matériel 

froid et plus dense s'abaisse pour être réchauffé à son tour. Le cycle continue tant que dure 

le chauffage. 

De ce fait, l'application de l'hypothèse de la convection thermique aux dômes gneis­

siques est relativement problématique dans la mesure où ces structures ne résultent pas d'un 

mouvement convectif cyclique (pris au sens cinématique). On ne peut donc pas démontrer l'ori­

gine des dômes gneissiques par convection thermique sur de simples arguments structuraux. 

C'est la raison pour laquelle T ALBQT (1971) a introduit le concept de convection thermique non 

cyclique, Il attribue à l'anisotropie de conductivité thermique des roches métamorphiques le 

fait que la convection ne soit pas cyclique. Quand le dôme se développe la foliation, qui est 

le plan principal d'anisotropie thermique des roches métamorphiques, se verticalise progressi­

vement. Le flux de chaleur est donc augmenté d'un facteur de 1.5 à 2.0 dans le noyau du dôme. 

Cet effet stabiliserait la convection selon Talbot, et serait responsable du développement de 

nouvelles instabilités à l'intérieur du dôme. Bien que les observations de terrain avancées 

par cet auteur soient assez convaincantes, on peut émettre les mêmes restrictions que pour 

l'effet de socle. Comme il n'a jamais été réalisé de simulation de convection dans des maté­

riaux fortement anisotropes, on ne cannait pas quantitativement les répercussions thermiques 

possibles d'un tel effet, L'utilisation du concept de convection non-cyclique faite par DEN 

TEX (1975) pour expliquer les gradients de tempé~ature anormaux dans les dômes gneissiques 

reste de ce fait t~ès spéculative, D'autre part, si des dômes ~ésultent d'une convection ther~ 

mique les isothermes seront défo~més par le dôme de la même façon que dans le cas d'une insta­

bilité de Rayleigh-Taylo~. En conclusion, sauf si à l'aveni~ on démontrait que l'anisotropie 

de conduction thermique des roches a, dans laconvection, des ~épercussions the~miques non né­

gligeables, liU gJta.d-i.en:t.& :th<Vt.m-i.quu a.nMma.ux diU dôm~U gn.w.t>-i.qu~U JtU.U.Ue.n:t 11.46en:Ue.Ue.me.n:t, 
même daJ'lJ.l le. CM d'une -i..M:tab.uJ.:té g.~tav~e. d'o.~t-i..g-i..n.e. :th({..IUTI.(.que., de la, dé.6Mma.t.{on diU .V.,o~ 

:th<Vt.miU pM liU dôm~U. 





11 LA DECOMPRESSION DIAPIRIQUE 

ll.l INTRODUCTION 

Les instabilités gravitaires ascendantes sont caractérisées par des mouvements rela· 
tifs verticaux, d'autant plus importants, que la structure qui en résulte est de grande dimen­
sion. Les conséquences immédiates de ces mouvements relatifs sont une décompression des maté­
riaux qui monten~dans et autour du dOme,et une compression de ceux situés autour du dOme,qui 
descendent pour compenser le volume remonté. 

La plupart des modèles tentent d'expliquer les variations de pression au cours du 
métamorphisme ne considèrent généralement que le rOle de l'érosion (ex : ALBAREDE 1976, ENGLAND 
& RICHARDSON 1977). Bien que le rôle de l'érosion soit manifeste et incontestable, la décom­
pression dans les segments orogéniques présentent des dOrnes gneissiques peut être, au moins 
en partie, attribuable eux instabilités gravitairea. Ainsi, dans certaines portions de lechai­
ne hercynienne, la vitesse d'érosion calculée en attribuant la décompression seulement è ladé­
nudation, est cinq fois plus élevée que celle observée dans les chaines récentes (ALBAREDE 
1976). 

Dans ce chapitre on examinera donc les variations de pression, susceptibles de se 
produire dana les dOrnes gneissiques, è partir de modèles expérimentaux. Puis on discutera cet­
te éventualité dans le cas des mantled gneiss dornes de Kuopio. 

11.2 MODELES DE VARIATION DE PRESSION 

Dans les modèles expérimentaux de DIXON (1975) les interfaces entre les coUChes ini­
tialement planee et horizontales, sont des surfaces isobares (Fig. 11.1). A partir des deux 
modèles retenus ici, WD2 et WD3, il est donc possible de calculer les variations de pression 
au cours de l'évolution du dOms. 

Pour ces deux mod~les, on a tracé des courbes d'isodéplacement verticaux dz ascen­
dant (.) et descendant (+). (rig. ll.2a et b). Puisque : 

dP:pgdz (11.1) 

or.. pest la densité du matériel et g l'accélération de la gravité, ces courbes représentent 
également les variations de pression résultant de l'instabilité gravitaire. Pour dimensionner 
cee modêles è des cas réels il suffit de multiplier dz par le rapport (L/1) des dimensions du 
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cas réel à celles du modèle. D'où 

dP = pg dZ (11. 2) 

où dZ = (L/l)dz. En prenant p = 2.6.10 3 Kg m- 3 , 

et en comparant les diamètres maximaux du dôme, 
du c,as réel et du modèle, on déduit la compres­
sion maximale (dP+) et la décompression maxima­
le (dP-) ainsi que la différence de pression 
(dP tot.) résultant de 1 'instabilité. Les cal­
culs réalisés pour des dOrnes réels de lO et 30 
km de diamètre sont reportés (en M Pa ; 100 M 
Pa = 1 Kb) dans le tableau 11.1. 

Fig. 11.1 Mod~les expérimentaux de d6mes 
d'apr~s DIXON 1975. Seuls les marqueurs 
initialement horizontaux, et qui repré­
sentent ici des surfaces isobares anté­
rieures aux d6mes, ont été reportés. 

On constate que l'ajustement des mo­
dèles WD2 et WD3 à des dômes, de 10 à 30 km de 

diamètre, donne des variations de pression sen­
siblement différentes. Ceci provient du fait 
qu'au-delà d'un certain seuil, le dOme gonfle 
plus qu'il ne monte. Le diamètre du dôme n'est 

donc pas un critère de dimensionnement suffisant, et il faut tenir également compte de la for-
:ne du dôme en coupe, et du champ de déformation finie qui lui est associée. Comme la plupart 
des segments orogéniques caractérisés par la présence de dômes gneissiques sont pénéplanés, la 
forme des dômes en coupe est difficile à mettre en évidence, En conséquence, le meilleur ajus­
tement ne peut être obtenu que par une comparaison du champ de déformation finie déterminé sur 
le terrain avec les modèles expérimentaux (DIXON 1975). On peut ainsi estimer la profondeur 
atteinte par l'érosion dans la structure et tenter un ajustement des diamètres du modèle et du 
cas réel à ce niveau. 

Malgré les restrictions que l'on pourrait émettre à l'égard d'une telle approche, né­
cessitant des approximations et des tâtonnements, il n'en demeure pas moins que le dimension­

nement des modèles présentés, à l'échelle la plus fréquente des dômes gneissiquea (10 à 30 km), 
montre que des décompressions de l'ordre de 150 Pa (1,5 Kb), et des variations de pression to­
tale de l'ordre de 200 P (2.0 Kb) sont susceptibles de résulter des instabilités gravitaires. 
Dans les modèles utilisés l'amplification des dômes est limitée par l'épaisseur du système 
initial. D'autre part, ces modèles n'ont pas été dimensionnés en temps et longueurs à des con­
ditions orogéniques (Cf. RAMBERG 1967). Il est donc tout à fait possible que des décompressions 
plus importantes puissent être mises en évidence dans des modèles permettant une amplification 

plus grande. 
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a b 
Fig, 11.2 Variations de pression dans las modUes WD2 et WD3 (Fig. 11. 1) ~ 
a) Courbes d'isodêplacemen~vertieaux positifs (compression) et nêgatifs (dé­
compression) ; le chiffre indique le dêplaeement en eantimêtres à l'échelle 
des modêles, b) Profils horizontaux de variations de pression dans les deux 
modèles. 

Modèle Diamè!tre max dP +max dP - QIU dl' tot. 
(Km) (Pa) (Pa) (Pa) 

10 9 .s:s 64 
WD2 

30 27 165 192 

10 16 40 56 
WD3 

30 48 120 168 

Tab. 11.1 Variations de pression dans des d6mes décakilométriques du 
type des dtlmes modUes WD2 et WD3, 
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11.3 LA VARIATION DE PRESSION SYNMETAMORPHE DANS LES MANTLED GNEISS OOMES DE KUOPIO* 

L'étude pétrographique des roches constituant l'enveloppe des mantled gneiss do-
mes de Kuopio (Cf. Fig. 3.2) permet de mettre en évidence deux paragenèses minérales superpo­
sées, l'une précoce et l'autre tardive, au moins dans les gneiss pélitiques et dana les am­
phibolites. Nous passerons ici brièvement en revue les données, issues de cette étude, qui 
permettent d'évaluer les conditions pression - température de formation de ces deux paragenè­
ses. Nous discuterons ensuite la signification des variations de température et de pression 

correspondantes. 

11.31 GNEISS PELITIQUES 

La paragenèse I (précoce) des gneiss pélitiques est composée de quartz, biotite I, 
oligoclase et disthène, et on ne peut pas exclure une présence possible de staurotide I, de 
grenat et de feldspath potassique. Dans ces roches la paragenèse li (tardive) est composée de 
quartz, biotite, oligoclase, ataurotide, sillimanite, cordiérite, muscovite, auxquels s'ajou­
tent des minéraux accessoires opaques, aphène, zircon et apatite. 

St+Qt 

500 600 700 aoo 900 1000 roc 
b a 

®mam~~J.kh~Moüt7ttques 

/ 

~- doiMine de la poroqêrffise 1 
de~ amPhibohtes 

aoo Goo 7oo aoo 9oo 1000 Toc 
2 3 

Fig, 11.3 Les conditions pression- température du métamorphisme et leurs varia­
tions, dans les roches de l'enveloppe des mantled gneiss domes de Kuopio, 
a) Courbes utilisées pour l'estimation des conditions pression- température, 
Points triples des silicates d'alumine "A" : ALTHAUS (1967), "N" : NEWTON (1966), 
"H" : HOLDAWAY ( 1971), Cou"t"be de fusion du g"t'anite et Mu + Qz + Si Al + FK + H20 : 
HOLDAWAY & LEE (1977) :Courbe Mu+ Mg,Chl + Qz + Phl + Mg,Cd + H20 : SEIFERT F. 
( 1970). Courbe Fe .Chl + Qz .... Alm + HzO : HSU ( 1968). Courbe St + Qz + Alm + Si Al : 
GANGULY (1972), Courbe Cd+ Alm/Cd: HIRSCHBERG & WINKLER (1968), Abréviations: 
Mu - muscovite, Chl - chlorite, Qz - quartz, Phl - phlogopite, Cd - cordiérite, 
FK- feldspath potassique, Alm- almandin, SiAl -silicates d'alumine, 
b) Estimation des conditions pression-température de la paragenèse II des gneiss 
pélitiques et des amphibolites, de la paragenèse I des amphibolites et des tra­
jectoires possibles suivies par les roches des dômes de Kuopio au cours de leur 
évolution métam~rphique. 

*Travail réalisé en collaboration avec J, MARCHAND 
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Les courbes représentées sur la figure 11.3a, permettent d'estimer pour l'assembla­

ge II (tardif) des conditions Pet T, variables selon les courbes d'inversion sillimanite ~ 

andalousite retenues, mais en moyenne de 600°C et 4 Kb. 

Il est impossible de déterminer, avec les données dont nous disposons dans les 

gneiss pélitiques, les conditions P et T du premier assemblage. On sait seulement qu'avant 

l'équilibre II la série est passée par des conditions de stabilité du disthène. Selon les mi­

néraux qui étaient associés au disthène trois types de paragenèse I et donc de "trajectoire 

thermodynamique" I-II peuvent être proposés (Fig. 11.3 b), 

sibilités, 

(1) Disthène - Quartz - Dligoclase - Biotite - Muscovite - Minéraux accessoires. 

Dans ce cas la trajectoire (A) correspondrait à un métamorphisme prograde. 

(2) Disthène - Quartz - Dligoclase - Biotite - Muscovite - Almandin - (=) Stauroti­

de - Minéraux accessoires. 

Cette paragenèse I correspondrait à la mésozone profonde. La trajectoire (B) 

serait d'abord prograde jusqu'à 5-6 Kb pour 600 à 700°C puis passerait à une 

rétromorphose avec une baisse probable de température mais surtout une baisse 

de pression d'environ 2 Kb. 

()) Disthène -Quartz - Oligoclase - (=) Biotite -Orthose - Almandin - (=) Stauro­

tide - Minéraux accessoires. 

Il s'agirait d'une paragenèse granulitique de type gneiss khondalito - kinzigi­

tiques (LEYRELOUP 1973, MARCHAND 1974) dont les conditions minimales d'équilibre 

seraient d'environ 700°C pour 8 Kb. La trajectoire (C) correspondrait alors, 

après un épisode prograde, à une rétromorphose avec une baisse de pression do­

minante d'environ 5 Kb, 

La seule étude des gneiss pélitiques ne permet pas de choisir entre ces trois pos-

11.32 AMPRIBOLITES 

Les amphibolites sont composées de hornblende verte, labrador, sphène ou de horn­

blende verte, oligoclase - andésine, (=) quartz, (~) biotite et sphène. On relève également 

l'existence de niveaux plus calciques de pyroxénites à labrador et diopside, Ces paragenèses 

correspondent à un équilibre mésozonal compatible avec la paragenèse II des gneiss pélitiques 

soit environ 600°C pour 4 kb, 

Il n'a pas été trouvé de reliques paragénétiques ou structurales laissant penser que 

ces roches aient pu subir un épisode de métamorphisme granulitique antérieur (éclogite, pyri­

garnite, pyriclasites). Les seules traces d'une paragenèse antérieure sont l'existence de re­

liques d'amphiboles brunes au coeur de certaines hornblendes vertes et d'ilménite au coeur 

des cristaux de sphène, Ceci démontre l'existence préalable d'une parsgenèse 1 à amphibole 

brune, labrador et ilménite dont les conditions P et T sont celles d'un domaine mésozonal pro­

fond (limite de la catazone) soient 5 à 6 Kb pour 600 à 700°C, L'évolution de ces amphiboli­

tes, de la paragenèae I à la paragenèse II, traduit donc une rétromorphose sous l'effet d'une 

baisse de température d'une centaine de degrés pour une baisse de pression pouvant atteindre 

2 Kb. 
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11,33 DISCUSSION 

Si les gneiss et les amphibolites de Kuopio ont effectivement suivi la même évolu­
tion thermodynamique, ce qui est fort probable, on doit éliminer la possibilité d'un métamor­
phisme prograde (Trajectoire A, Fig. ll.3b), En outre, du fait de l'absence de reliques cats­
zonales qui ont cependant pu échapper à l'investigation, c'est la trajectoire 8 (Fig, ll.3b) 
qui aemble la plus vraisemblable. La décompression de 2 Kb impliquée par cette trajectoire 
est compatible avec les valeurs théoriques calculées précédemment pour des dômes de dimensions 
moyennes, Mais si on tient compte du diamètre moyen des dômes majeurs dans le secteur de Kuo­
pio, environ 10 Km, il faut admettre qu'une partie seulement de la décompression observée (en­
viron 0.5 Kb, Cf. Tab. 11.1) est due au diapirisme,le reste étant probablement attribuable à 

l'érosion. 
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Le développement des instabilités gravitairea, on l'a vu précédemment, est fortement 
contrôlé par l'évolution rhéologique et thermique de la croate et apparait de ce fait à cer­
tains moments déterminantsdel'évolution d'un segment orogénique. Il m'a donc semblé important, 
en terminant ce travail, de discuter la présence de structures gravitairea et leurs implica­
tions structurales, non plus à l'échelle de ces structures elles-mêmes, mais à celle d'un seg­
ment orogénique. Cette question est vaste et il ne saurait être question de la traiter exhaus­
tivement ici. Mais, à partir de deux des exemples traités précédemment, il est possible de po­
ser un certain nombre de problèmes que suscite l'existence d'instabilités gravitaires dans les 
zones orogéniques. 

Dans cette quatrième partie, les deux premiers chapitres sont consacrés au cas des 
Mantled Gneiss Dames de l'Est de la Finlande (Ch. 12) et à celui des leucogranites de Bretagne 
Néridionale (Ch. 13). Sur plus de 40 000 km 2 , les Msntled Gneiss Dornes de Finlande montrent 
une disposition relativement régulière à peine perturbée par la déformation régionale. Sur une 
surface du même ordre de grandeur, les leucogranites armoricains sont plus ou moins fortement 
affectés par la déformation régionale. Si, dans le premier cas, l'instabilité gravitaire suf­
fit à expliquer la disposition observée, dans le second, le recours à une interaction de 
l'instabilité gravitaire et du cisaillement régional est quasiment inévitable. le dernier cha­
pitre (Ch. 14) tente d'intégrer ces différences au sein d'une discussion générale concernant 
l'origine, le développement et les conséquences des instabilités gravitaires dans les zones 

orogéniques. 



12 LES "MANTLED GNEISS DOMES" DE l'EST DE LA FINLANDE : 

12.1 INTRODUCTION 

UN EXEMPLE D'INSTABILITE GRAVITAIRE PEU PERTURBEE PAR 

LA DEFORMATION REGIONALE. 

Les "mantled gneiss dornes" ont fait l'objet d'une attention particulière depuis les 
travaux initiaux d'Eskola (1949). Ils ont été recensés dans pratiquement tous les domaines 
protérozoiques du monde mais également dans les zones orogéniques plus récentes telles queles 
Appalaches, les Calédonides européennes, les Rocheuses Américaines et Canadiennes, les Hercy­
nides et les Alpes. Malgré cela, la grande majorité des études a été consacrée aux dOrnes eux­
mêmes plutot qu'à leur environnement tectonique, et bien que la recherche ou la discussion de 
leur origine gravitaire ait été à la base de ces travaux, on ne dispose aujourd'hui que de 
très peu de données sur la distribution des mantled gneiss dornes dans les zones orogéniques, 

sur leur signification et leurs implications tectoniques. 

L'exemple des dômes de l'Est de la Finlande est intéressant à plusieurs titres. 
D'abord parce que ces dômes sont nombreux et sont historiquement à l'origine du concept d'Es~ 
kola. Ensuite, parce qu'ils se présentent à l'échelle régionale dans une configuration (BRUN 
1980) qui rappelle celle des diapirs de sel du Nord de l'Allemagne ou de la Louisianne. Enfin, 
parce qu'ils permettent de poser le problème de la signification tectonique des dômes gneis­
siques dans une zone orogénique. 

Dans ce chapitre, qui reprend une partie de l'analyse de BRUN (1980), on tentera 
d'éclaircir les raisons de la disposition relativement régulière de ces dômes à l'échelle ré~ 

gionale, à la lumière des données locales de l'analyse de la déformation, à l'échelle des dO­
mes, et de la déformation régionale synchrone. 

12.2 DONNEES ET METHODE 

Deux types de données ont été utilisés, Le premier concerne les études de terrain 

actuellement publiées pour les secteurs de Joensuu et Juojarvi (GAAL & al. 1975, HUMA 1976) 
et de Kuopio (BRUN & al. 1976, 1978, 1981), La séquence structurale des événements tectoni­
ques svécoféniens au sud de la zone des dOrnes a été décrite par GAAL & RAUHAMAKI (1971), et 
celle des roches archéennes au nord de la zone des dOrnes par BERTRAND & al. (1978). 

Le second type de données consiste en des cartes et leur notice, dont principale­
ment la carte géologique au 1/400,000e et la carte aréomagnétique au 1/lOO.OOOe du "Geologi­
cal Survey of Finland" ainsi que diverses autres cartes d'échelles et d'origine variées (ES-
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KOLA 1949, GAAL & al. 1975, HUMA 1976, TRUSTED 1907, PRESTON 1954). 

A partir de ces données une carte synthétique a été réalisée en vue d'analyser la 
distribution ~nérale des dOmes. 

25'E 
66'+ 

61'+ 
25'E 

0 

Fig. 12.1 Càrte schimatique de 1 'Est de la 
Finlande. En noir : les roches archéennes, 
en blanc : les granites svicofénniens, les 
traits reprEsentent les directions structu­
rales majeures dans les métasédiments karé­
liens. 

La taille, la forme, l'orientation et l'espa­
cement des dômes ont été mesurés sur les car­
tes originales pour les quatre zones sélec­
tionnées pour une étude détaillée. On a d'a­
bord déterminé leurs caractéristiques géomé­
triques moyennes. Ensuite, étant donné que 
l'environnement structural des dOmes varie 
d'un secteur à l'autre, les données concer• 
nant l'espacement des dOrnes ont été traitées 
séparément pour chacune des zones sélection­
nées. 

12.3 L'ENVIRONNEMENT TECTONIQUE DES OOMES 

La zone des mantled gneiss domes 
de l'Est de la finlande forme une bande d'o­

rientation NW-SE, entre Kajaani et le lac Ladoga, d~environ lOO km de large et sur plus de 
400 km de long (Fig. 12.1), Cette zone, limitée au Sud-Ouest par les formations svécofénien­
nes et au Nord-Est par le socle Archéen, fait classiquement partie des Karélides (SIMONEN 
1960). 

1 2 , 3 l LA DEFORMATION DANS LA ZONE DES OOMES 

Les études disponibles (ex. GAAL & al. 1975, BRUN & al. 1976), pour la zone des dO­
mes, font généralement état de trois ou quatre phases de déformation. Cependant, dans chaque 
région étudiée une seule phase est responsable de la formation des mégaatructures, tandis que 
les autres, moine importantes sont probablement aeaociées à des effets locaux. Oanele se~teur 
de Kuopio (Cf. Ch. 2) toutes les déformations pénétratives peuvent être attribuées à la forma­
tion des dOmes. 

A l'échelle régionale la déformation la plus importante peut être schématisée par 
une carte des trajectoires de la schiatosité dominante et des linéations d'étirement (Fig. 12. 
2). 

La carte des trajectoires de schistosité apparait torfueuae, mais si l'on excepte 
l'anomalie d'Outokumpu (Fig. 12.2) la schiatosité montre une orientation moyenne NNW-SSE. Le 
pendage qui n•,est pas indiqué sur la carte est .intermédiaire à vertical et, en moyenne, se 
fait vers le SW, en accord avec le déversement général des mégaatructures, plis et dômes, vers 
le socle archéen (NE). A proximité des dOme~ la schistosité s'adapte à l'interface socle/cou-
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verture, et forme des trajectoires complexes avec points triples lorsque les dOrnes sont voi­
sins (Cf. Ch. 2). 

0 50 100km. 

Fig. 12.2 Trajectoires de schistosité et 
linéation d'étirement (fliches, en partie 
d'après HUMA 1976) dans la zone des dômes. 
Le socle archéen (noir) et les formations 
svécoféniennes (grisé) délimitent la zone 
des dômes, 

La linéation d'étirement montre, au contrai­
re, une surprenante régularité d'orientation 
NE-SW (Fig. 12.2), comme on l'avait déjà 
constaté à l'échelle des dOrnes de Kuopio 
(Ch. 2). 

Si l'on considère, ensemble, l'orientation 
moyenne NNW-SSE de la schistosité et NE-SW 
des linéations on en déduit un mouvement 
chevauchant des séries Svécoféniennes et 
Karéliennea vers le socle Archéen au Nord­
Est. 

L'existence de points triples de schistosi­
té, la position radiale du plan XZ de l'el­
lipsoide de déformation finie autour des dO­

mes, l'inversion de l'asymétrie des plis en relation avec les irrégularités de bordure des dO­
mes et les variations de déformation finie, en type et intensité, sont autant de critères de 
l'origine diapirique des dOrnes (Cf. Ch. 2). La transition progressive de la schistosité et des 
linéations de l'échelle dea dOrnes à l'échelle régionale, et l'absence d'évidences de superpo­
sition des dOrnes sur les structures régionales (ou inversement) sont de bons arguments pour le 
synchronisme entre le diapirisme et la déformation régionale. 

1 2, 32 LA DEFORM./I.TION EN DEHORS DE LA ZONE DES DOMES 

Au Sud-Ouest de la zone des dOrnes, du cOté 11Svécofénnien", la déformation est plus 
complexe • Une bonne synthèse en a été donnée par GAAL & RAUHAMAKI ( 197l) • On peut distinguer 

(1) une première phase de plis couchés et de chevauchement 
(2) une seconde phase donnant dea plis droits d'orientation axiale WNW-ESE (la dé­

formation majeure). 
(3) une dernière phase de fracturation et plissement de direction axiale N-5. 

La déformation pénétrstive résultant de cette séquence est principalement marquée 
par une achistoaité et des linéations d'orientation WNW-ESE. Cette orientation est oblique aux 
trajectoires de achistoeité et de linéation d1 étirement dans la zone des dOrnes (fig. 12.2), 

Au Nord-Est de la zone des dômes, du cOté "Archéen" , la dtU ormation karélienne est 
mal connue. Les traite majeurs aotuallement mis en évidence sont les suivants. La limite Ar­
chéen - Karélien est affectée par dea plie d1o1'ientation axiale N .. S (fig. 12.1 et 12.3).. En 
s'écartant de cette limite on constate une superpOsition de structures karéliennes aux struc­
tures archéennes (BERTRAND & al. 1978), La déformation karélienne' est discontinue et s'expri-



170 

me par des zones de cisaillement, chevauchantes et transcurrentes. Dans les zones de chevau­
chement, l'intense étirement dans une direction NE-SW et les plis non-cylindriques associés 
indiquent un chevauchement vers le Nord-Est, compatibles avec la déformation dans la zonedes 
dômes, 

12.4 TAILLE, FORME ET DISTRIBUTION DES DOMES 

L'étude de la taille, de la forme et de la distribution des dômes a été restreinte à 

la région comprise entre Kajaani et le lac Ladoga (Fig. 12.1). 

l-~-----__:.----t-61'N 
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0 50 IOOkm 

Fig. 12.3 Les rides de mantled gneiss dornes 
dans l'Est de la Finlande, 

(Fig. 12.3) avec celles de la schistosité et 

Le trait majeur qui ressort de la carte synthé­
tique est un alignement des dOrnes le long de 
neuf rides distinctes (Fig. 12.3) définies non 
seulement par les rides elles-mêmes, mais éga­
lement par les anticlinaux soulignés par l'in­
terface socle-couverture. A l'échelle de la 
zone des dômes, les variations topographiques 
sont minimes et n'ont que très peu d'effets 

sur les contours cartographiques. L'orienta­
tion des rides varie de NNE-SSW dans la par­
tie occidentale à NW-SE dans la partie orien­
tale. Dans la partie occidentale la direction 
des rides est clairement oblique à l'orienta­
tion régionale moyenne de l'interface socle 
couverture, tandis que dans la partie orien­
tale ces deux orientations sont parallèles. 
L'espacement moyen pour les neuf rides est de 

23,3 km= 3,5. En comparant la carte des rides 
de la linéation (Fig. 12.2) on ne perçoit pas de 

relation immédiate entre la déformation régionale et le schéma des rides. De plus, la simpli­
cité du schéma des rides par comparaison avec les sinuosités de la carte de schistosité sug­
gère que si une relation existe, elle est de nature relativement complexe. 

La distribution des dômes a été étudiée dans les quatre rides (Kuopio, Juojarvi, 
Joensuu et Ladoga) présentant des données suffisantes pour le faire. Il convient de noter que 

l'étude de la distribution des dômes ne peut être faite sans tenir compte de leur forme. C'est 
la raison pour laquelle ces deux aspects sont traités ici ensemble. 

La forme cartographique moyenne des dômes peut être assimilée par des ellipses dont 

les axes principaux font entre 1 et 25 km de longueur. Le report du long axe en fonction du 
petit axe montre une distribution quasiment linéaire (Fig. 12.4a). Le produit des axes (qui 
est une fonction de la taille des dômes) reporté en fonction du rapport des axes (Fig. 12.4c) 
montre que quelle que soit la taille des dômes, les rapports axiaux sont compris entre 1.0 et 
2. 5. Ceci démontre que l'ellipticité des dômes est indépendante de leur taille. De façon iden­
tique, on a reporté le produit des axes en fonction de l'obliquité du grand axe des dômes sur 
l'orientation régionale moyenne de la schistosité (Fig, 12.4b). Les plus fortes obliquités 
correspondent aux plus basses valeurs du produit des axes et inversement les plus faibles o­
bliqultés aux plus hautes valeurs du produit des axes, Ceci montre que les dômes de plus 
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Fig. 12.4 Caractéristiques géométriques de la forme cartographique 
des mantled gneiss dornes dans les rides de Kuopio, Juojarvi, Joen­
suu et Ladoga (Cf. Fig, 12.3), A, Diagramme grand axe/petit axe. 
B, Diagramme produit des axes/obliquité dome foliation, C, Diagram­
me produit des axes 1 rapport axial, 

grande taille sont généralement moins obliques que les petits sur la schistosité régionale. 
Dans ces trois diagrammes (Fig. 12.4), le point Ll correspond à un dOme de la ride de Ladoga 
qui s'écarte des tendances définies par les autres. Cet écart pourrait provenir du fait qu'il 

s'agit d'une coalescence de deux ou plusieurs dômes. 

JOENSUU 

~~, 
\ 
\ 

LADOGA 

Fig. 12,5 Relation entre l'orientation du grand axe, le produit des 
axes, et le rapport des dômes, dans les rides de Kuopio, Juojarvi, 
Joensuu et Ladoga. F = orientation moyenne de la foliation. R ~ o­
rientation de la ride. 

Sur les diagrammes polaires (Fig, 12.5) chaque dOme est représenté par une croix 

dont la longueur des branches est proportionnelle à celle des axes principaux, le plus grand 

étant orienté par rapport au Nord géographique, et dont la distance au centre du diagramme est 
proportionnelle au rapport axial. La direction des rides et de la achistosité a été repor­
tée sous forme de vecteurs de référence, Ces diagrammes permettent de comparer la disposi­
tion et la taille des dOrnes dans les quatre rides sélectionnées. Le trait principal qui en 
émerge est que les croix tendent à se concentrer autour de la direction de la schistosité. 
Seul le dOme Ll dans la ride de Ladoga et deux petits dOrnes dans celle de Juojarvi s'en écar­
tent nettement. Les dômes de Juojarvi et de Joensuu constituent deux cas extrêmes. Dans le 
premier, la ride est fortement oblique à la direction de la achistosité, tandis que dans le 
second cette obliquité est faible. Il est, à ce titre, surprenant de constater que ce sont 
deux rides voisines (Fig. 12.3). 
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Fig, 12.6 Corrélation entre l'espacement des 
dômes et l'obliquité ride foliation et entre 
l'espacement des dOrnes et. leur rapport axial 
moyen. 

12.5 DISCUSSION 

172 

L'espacement moyen des dômes, qui correspond à 

la valeur moyenne des distances séparant les 
dômes voisins dans chaque ride, montre de gran­
des variations (de 8,15 km pour Juojarvi à 21,5 
km pour Joensuu). Néanmoins, on trouve une bon­
ne corrélation entre l'espacement moyen et l'o­
bliquité ride -schistosité d'autre part (Fig. 
12.6), L'espacement moyen le plus fiable cor­
respond à l'obliquité la plus forte et au plus 
fort rapport axial (Juojarvi). L'espacement mo­
yen le plus élevé correspond à l'obliquité la 
plus faible et au plus faible rapport axial. 

Deux points importants peuvent être dégagés de cette analyse : 

(1) Les mantled gneiss dornes sont ordonnés en rides plus ou moins parallèles présen­
tant des obliquités variables avec les directions principales de la déformation 
régionale, 

(2) Ce schéma (pattern) concerne une superficie relativement importante (lOO x 400 
km). 

Un tel schéma n'a jamais été décrit dans les zones orogéniques profondes, aussi me semble-t­
il important de discuter ici sa signification en termes de diapirisme, et ses implications 
concernant le rôle de la gravité dans l'évolution tectonique de la croate pendant le Protéro­

zoique. 

!2.51 LE REGROUPEMENT DES DOMES EN RIDES : UNE CONFIGURATION PERIODIQUE ? 

Les modèles théoriques et expérimentaux d'instabilités gravitaires montrent que les 
structures diapiriques se développent avec une longueur d'onde dominante, c'est-à-dire avec 
une périodicité (DANES 1964, SELIG 1965, BIOT & ODE 1965, RAMBERG 1967, 1968, 1972, 1973), 
Ayant vérifié, par une analyse de terrain, que les mantled gneiss dornes correspondent effec­
tivement à des structures diapiriques, il est logique de rechercher pour le regroupement de 
ces dômes en rides, à l'échelle régionale, une périodicité provenant de l'instabilité gravi­
taire. 

L'espacement des rides calculé précédemment (23.3 km~ 3.5) ne tient pas compte de 
l'orientation des rides, or comme nous l'avons vu leur orientation varie de NNE-SSW à NW-SE 

quand on passe du NW au SE de la zone des dômes. Rappelons que pour tracer les rides, on a 
utilisé non seulement les dômes mais également les anticlinaux de socle. Si on ne représente 
que le centre des dômes (Fig, 12.7a) la disposition en rides n'apparait plus aussi clairement, 
aussi, et en guise de test, on a déterminé le spectre d'autocorrélation (LEYMARIE 1968, BAR­
BIER & LEYMARIE 1972) de la carte des centres de dômes, en séparant le domaine d'orientation 
présumée NNE-SSW de celui présumé NW-SE (Fig. 12. 7b et c). Les spectres obtenus, qui représen­
tent la fréquence d'espacement des dômes dans toutes les directions du plan de la carte, con­
firment les directions préalablement retenues. Cependant, les espacements qui sont de 42 km 
pour le domaine Nord-Ouest et de 27 km pour le domaine SE sont plus élevés que la valeur mo-
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-yenne déduite de la carte générale (Fig. 12.3). 

50 IOOkm 

Fig. 12.7 Analyse de la distribution géographique des d6mes, A, les deux do­
maines distingués. B et C, spectres d'autocorrélation pour les domaines res­
pectivement situés au NW et au SE de la zone des dômes, 

Considérons maintenant l'espacement des dOrnes dans chaque ride, Les études de ter­
rain ont montré que la formation des dOrnes était contemporaine de la déformation régionale 
(GAAL & al. 1975, BRUN & al. 1981, Ch. 2), L'analyse de la forme des dOrnes, présentée plus 
haut, montre que les dOrnes ont des sections elliptiques dont l'orientation et les rapports 
axiaux sont clairement reliés à l'orientation régionale de la schistosité (Fig. 5). Ceci si­
gnifie que les dOrnes ont été déformés pendant leur formation. Comme le résume la figure (12.6) 
l'espacement des dômes le long des rides montre de grandes variations et est apparemment cor­
rélé au rapport axial moyen et à l'obliquité ride-schistosité. L'espacement des dômes peut 
donc être lui-même modifié par le déformation. En connaissant l'orientation de la schistosité 
(plan d'aplatissement) et en admettant que les dômes sont circulaires dans les zones non dé­
formées on peut éliminer l'effet de la déformation. Pour la ride de Juojarvi, dans laquelle 
le grand axe des dômes est quasiment orthogonal à la ride, le rapport axial moyen est de 2,21 
et l'espacement de 8,15 km. En ramenant le rapport axial à 1.0 l'espacement corrigé devient 
13,6 km. Pour la ride de Joeneuu, dans laquelle le grand axe des dOrnes est légèrement oblique 
à la ride, le rapport axial moyen est de 1,9 et l'espacement de 21,5 km, L'espacement corrigé 
devient 17,:3 km. En prenant en compte les espacements pour les rides de Kuopio et de Ladoga 
on obtient un espacement moyen pour les quatre rides de 14,4.:!: :3 .km. Ceci étant une estima­
tion très rudimentaire, il serait hasardeux d'en déduire qu'il existe une périodicité d'espa­

cement des dômes dans les rides, d'autant plus que la fluctuation obtenue (.:!; :3 km pour 14,4 
km) est élevée. Quoi qu'il en soit, il apparait qu'un espacement initial relativement régulier 

a été modifié par la déformation. 

La séparation des rides en deux domaines (Fig. 12.7a) peut aussi refléter une influ­
ence de la déformation régionale, L'espacement des rides est plus faible dans le domaine o­
riental, où les rides ne sont que légèrement obliques à la schistosité et subparallèles à 

l'interface $Ocle-couverture, que clans le domaine occidental où les rides sont aussi faible­
ment obliques à la schisto$ité mais fortement obliques à l'interface socle-couverture. 11 est 
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intéressant de noter que la ride de Juojarvi qui montre la plus forte obliquité schistosité­
ride est située à la limite des deux domaines ; il n'est pas hors de propos que ceci puisse 
résulter d'un effet d'interférence entre deux systèmes présentant des orientations et des es­

pacements différents. 

Dans les théories mathématiques des instabilités gravitaires, l'espacement périodi­
que est supposé apparaître dès la naissance de l'instabilité. Certaines longueurs d'onde s'am­
plifient plus rapidement que d'autres, et la "longueur d'onde dominante" est celle qui croit 
le plus rapidement. Un espacement régulier des structures issues d'une instabilité peut, par 
ailleurs, se développer progressivement par "saturation" ou par "propagation" (COBBOLD 1979). 
Dans le modèle de saturation tout l'espace est progressivement occupé par un nombre maximum 
de structures (diapirs) ; l'espacement final des structures est de ce fait limité par les di­
mensions relatives du système et des structures. Dans le modèle de propagation les structures 
apparues précocemment continuent à se développer en se propageant dans le système à partir de 

leur site de nucléation et donnent un espacement très régulier, La disposition des dômes en 
rides dans l'Est de la Finlande pourrait être périodique à la fois en termes de "longueur 
d'onde dominante" et en termes de propagation. Les espaces de rides trouvés ici sont du même 
ordre de grandeur que les longueurs d'onde dominantes calculées par Ramberg pour les "Uphea­
vals of gneiss granite basement in orogens", soit zz,; km (RAMBERG 1972), et 33,7 km (RAMBERG 
!973). Les caractéristiques géométriques de la ride de Juojarvi, et l'anomalie d'orientation 
de la schistosité d'Outokumpu dans laquelle elle est située (Fig. 12.2) pourrait être due à 

une interférence résultant de la propagation de deux systèmes possédant des orientations et 
des espacements différents, 

12.52 LE ROLE ET LES CARACTERISTIQUES DE L'INSTABILITE GRAV!TAIRE 

Des alignements de dômes en rides parallèles semblables à celui décrit ci-dessusont 
été obtenus expérimentalement par superposition de sirop de sucre et d'huile (RAMBERG 1967). 
L'observation du développement progressif des structures (RAMBERG 1967, Fig. 11) montre que 
des anticlinaux se développent d'abord parallèlement au bord le plus long du réservoir expé­
rimental, probablement à cause d'un effet de bordure. Ensuite, des petits diapirs prennent 

naissance avec un espacement régulier le long des anticlinaux précoces. On cannait également 
l'exemple réel des alignements de diapirs de sel dans les bassins sédimentaires. Dans le Nord­
Ouest de l'Allemagne où cette disposition est particulièrement spectaculaire, les alignements 
de diapirs de sel sont contrôlés par la forme du bassin sédimentaire où ils se sont développés 
(TRUSHEIM 1960). Les rides suivent l'axe du bassin, et les diapirs forment des murs en son 
centre et des noyaux isolés ou des coussins le long de ses bordures (Fig. 12.8). Le type géo­
métrique et les dimensions des diapirs sont contréllés par l'épaisseur de la couche source qui 
elle-même, pour des raisons de conditions de sédimentation, dépend de la forme du bassin. Ces 

modèles expérimentaux et naturels d'alignements de diapirs en rides aident à comprendre le rô­
le et les caractéristiques de l'instabilité gravitaire responsable de la disposition en ride 
des mantled gneiss dornes dans l'Est de la Finlande. 

A l'échelle du socle archéen de Finlande centrale, les rides de dômes sont allongées 
dans la direction de l'interface socle-couverture (Fig. 12.9), dont la trace est approximati­
vement N-5 entre Oulu et Kuopio et NW-SW dans la région de Joensuu-Ladoga. Ce parallélisme 
peut refléter un effet de bordure comme dans les modèles discutés précédemment. Etant donné 

que l'interface socle-couverture plonge vers l'ouest, c'est-à-dire vers le "bassin" Svécofen-



Fig. 12.8 Bloc diagramme montrant le rôle 
de la forme du bassin et de 1 'épaisseur de 
la couche source (salifère) sur la dispo­
sition et la forme des diapirs de sel dans 
le NE de l'Allemagne (d'après TRUSHEIM 
1960). 
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Fig. 12.9 Position relative des rides de 
dômes, de l'interface entre les formations 
archéennes (noir) et svécokaréliennes 
(blanc), et des granites svécofénniens 
(grisé) en Finlande. 

nien, il est possible que la couche source des dômes (une partie du socle archéen) ait eu une 
forme en coin, comme dans le cas des dômes de sel (TRUSHEIM 1960) (Fig. 12,8), Le fait que 

les contours du batholithe central Svécofénnien suivent eux-mêmes la trace de l'interface sup­
porte cette suggestion. 

Enfin, le fait que la configuration en rides ne soit pas obscurcie par la déforma­
tion régionale mais seulement légèrement modifiée, démontre l'importance relative des effets 
de l'instabilité gravitaire par rapport à ceux de la déformation régionale dans l'évolution 

tectonique des Karélides. 

Dans les cratons archéens .(ex : Canada, Rhodésie, Inde, Australie) les ceintures de 
roches vertes et les dômes gneissiques connexes montrent des dispositions linéaires. Il serait 
intéressant de leur appliquer un traitement semblable dans la mesure où ces structures sont 
également interprétées comme des structures d'origine gravitaire (ANHAEUSSER 1974, GORMAN & 
al. 1974, SCHWERDTNER & al, 1979), 
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13 LES LEUCOGRANITES HERCYNIENS DE BRETAGNE MERIDIONALE : 

13.1 INTRODUCTION 

UN EXEMPLE D'INTERACTION ENTRE INSTABILITE GRAVITAIRE ET 

CISAILLEMENT CRUSTAL. 

De nombreuses contributions récentes ont présenté des modèles possibles de l'origi­
ne des leucogranites mais pratiquement toutes à partir d'une approche pétrologique et(ou) géo­
chimique. Nous essa.ierons ici d'élucider certains aspects mécaniques de 1 'origine et de la 
dynamique de mise en place des leucogranites hercyniens de Bretagne méridional~ susceptibles 
de fournir des contraintes à de futurs modèles géodynamiques du domaine hercynien ouest eu­

ropéen. 

Dans le chapitre 7 on a préalablement décrit la forme de ces plutons leucograniti­

ques et leurs relations cinématiques avec la déformation régionale ciaaillante pendant leur 
mise en place. La mise en évidence d'une interférence entre le gonflement des plutons et la 
déformation régionale, et ses modalités cinématiques ainsi que l'association des rides de 
plutons avec des zones de cisaillement intense pose le problème d'une interaction mécanique 
possible entre l'instabilité gravitaire dont sont issus les plutons et le cisaillement qui 
affecte au même moment cette portion de chaine hercynienne. Il a été proposé antérieurement 
(BOUCHEZ & BLAIZE 1976, NICOLAS & al, 1977) que les leucogranites hercyniens pourraient sim­
plement résulter d'une fusion partielle de la croOte sous l'effet d'un échauffement dO à la 
déformation dans les zones de cisaillement intense préexistantes, A l'inverse, et c'est la . . 
thèse défendue ici, .te dé.vel.oppe.me.nt d'une ~.u.i.;té g.l!.a.v.{;t;a..i)r.e à la, ba.M. d'une CII.Oûte en 

c.owu, de ~emen.t peut a.~o..ilt. .toc.ai.eme.nt amoW cette Cll.otr.:t.e. e.t paJr. co~~U>équent .tocetli..!,é. .fa 

dé.nol!.mation ~ d~ zon~~ ~oit~ (POIRIER & al. 1979, BRUN & VIGNERESSE 1961). On discutera 
donc concurremment ces deux hypothèses à la lumière des arguments déduits de l'analyse structu­
rale, de l'étude gravimétrique des plutons, et des caractéristiques rhéologiques et dynamiques 

de l'instabilité gravitaire. 

13.2 LA VISCOSITE DU MAGMA LEUCOGRANITIOUE 

La viscosité (~) des silicates fondus peut être exprimés en fonction de la tempéra­
ture selon le formule classique d'Arrhenius : 

~ = ~o exp (E*/Rï) (13.1) 

où ~o etE* sont respectivement la constante préexponentielle et l'énergie d'activation ; R 
étant la constante des gaz parfaits et T la température absolue. Cette équation peut être 
réécrite sous la forme : 
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ln ~ = ln ~o + (E*/R) (1/T) (13.2) 

A partir des travaux de BOTTINGA & WEILL (1972) et SHAW (1972) on sait que 

E* = 10"SR 

ln \.lO = c~ - CT s (13.3} 

où 5 est un paramètre obtenu à partir de la composition chimique, et où aux constantes C\.l et 
CT sont affectées des valeurs moyennes obtenues expérimentalement de C\.l = - 6,40 et CT = 1,50. 

Cette approche permet de calculer la valeur de la viscosité d'un granite si l'on cannait sa 
composition chimique (PANlZO 1980). 

log )J 
(Po Sl;; 

15 

Fig, 13.1 Variation an fonction 
de la température, de la viscosi­
té du magma leucogranitique obte­
nue pour le granite de Questembert 
Analyse VIDAL ( 1973) : Si02. 74,00; 
AlzOa, 14,20 ; FezOs, 1,23 ; FeO, 
0 ; l1n0, 0,02 ; MgO, 0 ; CaO ; 
0,40 ; Na20, 3,10 ; KzO, 4,.72 ; 
Ti0 2 , 0,24 ; P20 , 0 ; HzO, 1,65. 
La viscosité retenue, à la tempé­
rature de mise en place (600°C), 
est de I011 PaS, 

Pour une analyse chimique du granite de Questem­
bert (VIDAL 1973) nous avons calculé la courbe de 

variation de la viscosité en fonction de la tem­
pérature (Fig. 13.1), Pour affecter une valeur 

précise de la viscosité au magma lors de sa mise 
en place, il faut considérer deux faits : la pré­
sence quasi systématique de sillimaniteau contact 

des plutons et localement d'une coexistence anda-
1ousite - sillimanite - disthène, (COGNE 1960, 
FONTEILLES 1963, BARRIERE & al, 1973, HANMER & 
VIGNERESSE 1980), et l'absence de fortes fabri­
ques dans le granite hors des zones de cisaille­
ment intense (BERTHE & al. 1979a). Ceci montre 
que la température était proche de 600°C et que 
le granite n'était que faiblement ou pas cristal­
lisé lors de sa mise en place, Dans la limite 

d'incertitude de l'estimation de la température 
(~ 600°C) 1 nous en déduisons une viscosité de 1011 

PaS (10 12 p) soit une valeur inférieure de huit ordres de grandeur à la valeur moyenne généra­

lement attribuée à la croate continentale (ex : RAMBERG 1972) et supérieure de trois à six or-
dresde grandeur à celle obtenue expérimentalement (SHAW 196,). 

13.3 LA PERIODICITE D'ESPACEMENT DES PLUTONS LE LONG DES RIDES 

L'espacement des plutons le long de la ride septentrionale calculé pour huit plutons 
est de 60 km. La régularité de cet espacement peut être assimilée à la périodicité des insta­
bilités de type Rayleigh-Taylor (RAYLEIGH 1893, TAYLOR 1950). Dans un système à deux couches, 

source et surcharge, la longueur d'onde de la déflection de l'interface entre source et sur­
charge est régie par 1' équation ( SELIG 1965) : 

li 
À= 21Thz [lli.J a (13.4) 

2,15 f.l2 

où hz est l'épaisseur de la couche source et ~1 et ~2 les viscosités de la surcharge et de la 
source. A l'aide de l'équation (13.4) on a tracé h2 en fonction de \.ll/\.lz pour À = 60 km (Fig, 
13.2), Deux limites peuvent, a priori, être placées sur cette courbe : le rapport de viscosi­
té doit être supérieur à 1 et l'ép~isseur de la source doit être inférieure à l'épaisseur de 
la croûte (30 km) diminué du diamètre de la sphère équivalente du volume moyen des plutons 



104 105 :106 P;iJ.l2 

9.5;105 

Source en''couche" 

Fig, 13.2 Relation existant entre l'épais­
seur de la couche source et le contraste 
de viscosité pour une instabilité de Ray­
leigh-Taylor de longueur d'onde de 60 km, 
(calculée d'après les équations de SELIG 
1965), Les deux cas limites de source, en 
tube ou en couche, ont été estimés à par­
tir du volume moyen des plutons. 
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(11,4 km) soit 18,6 km. L'estimation du volume 
moyen d'un pluton nous donne le volume de la 
source pour une longueur d'onde de l'instabi­
lité, Deux types de sources peuvent être cal­
culés. S'il s'agit d'une source en tube (Fig. 
13.2) de diamètre h2 et de longueur d, on a la 
relation 

n c.~ .. :v. d 
2 

d'où hz = 4,0 km et ~1/~2 = 26,2 

S'il s'agit ·d'une source en couche 
d'épaisseur hz et côté d, on a la 

4 s 3 7T a = hz d2 

d'où hz = 0,21 km et JJd~z = 9,5 x 

(13.5) 

(Fig. 13.2) 
relation : 

(13.6) 

10 5 , 

Ces deux types de modèles donnent des hauteurs de la source et des contrastes de 
viscosité très différents. Le cas de la source en tube est peu vraisemblable étant données les 
valeurs obtenues et particulièrement le contraste de viscosité très faible. Dans le cas de la 

source en couche, si l'on retient pour valeur moyenne de viscosité de la croûte ~l = 1019 PaS, 
on obtient une viscosité de la source, c'est-à-dire du magma, de ~2 = 1.05 x 1013 PaS. 

13.4 EFFET DE LA FUSION PARTIELLE SUR L'EVOLUTION DE L'INSTABILITE DE RAYLEIGH-TAYLOR 

Les viscosités du magma leucogranitique obtenues par les deux méthodes précédentes 
diffèrent de deux ordres de grandeur. Il est important de rechercher d'où vient cette diffé­
rence. Dans notre application du modèle des instabilités de Rayleigh-Taylor nous avons impli­
citement assimilé le volume des plutons au volume de la source. Ceci est probablement inexact 
si l'on considère qu'un magma granitique résulte de la fusion partielle d'une roche mère. Le 
volume de la source est alors égal à la somme du volume du magma extrait, et du volume du ré­
sidu non fondu. L'épaisseur de la source en couche ayant donné une périodicité de 60 km est 

donc nécessairement supérieure à 0,21 km, et par conséquent sa viscosité est également supé­
rieure à 1,05 x 1013 PaS, Cependant, nous ne disposons d'aucune donnée précise nous permettant 
d'évaluer cette épaisseur. 

La viscosité d'un magma est assimilable à la viscosité d'une suspension de particu­
les solides dans un fluide visqueux et dépend, de ce fait, de la concentration de particules 

dans le fluide. D'après la loi de Einstein-Roscoe (Cf. Ch, 9) il existe un seuil critique de 
concentration au-dessus duquel la viscosité augmente très fortement (26%, ARZI 1978). L'esti­
mation expérimentale de ce seuil diffère légèrement de cette valeur théorique (30%, VAN DER 
MOLEN & PATERSON 1979). Il est donc probable qu'au cours de la fusion partielle la viscosité 
de la couche source des leucogranites ait subi d'abord une baisse progressive puis une chute 
brutale lorsque le seuil critique a été atteint. Mais si le recours à de telles variations de 
viscosité permet d'expliquer les forts contrastes déterminés précédemment, il appara1t impor­
tant de discuter leurs conséquences possibles sur l'évolution de l'instabilité de Rayleigh­
Taylor. 
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La viscosité de la surcharge Ill et 1 'épaisseur de la source étant constantes, 1 'é­
quation de la longueur d'onde (13.4) peut être réécrite sous la forme : 

À 1J2% = Cte (13.7) 

Donc, lorsque ll2 diminue, au cours de la fusion partielle, À ero.tt proportionnelle­
ment à sa racine cubique. Ainsi, pour une baisse de 3 ordres de grandeur de la viscosité dela 
source, le longueur d'onde augmente d'environ un ordre de grandeur. Il est donc probable qu' 
ent1:e le dltbut. de l'instabilité et la miae·en place des pl1,1tons la longueur d'onde ait augmen­
té mais il est impossible, à l'aide des donnns dont noua disposons, de déterminer de quelle 
quantité. Mais comme la longueur d 1onde finale est de 60 km, la variation n'a pu de toutes 
façons excéder un ordre de grandeur. 

La vitesse d'amplification d'une instabilité de Rayleigh-Taylor est donnl§e par 
(SELIG 1965) : 

Â :: 0,33 À g (Pl-P2) 
21T )J.l ... 1.!2 

(13,8) 

Cette équation montre que la vitesse d'amplification est proportionnelle à la lon­
gueur d'onde et inversement proportionnelle à la somme des viscosiUs. Lorsque 1.!2 devient très 
petit devant 1Jl 1 seule l'influence de 1.!1 reste effective dans la somme des viscosités et donc 
l'augmentation de la vitesse d'amplification est directement proportionnelle à celle de À. 

Mais comme on sait, par ailleurs, que l'amplification d'une instabilité de Rayleigh-Taylor va­
rie exponentiellement avec le temps (fig, 0.2) une augmentation au maximum d'un ordre de gran-

• daur de À, et donc de A, est négligeable, 

En conclusion, même en supposant une diminution de la viscosité de la soureeau cours 
de l'évolution du système, le modèle de l'instabilité de Rayleigh-Taylor reste doncglobalement 
valide. 

13.5 INSTABILITE GRAVITAIRE ET CISAILLEMENT CRUSTAL 

Nous avons précédemment démontré le synchronisme partiel du cisaillement régional et 
de la mise en pl~ace des plutons (Ch. 7). La simultanéité des deux phénom•nes peut conduire à 

deux types d'interprétations opposées : 

(1) Le cisaillement préexiste et c'est la chaleur produite par la déformation dans 
les zones de cisaillement intense qui induit la fusion par~ielle et donne nais­
sance aux plutons (BOUCHEZ & BLAIZE 1976, NICOLAS & al, 1977) (fig. l3.3a), 

(2) Le cisaillement affecte une large portion de croate (GAPAIS & LE CORRE 1980) 
dont la base est indépendamment soumise à une fusion partielle (fig, 13.3b), 
Les rides granitiques en cours de formation affaiblissent localement la portion 
de croate considérée et le cisaillement tend donc à s'y localiser (BRUN & VIGNE­
RESSE 1981). 

Ces deux modèles visent à expliquer l'association des zones de cisaillement intense 
et des plutons de leucogranite observable à l'échelle de la Bretagne méridionale. Mais dans 
le premier, le diapirisme leucogranitique est une conséquence du cisaillement tandis que dans 
le second il y a interaction entre diapirisme et cisaillement. 



Al ECHAUFFEMENT OU 
A LA DEFORMATION 

:;:.:::'·,( 
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CROUTE 

8; LOCALISATION 

Fig, 13.3 Schima comparatif des moda­
les de relations possibles entre ci­
saillement et leucogranites. Les cro­
quis reprêsentent, en bas, la situa­
tion initiale et, en haut, l'itat du 
système en cours d 1êvolution. La sur­
face reprêsentant la source des leu­
cogranites (en noir) dans le modale 
de ·localisation (b) correspond l cel­
le de la source en tube (Fig. 13.2), 
Les isothermes, dans le modèle d'ê• 
chauffement (a) sont dessinês d'après 
FLEITOUT & FROIDEVAUX (1980), 
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13.51 L'ECHAUFFEMENT PAR CISAILLEMENT 

Le premier modèle a d'abord été proposé 
par BOUCHEZ & BLAIZE (1976) et NICOLAS & al. (1977) 
pour expliquer la présence des leucogranites dans 
la branche septentrionale de cisaillement intense 
du cisaillement sud-armoricai~ dans le secteur 
d 1 Anger-Lanvaux, Les principaux argumenta qui in­
valident cette explication outre les arguments 
purement structuraux (Cf. LE CORRE 1978) sont les 
suivants 

a) Si les granites proviennent de l'é­
chauffement dans le zone le volume de la source 
doit être limité par le largeur de cette zone, ce 
qui correspondrait à la source en tube calculée 
précédemment. 
Outre le fait qu'une source tubulaire ne nous per­
met pas d'expliquer un fort contraste de viscosité 
entre l'encaissent et le magma, il faut remarquer 
que le diamètre du tube doit être au moins de 4 km 

alors que la largeur de la zone dépasse à peine 1 
à 2 kms en surface (BERTHE & al, 1979, BERTHE 
1980). 

b) Les modèles quantitatifs d1 échauffe­
ment par cisaillement montrent que les températu­
res nécessaires pour permettre la fusion partiel­
le de matériels cruetaux sont très difficilement 
atteintes (BRUN & COBBOLD 1980, rLEITOUT & fROIDE­
VAUX 1980), Le cas le plus favorable, calculé par 

fLEITOUT & fROIDEVAUX (1980) aerait celui d'un système croate-manteau, où la chaleur produite 
par le cisaillement au niveau du manteau contribuerait à la fusion de la base de la croate 
(Fïg. 13.:5a), Maie même ce modèle peut difficilement expliquer l'importent volume d.e magma 
observé, représenté sur la figure l3.3b. 

Il est important de rappeler, que si l'échauffement par déformation ne permet pas 
d'expliquer l'origine des lsucogranites, il est tout à fait probable que, dans les zones de 
cisaillement intense du cisaillement sud armoricain, cet échauffement ait atteint des valeurs 
non négligeables dont les conséquences mécaniques (Cf. revues par BRUN & COBBOLD 1980, SCHOLZ 
1980) sont importantes à prendre en compte, par ailleurs. 

13.52 LA LOCALISATION DU CISAILLEMENT PAR LES RIDES GRANITIQUES 

Les zones de cisaillement résultent d'une instabilité mécanique impliquent un pro­
cessus d'amollissement (COBBOLD 1977, POIRIER 1980). L'amollissement peut résulter entre au­
tres raisons, d'un changement de la structure interne des roches (RAMSAY & GRAHAM 1970, COB­
SOLO 1977, POIRIER & al. 1979), de la présence de sources thermiques statiques ou dynàmiques 
(POIRIER & al. 1979) ou dJune circulation de fluides (BEACH 1976, WHITE & KNIPE 1978), 



Fig. 13.4 Schéma d'une ride granitique 
soumise à un cisaillement transcurrent 
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Si une couche en cours de fusion par­
tielle à la base de la croate donne naissance à 

des rides diapiriques, les rides en s'amplifiant 
sont une cause d'amollissement rhéologique local 
de la croate. Examinons un tel cas sous l'angle 
des relations contrainte-déformation au-dessus 
(A) et à cOté (B) d'une ride granitique au-des­
eus du plan de l'interface (~ig. 13.4) : 

A 
. zB 

(13.9) en ! Y xy = ZAiJl + (2B-2Ah.tz CJ xy 

. l en B : yxy = cr xy (13 .10) 
J..tl 

où crxy est la contrainte cisaillante et yxy la vitesse de cisaillement, X et XZ étant respec­
tivement la direction et le plan de cisaillement (Fig. 13.4). 

En posant la contrainte cisaillante constante à travers le système, ce qui est une 

approximation, et en tenant compte que IJZ << IJ1, on obtient par combinaison de (13.9) et (13. 
10) : 

(13.11) 

Pour une croate d'épaisseur Za = 25 km et une ride de hauteur ZA-ZB : 5 km 

La vitesse de cisaillement est donc légèrement plus forte au-dessus de la ride qu'à 
cOté de celle-ci. Bien que cette différence soit faible, elle est susceptible d'entraîner une 
localisation initiale du cisaillement au-dessus de la ride, qui peut ensuite éltre amplifiée 
par d'autres mécanismes d'amollissement, y compris par échauffement dO à la déformation dans 
la zone ainsi créée. 

Ce modèle est compatible avec la formation de zones parallèles, chacune associée à 

une ride granitique et peut éltre comparé avec les processus de formation des bandes de cisail­
lement dans les métaux (DILLAMORE & al, 1979, EVANS 1980) au dans les roches (GAPAIS & WHITE 

1981, sous presse), 

13.6 LES PROCESSUS INTERACTIFS PENDANT L'EVOLUTION SIMULTANEE DU CISAILLEMENT ET QE L'INSTA­
BILITE GRAVITAIRE 

A partir de l'interaction initiale entre le cisaillement régional et les rides gra­

nitiques qui se traduit par une localisation du cisaillement au-dessus des rides granitiques, 
d'autres processus interactifs secondaires se développent. 

13.61 LE CONTROLE DE LA MISE EN PLACE DES PLUTONS PAR LES ZONES DE CISAILLEMENT 

L'examen des cartes (Fig. 7.1 et 7.9) montre que les plutons sont toujours situés 
au Nord de la zone de cisaillement intense à laquelle ils sont associés, quelles que soient 
leurs dimensions, et que leur "queue" apparaît également excentrée. Les études de terrain 
montrent en accord avec cette première observation que les granites sont uniquement ou plus 
intensément, déformés à l'approche, et dans les zones de cisaillement intense (BERTHE & al. 
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1979, JEGOUZO 1980), La géométrie et la cinématique des zones de cisaillement intense sont 

responsables de cette asymétrie de disposition cartographique relative des plutons et des zo­
nes de cisaillement. Elles sont également responsables de la forme des plutons dans la mesure 
où elles limitent leur gonflement pendant la mise en place. 

N s NJlS 
" 

' 

b 
10 20km 

Fig. 13,5 Modèles permettant d'expliquer 
l'asymétrie pluton-zone de cisaillement, 
a) source inclinée et zone de cisaille­
ment verticale, Les diapirs sont déver­
sés dans le sens du pendage de l'inter­
face source-surcharge (TALBOT 1974). 
b) source horizontale et zone de ci­
saillement inclinée. 

S'agissant de l'asymétrie de position des plu­

tons et des zones de cisaillement deux phéno­
mènes peuvent être invoqués (Fig. 13.5), TALBOï 
(1974, 1978) a montré expérimentalement que si 
l'interface source/surcharge était pentée, les 
diapira montaient obliquement en se déversant 
dans le sens de la pente de l'interface, Ceci 
est expliqué par l'existence de gradients ho­
rizontaux de viscosité ou(et) de densité. Bien 

que ceci soit difficile, sinon impossible, à vé­
rifier, i1 est tout à fait possible que la cou­
che source des leucogranites ait eu un pendage 
vers le Nord. Signalons toutefois qu'une couche 

source inclinée vers le Nord serait compatible 
avec l'existence au Sud, d'une zone de subduc­
tion pendant le dévonien (COGNE 1977, LEFORT 
1977), qui aurait pour effet de provoquer une 

remontée des isothermes dans le Sud du Massif Armoricain. Dans ce cas (Fig. 13.5a), la zone 
de cisaillement, verticale en surface, pourrait se prolonger verticalement jusqu'à la source. 
La seconde possibilité consiste à envisager que les zones de cisaillement, même lorsqu'elles 
apparaissent verticales en surface, s'inclinent progressivement en profondeur. Dans ce cas, 
même si la couche source est horizontale, les diapirs peuvent monter verticalement, du côté 
septentrional de la trace des zones de cisaillement en surface (Fig, 13,5b), Plusieurs argu­
ments peuvent être avancés en faveur de ce modèle, Tout d'abord, les observations de terrain 
montrent qu'une composante chevauchante est intervenue localement dans la déformation, Dans 
la partie ouest de la ride médiane (région de Vannes), les granites ultramylonitisés montrent 

une foliation à faible pendage vers le Nord (20° à 40°) sur une épaisseur excédant probable­
ment 200 rn (JEGOUZO 1980), Cependant, la position horizontale de la linéation d'étirement 
montre que, même dans cette zone, le cisaillement est essentiellement tranucurrent. Dans la 

ride méridionale et plus particulièrement pour le granite de Guérande, l'essentiel de la dé­
formation consiste en un chevauchement vers le Sud (BOUCHEZ & al. 1979, sous presse). Cette 
observation s'accorde d'ailleurs bien avec le fait que les anomalies gravimétriques associées 
aux granites de la ride méridionale (Pont L'Abbé, Pleumeur, Guérande) indiquent des corps 

granitiques "très plats" (Fig. 7.1). Ceci tendrait à démontrer l'existence d'une composante 
chevsuchante d'autant plus importante que l'on se déplace vers l'ouest ou vers le Sud. Il y a 
ensuite le fait que le long de la ride septentrionale la "queue" des plutons est plus excen­
trée par rapport à la zone de cisaillement, à l'Ouest qu'à l'Est (Fig. 7.1). Et enfin, il y a 
la forte convergence des zones de cisaillement vers l'Ouest. Les deux dernières observations 
doivent être mises en parallèle avec la conclusion, préalablement déduite de l'étude de la 
forme des plutons, concernant l'intervention d'une composante de raccourcissement N-S crois­
sante vers l'Ouest. Bien que cette série d'arguments plaide suffisamment en faveur d'une in­
clinaison des zones de cisaillement vers le Nord, une vérification définitive pourrait être 
obtenue par un profil sismique N-S à travers le domaine considéré. 
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Les plutons arrivent donc dans leur site de mise en place au Nord de la zone de ci­
saillement qui leur est associée, Mais leur processus de gonflement se trouve alors contrOlé 
par la présence de la zone de cisaillement. Au Nord le gonflement n'est pas limité. Par con­
tre, leur bordure méridionale en se déplaçant vers le Sud, pénètre plus_ ou moins profondément 
dans la zone de cisaillement où elle subit un intense cisaillement. Il en résulte la forme 
cartographique caractéristique, des plutons de la ride septentrionale, en "goutte asymétrique" 
(Fig. 13.6). 

Dans les rides médiane et méridionale 
les plutons peuvent être e~trêmement déformés 
jusqu'à prendre la forme de "feuillets" (COGNE 

1967), Il s'agit d'un cas limite de l'interfé­
rence diapirisme-cisaillement dans lequel les 
effets dus au diapirisme sont très largement 
dominés par le cisaillement. 

Les formes en "goutte asymétrique" et 
en "feuillet" ont conduit plusieurs auteurs -Fig. 13.6 Développement progressif de la 

for:me cartographique en goutte asymétri- (COGNE 1967, Cf. Coupes géologiques in JEGOUZ:O 
que des plutons de la ride septentrionale. 1980) à conclure que les leucogranites emprun-

taient les zones de cisaillement pour ae·mettre en place. Le modèle présenté ici s'appuie au 

contraire sur le fait que les plutons sont montés indépendamment des zones de cisaillement et 
que seul le· contrôle de leur gonflement tardif, par un cisaillement plus ou moins intense, est 
responsable des formes observées, 

13.62 LA LOCALISATION DES CISAILLEMENTS SENESTRES CONJUGUES PAR LES PLUTONS 

Plusieurs plutons de la ride septentrionale (Locronan, Pontivy, Guehenno, La Gacil­
ly) sont affectés en leur centre par une zone de cisaillement senestre d'orientation moyenne 
N 60° (Fig. 13.7), Ces zones se marquent d'ailleurs à l'affleurement par une bande étroite de 
terrains sédimentaires qui divisent les plutons en deux parties (Fig. 7.9). L'existence et la 

' nature senestre de ces décrochements ont été discutées à l'aide d'arguments géophysiques par 
VIGNERESSE & LEFORT (1976) et d'arguments structuraux par BERTHE (1980), 

Fig, 13,7 Zones de cisaillement senestres secondai­
res localisées sur les plutons de la ride septen­
trionale (d'après VIGNERESSE & LEFORT 1976 et VI­
GNERESSE 1978), 
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L'éventualité d'une réactivation de faille enté-hercynienne émise par VIGNERESSE & 

LEFORT (1976) peut être écartée dans la mesure où les sédiments briovériens de cette région 
n'ont subi de structuration importante que lors des événements hercyniens (LE CORRE 1978, 

HANMER & al. 1980), 

Les zones de cisaillement sénestres, étant donnée leur orientation, sant des zones 
de cisaillementconjuguéesdu cisaillement dextre majeur. Cette interprétation s'accorde bien 
avec les modèles expérimentaux de décrochement (Cf, FREUND 1974). Le fait qu' Hs soient si­
tués sur les plutons tend à montrer que ce sont les plutons eux-mêmes qui les ont localisés. 
Dans un milieu élastique, une zone de faiblesse ellipsoïdale est un site privilégié pour l'i­
nitiation des fractures (RUDNICKI 1977). On peut étendre cette démonstration à un milieu vis­
queux, pour de petites déformations et donc pour l'initiation des zones. Les leucogranites du 
fait de leur viscosité, beaucoup plus faible que celle de leur encaissant, constituaient une 
fois mis en place des sites favorables au développement de nouvelles zones de cisaillement. 

LOCALISATION DE 
CISAILLEMENTS SECONDAIRES 

SENESTRES PAR LES PLUTONS 

fr 
LIMITATION DU 

GONFLEMENT DES 
PLUTONS PAR LES 

ZONES DE CISAILLEMENT 

fr 
LOCALISATION DU 

CISAILLEMENT DANS 
LES RIDES GRANITIQUES 

1 CISAILLEMENT REGIONAL 1 !INSTABILITE GRAVIT AIRE 1 

Fig. 13.8 Succession des processus in­
teractifs entre cisaillement régional 
et in11tabilité gravitaire en Bretagne 
méridionale. 

En conclusion, le développement simul­
tané d'un cisaillement régional et d'une ins­
tabilité gravitaire, pendant les événements 
hercyniens, se traduit par une suite de pro­

cessus interactifs (Fig. 13.8) déterminants 
pour le développement des structures en Bre­
tagne méridionale. L'extension de ce modèle à 

l'ensemble de l'arc ibéro-armor.icain, deman­
derait à ce que des situations a priori géomé­
triquement différentes, telles que, par exem­
ple, la zone centrale de l'arc de Galice (Cf. 
IGLESIAS & CHOUKROUNE 1980), soient étudiées 
en détail sous cet aspect. 
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14.1 INTRODUCTION 

14 LE DEVELOPPEMENT DES INSTABILITES GRAVITAIRES 

DANS LES ZONES OROGENIOUES 

DISCUSSION GENERALE. 

Ce dernier chapitre est une tentative de synthèse du travail présenté. A partir d' 
une confrontation des résultats obtenus sur le terrain avec les modèles théoriques, et expé­
rimentaux, on essayera de répondre aux questions fondamentales, phénoménologiques et méthodo­
logiques, que le géologue structural se pose à propos de tout type d'instabilité mécanique en 
général et des instabilités gravitaires en particulier : 

(1) Pourquoi, où, quand et comment les instabilités gravitaires se développent­
elles ? 

(2) Quelles sont la signification et les conséquences des instabilités gravitaires 
dans le contexte général des processus tectoniques ? 

(3) Quelles sont les utilisations possibles des instabilités gravitaires dans l'a­
nalyse géodynamique ? 

14.2 ORIGINE ET DEVELOPPEMENT DES INSTABILITES GRAVITAIRES 

14.21 CONDITIONS INITIALES ET SITES 

Le développement d'une instabilité gravitaire dépend d'abord de l'existence d'un 

gradient de densité inverse, Si celui-ci préexiste à l'orogenèse, et s'ii s'assortit de con­
traste(s) de viscosité, le régime thermique de l'orogenèse peut influencer fortement le dé· 
veloppement de l'instabilité, en acèélérant son amplification et en modifiant sa longueur 
d'onde (Cf, 9,3), Par ailleurs, les processus thermiques de l'orogène, peuvent, en créant des 
gradients de densité inverse, être totalement responsables du développement de l'in$tabilité. 

Dans 1 'un et 1' autre cas, .t€.-6 2:0111!..4 the.Jtm.i.qu.~t amoWe..~ ;..on.t li!.4 .ùtu p.~r.-i.v.U.ég.iM de dé.­
ve..f.oppe.men.t d€.4 wta.b.i.U.:t.M g"av~u a.oa.enda.ntu. 

14.22 LE DEVELOPPEMENT DES INSTABILITES 

Le développement des instabilités gravitaires comme celui de toutes les instabilités 
mécaniques est auto-accéléré. L'instabilité démarre lentement mais devient rapidement "explo­
sive". Elle ne s'amortit que lorsque la structure produite vient buter contre la limite supé­
rieure du système ou un obstacle interne au système. Ces constatations qui sont déduites de 
modèles expérimentaux uniquement mécaniques et initialement stratifiés (Cf. introduction) doi-
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-vent être modulées dans leur application géologique : 

(l) Les variations verticales des propriétés rhéologiques et des densités dans la 
croate sont dépendantes de la température, et correspondent donc plus à des gra­
dients qu'à de simples stratifications de viscosité et de densité, 

(2) Ces propriétés, étant liées à la température, sont également liées au tempspuis­
que, dans un régime thermique transitoire donné, le gradient de température va­
rie au cours du temps jusqu'à ce qu'un état stationnaire soit atteint, 

La ~c.e. e.t le d~ve.loppeme.nt d •une. ~.Lti.t~ gJr.av.i.:ta.Ute Mc.endante d~pe.nd donc, ou.tlte. la 

nat'tvte Utho!ogi.que ~e d'un .&y.otème (!;IW.4.tal donn~. du (ou du J )(.êg.ime. Co J the.Jtmi.quu L&) 

a.u(x.)quel(.&l c.e. .&yd:ème eM: 40~. Cependant, on a vu que les instabilités, donnant naissance 
tant aux dames gneissiques qu'aux plutons granitiques, s'amplifiaient à des vitesses d'ordre 
de grandeur comparable (Ch. 9), Le. )(.ég.ime. theJt.mi..que. ne. joue. donc pM c.on.&i.dbwblement .6UJr. la 

v.U:e..64e de. développement, Par contre, U c.ontlt.ôle. é:tioUeme.nt .ee. moment d'appal!.d.Lon de. .e•i.n-
4tab~é. La naissance est d'autant plus précoce que le chauffage est rapide (Ch. 9). 
Enfin, .eu ca~ta.ctélr.4üque.4 du d.g..Lme. the.~tmi.que c.antlt.ôie.nt le.4, d.ime.n.&i.orw. du .6blu.c.twtu 
teUJr. e.xteft4ion géog~aphi.qu.e : 

(1) Plus le chauffage est lent et plus les isothermes correspondant aux températures 
élevées sont espacés et plus la couche amollie est épaisse (fig. l4.1a). Or, les dimensions 
des structures sont, entre autres, une fonction directe de l'épaisseur de la source (Cf. Jqu. 
Ch. 9), Egalement, plus le chauffage est lent, plus les isothermes, correspondant aux tempéra­
tures basses, sont resserrées. La zone de transition entre les gradients thermiques correspon­
dants, élevé (en surface) et bas (en profondeur), détermine l'épaisseur du système suffisam­
ment amolli pour permettre l'amplification rapide de l'instabilité, ce qui contrôle directe­
ment l'amplitude maximum que les structures peuvent atteindre. Les systèmes de chauffage lents 
sont, en outre, susceptibles de concerner une large portion de croûte et donc les instabilités 
et les structures résultantes de concerner une grande extension géographique. C'est le cas des 
dOrnes gneissiques, dont le diamètre est de l'ordre de la dizaine de kilomètres, dont l'ampli­
tude est limitée par la limite épizone-mésozone, ou se situe dans la partie inférieure de l'é­
pizone, et dont l'extension géographique peut être considérable (100 x 400 Km 2 au minimum pour 
les dOrnes protérozoiques de finlande). 

(2) Plus le chauffage est rapide, plus les isothermes, correspondants aux tempéra­

tures élevées, sont rapprochées et moins la couche source de l'instabilité est épaisse (Fig. 
14.lb). Les structures sont de dimensions d'autant plus réduites. Mais, en outre, comme dans 
ce type de chauffage la fusion est pratiquement toujours atteinte (Ch. 9) les structures très 

chaudes (diapirs magmatiqueS)/ ramollissent progressivemen~/ leur surcharge s'amplifiant, ce 
qui leur permet d'atteindre des amplitudes beaucoup plus importantes que dans le cas d'un 
chauffage lent. C'est le cas des plutons granitiques dont le diamètre est de l'ordre du kilo­
mètre, mais dont l'amplitude n'est, dans le cas extrême, limitée que par l'épaisseur de la 
croate continentale elle-même. Concernant plus particulièrement l'amplitude de ce type d'ins­
tabilité il est utile de rappeler qu'elle est contrôlée essentiellement par la profondeur de 
la source (CANN 1970) : plus le magma nait profondément et plus il recoupe la courbe de fusion 
à un niveau élevé dans la croûte. Cependant, comme nous l'avons précisé, le franchissement de 
cette courbe n'implique pas obligatoirement l'arrêt de l'amplification de l'instabilité puis­
que ce n'est pas la viscosité du magma qui contrôle la vitesse de montée du pluton mais celle 
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de son encaissant. Notamment, les instabilités gravitaires consécutives à une formationde mag­

ma peu hydraté, peuvent continuer à s'amplifier, après que le granite se soit complètement 
cristallisé, étant donné qu'elles recoupent la courbe de fusion anhydre à une profondeur oùla 
température implique une viscosité de l'encaissant relativement basse. 

z 

T 

a) DOME GNEISSIOUE 

(gradient thermique convexe) 

z 

T 

b)PLUTON 
(gradient thermique concave ) 

Fig. 14,1 Diagramme synthétique montrant les relations entre le ré­
gime thermique et les instabilités gravitaires. a) gradient thermi­
que convexe : importante épaisseur crustale fortement amollie favo­
rable au développement de dômes gneissiques. b) gradient thermique 
concave : faible épaisseur crustale fortement amollie (zone de fu­
sion partielle) favorable au développement de plutons. 

14.23 LA CINEMATIQUE DU DEVELOPPEMENT 

L'analyse de la déformation dans les dOrnes et les plutons (1ère et 2ème parties), 
montre que ces deux types de structures ont des caractères cinématiques comparables et notam­
ment celles liées au gonflement tardif, les mieux exprimées sur le terrain. Quelques nuances 
doivent cependant être rappelées. Lorsque le contraste de viscosité source 1 surcharge est 
élevé (> l) c'est le noyau de la structure qui se déforme le plus, c'est l'inverse lorsque le 
contraste est bas (< 1). Ceci est clairement démontré par les modèles expérimentaux et a été 
illustré ici par les mantled gneiss dames de Kuopio (contraste bas), par le dôme de St !"lalo et 
plusieurs plutons granitiques (contraste élevé). 

Le gonflement final de la structure est caractérisé par 

1°) une déformation finie de type aplatissement (K < 1) à proximité de l'interface 
source/surcharge, au sommet de la structure. 

2°) une déformation finie de type oonstriction (K > 1), dans la zone centrale, à la 
base de la structure. 

3°) de forts gradients de déformation finie contrôlés par l'interface. 

4 °) un plan d'aplatissement tendant à se paralléliser avec l'interface, et des di- ' 
rections d'étirement radiales. 

5°) des interférences mutuelles donnant, lorsque les structures sont. voisines, de 
l'aplatissement (K < 1) entre deux structures et de la conetriction (K > 1) en­
tre trois structures ou plus. 
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Ces caractéristiques peuvent, au moins en partie être testées sur des exemples de 
plutons et permettent, dans le cas des dOrnes gneissiques, de prouver leur origine gravitaire. 
La figure (14.2) résume l'histoire cinématique comparée des dômes et des plutons et montre 
l'identité des composantes de la déformation aux différents stades d'évolution. 

CiJOilltmtnt EXtell$1® 
rotlial + pirlptlériqut 

MISE EN 
PLACE 
OU PLUTON 

Fig. 14,2 Comparaison des caractéristiques cinématiques de l'évolution des dômes 
gneissiques et des plutons. 

Ces quelques brefs rappels des principaux points développés dans ce travail montrent 

que .o.i. i.u p.eu.t.ol'l../) e.t .eu dêmu pllue.ntent, du point de. vue du. d~ve.toppe.ment de .e. • .û1.M:ahWJ1., 
de nomblle..u..ou cuu.ti.og.Lu c.Utéma.t<.qu.u e.:t du vUe.o.6u d 1 amp.U6).a.a.t<.on a.ompa~ta.bi.u, U-0 ?~e. dL!:.~ 

ungu.ent pa!t .eu va.iewt-6 moye.nne..o de .teu.tv~ di.am(l;tJr.u, teu.ll longu.ewt d 1 onde' .tewt ampli.:tu.de e.t 
pevt i.e dé.W cl • a.ppa.ttilion de !.' .Ln.6ta.bWté a.pllù i.e dé.bu.:t du. c.hau.6 t)a.ge l T ab. 14. 1l • 

REGIME THERMIQUE 

DELAI DE NAISSANCE 
APRES LE DEBUT DU 

CHAUFFAGE 

VITESSE D'AMPLI­
FICATION 

LONGUEUR D'ONDE 
(Ordre de grandeur) 

DIAMETRE 
(Ordre de grandeur) 

DO MES 

Lent 

5 à 20 MA 

comparable 

décakilométrique 

décakilométrique 

PLUTON 

rapide 

de l'ordre 
du MA 

variable, 

kilométrique 

Tab, 14. l Comparaison des caractéristiques thermiques et mécaniques 
des dOrnes et plutons. 

14.3 SIGNIFICATION ET CONSEQUENCES DES INSTABILITES GRAVITAIRES 

Après cette revue, de l'origine et du développement des instabilités gravitaires, 

leur signification apparait clairement. Etant donné leur rapidité d'évolution elles "6o~.LU­

}..ent !e pa..o.oa.ge d'u.n é.ta.t thvr.mJ.que c.ll.i.tique" dans l'évolution orogénique. Dans le cas des dô-
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-mes gneissiques et de certains plutons cet état critique est différé par rapport à la cause 
première du régime thermique (surépaississement). Par contre, lorsque le régime thermique 
induit par un diapir mantellique cet état critique est rapidement atteint, c'est le cas d'une 
grande partie des plutons. 

Parmi les conséquences les plus importantes des instabilités gravitaires il faut re­
tenir la possibilité d'une -i.n:teJT.a.c:Uon a.vec .f.o. dé~ oJr.ma;û.on -impMé.e. a.u. .oy;.,:tème. CJr.~ con;,.{.~ 
dé.Aé. Les instabilités gravitaires en naissant créent des discontinuités ou hétérogénéités 
rhéologiques latérales dans la croûte. Dans le cas d'instabilités associées à une fusion par­
tielle, ces hétérogénéités s'assortissent de forts contrastes de viscosité et deviennent des 
sites de localisation préférentielle de la défbrmation,à laquelle est par ailleurs soumis le 
système (Cf. ex: des leucogranites armoricains, Ch. 13), C'est essentiellement le cas des 
instabilités à l'origine des plutons. Dans le cas des mantled gneiss dornes, cas où les con­
trastes de viscosité sont faibles, (ex ; Mantled gneiss dornes de Finlande, ex : Ch. 12), la 
déformation régionale interfère avec l'instabilité gravitaire mais n'est pas localisée par 
celle-ci. 

Donc suivant l'origine de l'instabilité, chauffage lent ou rapide, les contrastes 

de viscosité entre la source et la surcharge sont bas ou élevés, et l'instabilité peut s' 
ditionner ou interagir avec la déformation régionale, perturber la structure régionale ou 
faire naitre des structures locales (ex : zones de cisaillement, Cf. Ch. 13). 

14.4 UTILISATION($) DES INSTABILITES GRAV!TAIRES DANS L'ANALYSE GEODYNAMIQUE 

Les plutons ont été, de longue date, utilisés dans l'analyse tectonique à grande 

échelle. Ainsi, les géochronologistes s'en sont servi pour dater ou caler entre eux les évé­
nements tectoniques ; ainsi, les développements récents de la tectonique des plaques ont per­
mi de rattacher les grands types de magmatisme à différents environnements tectoniques. Mais 
ces utilisations concernent plus généralement l'objet lui-même, sa place et l'époque de sa 
formation que ses caractères dynamiques. Pourtant, certains des caractères dynamiques spéci­
fiques des instabilités gravitaires, examinés dans ce travail, peuvent être utilisés dans l'a­
nalyse géodynamique et y apporter des contraintes cinématiques et(ou) physiques. 

14,41 LES PLUTONS "MARQUEURS CINEMATIQUES" DE LA DEFORMATION DE LA CROUTE CONTINEN• 

TALE 

L'analyse et la mise en évidence de l'interférence entre le gonflement des plutons 
et la déformation régional~ développées dans la seconde partie de ce mémoire, montrent que le..o 

pR.utcvu. .t>ont d 1 e.x.c.(!.Ue.J'l.t6 maJz.qu.e.u.Jr.,6 du. Jt~g.ime. de. dé.6oJtmvti..on de. .f.o. C!/..otJ.te. c.on:Unen:ta..e.e. L' é­

tude des champs et des trajectoires de déformation permet d'évaluer les relations temporelles 
existant entre la déformation de la croate et le gonflement des plutons (ex : granite de Fla­
manville, Ch. 51 Leucogranites sud armoricains, Ch. 7). Cette analyse étendue à l'échelle d' 
une région permet de connaitre les variations géographiques de la déformation (gradients, com­
posante de cisaillement ou de raccourcissement ... ) (ex : Leucogranites sud armoricains) et 

lc4.t>qu.e l4 mi.l>e en pl4ce d~ plu.tovu. eJ.>t eôpaeae dan;., le te.mp.t> (ex : Sierra Morena, Ch, 6) 
(tUe pVLmet é.ve.n.tu.e.U.eme.nt de. démofl.t.tiVI. .f.o. MtWte. p~tcgJte..oûve. de. .f.o. dé.{JOJtma-ti.on e.t de. Jte.c.cvu.­

.tliue/1. .t>On h1..6tchc.e. 

Il est important de rappeler ici que certains des exemples de plutons présentésdans 
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ce travail (Flamanville - Sierra Morena) étaient traditionnellement considérés comme des cas 
typiques de plutons post-tectoniques. La démonstration de leur caractère syntectonique par une 
méthode simple, tant du point de vue des techniques de mesure que de celui des concepts, lais­
se augurer d'un large éventail d'applications pour l'étude des déformations crustales à grande 
échelle. 

14.42 CA.RACTERISAT+ON THERMOTECTONIQUE DES SEGMENTS OROGENIQUES 

Dans les orogènes par collision les dômes gneissiques sont situés dans les domaines 
crustaux surépaissis (Fig. 14.3). C'est la raison pour laquelle te4 dôme4 ~ppa4ai44ent ~ati­
queme.nt tcuj Cl.l.lt4 po4.tWewt~ à. une. .tec.tcvU.que .ta.nge.nt.te.tee. ~é.c.cce., Du point de vue de leur 
relation avec les structures chevauchantes majeures une zonation des différents types de dO­

mes doit âtre prise en compte. Les dOrnes migmatitiques sont situés sous les zones de chevau­
chement, tandis que les mantled gneiss dornes peu ou pas migmatisés sont également situés sous 
les zones de chevauchement mais en avant de ceux-ci (fig, 14.3). La raison de cette zonation 
est principalement d'origine thermique. Après le chevauchement la relaxation thermique bien 
que lente conduit à des températures plus élevées dans la zone la plus épaissie. 

MANTLEO 
GNEISS 
OOMES 

DOM ES 
MIGMATITIOUES 

ZONE DE SUREPAISSISSEMENT 

~~~:~~ 
1 1 

1 DIAPIR DU 1 

MANTEAU 

Fig. 14.3 Situation tectonique des principaux types de structures 
gravitaires. Les dOmes se développent préférentiellement dans les 
zones surépaissies, avec ou sans fusion partielle. Dans les zones 
d'amincissement crustal au tott des diapirs mantelliques seuls les 
plutons se développent. 

Le segment français de la chaine hercynienne en est un exemple didactique : les dô­
mes migmatitiques (Massif Armoricain - Limousin - Bouclier Arverne) sont situés au Nord, en 
contact direct avec les zones majeures de chevauchement vers le Sud, tandis que les mantled 
gneiss dornes (Montagne Noire, Zone axiale des Pyrénées), bien qu'ils replissentdes struc­
tures tangentielles précoces, sont situées plus au Sud, L'e.~e~on g!og4~ph~que. du zonu de 
dômu gn~quu e:t mi..grna,t,i;ti.quu pMme.t a.<.~ d' a.p~é.c..i.e;r. l' a.mplewt du 4U!lé.pai4;.,.i.Meme.n:t. 
L'étude de leur évolution diapirique menée en parallèle avec celle du métamorphisme devrait 
permettre, à l'avenir, d'évaluer le rôle relatif de l'érosion et des instabilités gravitaires 

pendant la fin des processus de collision. Enfin, et du fait de l'étroit contrôle thermique 
des instabilités gravitaires, la. M.pevttiü.cn de-~ dômu gne..W.Uque4 e:t mi..gma,t,i;Uquu notw~ don~ 

ne ~di4eczemen.t une ~ge .th~m~que. et 4héolog~que deA zonu o4ogéniqu!L4 ~ép~~e4. 

La mise en place des plutons, phénomène extrêmement rapide à l'échelle orogénique 
(Cf. Ch. 9), est dépendante de l'état thermique et rhéologique de la croûte. L'analyse quan­
titative du gonflement des plutons dans leur site de mise en place, et de son éventuelle in­

terférence avec la déformation synchrone de la croûte permet d'estimer au moins qualitative­
ment l'état rhéologique de la croûte. La mise en évidence d'un contrOle externe du gonflement, 
comme par exemple par certaines unités lithologiques (Cf. Ch, 5, 6, 7) nous renseigne sur le 
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comportement rhéologique relatif et les discontinuités rhéologiques importantes d'un système 
crustal soumis à l'orogenèse, Cette utilisation, actuellement qualitative, des plutons comme 
"jauge rhéologique" de la croate continentale,devrait rapidement passer au stade quantitatif 
étant donné les progrès constants de l'étude de la rhéologie des matériaux crustaux. 

Dans ce sens, dômes et plutons, peuvent être utilisés non seulement comme de simples 
objets tectoniques marquant un état local de la déformation, mais également comme des traceurs 
de l'évolution rhéologique et thermique de la croOte continentale, données essentielles pour 
l'analyse et la modélisation géodynamique. 





CONCLUSION GENfRAU 

Les conclusions générales de ce travail sont de trois types : régionales, méthodolo­
giques et phénoménologiques. Leurs proportions sont inégales en raison des objets étudiés et 
des moyens mis en oeuvre, On ne rappelera ici brièvement que les points les plus originaux, 
des conclusions partielles et leurs implications ayant été déjà présentées dans chacune des 
quatre parties de l'ouvrage, 

GEOLOGIE REGIONALE 

Les objets étudiés appartenant à trois orogènes différents, il serait difficile et 
artificiel de tenter une conclusion générale de ce travail 1 sous l'aspect "géologie régiona­
le", Malgré cela quelques points doivent être rappelés. S'agissant de plutons granitiques, 
dont les trois exemples, ou ensembles, étudiés appartiennent au cycle hercynien de l'Ouest de 
l'Europe, on retiendra : 

(1) Que des plutons considérés jusqu'à présent comme post-tectoniques sont apparus, 
à travers l'analyse de la déformation, comme au moins en partie syntectoniques. Il serait 
probablement prématuré d'en conclure qu'il n'existe pas de granites post-tectoniques dans la 
chaine hercynienne. Mais une analyse systématique de ce problème mérite d'être entreprise dont 
les implications géodynamiques sont évidentes : 

cd en da.:ta.nt cè.-6 g;r.~ on ne du.te p.tu...6 .e 'aMU de la. t.ec:tcm.i.qu.e triaM w déüo.Jt.ma:t.i.oM> ou 
la. 6..f.n. du., dé6oltma:Uon-6 e.Ue..6-mêmv.,, 
b ) en analyJJMt lA cA..némaU.qu.e. de .te.u.Jt. mût en pi.a.c.c on C4Jta.c.:téft.U.e. en même t.emp-r; le. 11.é.g.i.me 
de. dénoltma:Uon 1 ou .tu Jtég.i.mu .6u.c.c.u...o.i.6;.; l c.la.n.4 du., vo.fu.rnu Jte!ativeme.n..t .i.mpol!.:tu.n;to de .e.a. 
Cli.Oût.e c.onUn.e.ntctee. (compression, cisaillement transcurrent ou tangentiel, etc •• ,). 

(2) Que les ptuton4 gJt~qu.~ .60nt, au moins dans la chaine hercynienne, d'e~cet~ 
.tenU mMqu.ewL.ô de l'évolution CJtu..6ta..ee, :the..t/JrU.que. et. t.ec..ton.i.que, et qu. 'une. a.t'Utly.6e, à. gJt.a.ncle 
é.chel.ee, de .t•env~onneme.nt du p!uto~U> non seulement tardifs mais également précoces ou in­

termédiaires de.v4a.it pe4m~e., en relation avec la géochronologie, d'obten~ un .6C.héma. de 
l'é.vo.eu.tion thvun..i.que. de. :te.U.u tonè.-6 Mogêni.qu.è.-6. Bien que cette idée soit déjà ancienne, la 
méthodologie structurale présentée ici, les progrès récents réalisés en géochronologie et le 
développement des modèles thermiques posent le problème sous un jour nouveau. 

S'agissant des dOrnes gneisaiques et migmatitiques la démonstration de leur évolu­
tion progressive en relation avec celle du métamorphisme montre que le développement de ces 
structures ; 
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1. conduit à la formation de structures superposées qui n'ont pas la signification 

de "phases de défol;'mation" distinctes à valeur régionale. 

2. résulte d'une variation des conditions pression -température, au cours de l'o­

rogène, généralement consécutive d'un surépaississement crustal. Les dOrnes gneissiques et mig­

matitiques marquent très souvent, de ce fait, mais avec un certain retard un processus de che­
vauchement majeur, voire même de collision. Il me semble donc plus prometteur pour les recons­

titutions géodynamiques à venir de c.onA.i.dé!tvr. te.-6 dôme.-6 gne~u..u autant comme de.-6 "mM­

queuit.6 de t•é.votu.ti.on :thvr.m.i.que." que. comme de.-6 "4tltuctwr.e.-6 pwte.me.n.t .te.c.to!Uque.o" bien que les 
deux phénomènes soient indissociablement liés. 

METHODOLOGIE 

Bien que les méthodes utilisées ou développées dans ce travail ne soient pas toutes 

absolument indispensables,leur emploi simultané les valorise mutuellement. Par ailleurs, ces 

méthodes peuvent être appliquées à d'autres problèmes qu'à celui des instabilités gravitaires. 

Parmi les points essentiels, il y a 

1. L'utilisation de l'analyse de la déformation finie, et de la caractérisation des champs de 

déformation finie, comme moyen de comparaison (probablement le meilleur) avec les modèles ré­

duits expé:t'imentaux. Il est important de souligner qu'une a.ppltoc.he gé.omé.tlt{.que. peut dé.bouc.hvr. 
4~ de.4 con~ion4 phy4ique.4. 

2, L' u.t-Ui.4a.tion de t' a,na,iy-6e. de ta. dé.6oltl7!lttÂ.on 6-Lnie. po~ démont/teJt., -6U/t te :tvtlta.ht, f.' oJt.t­
gine. glta.v~e de.4 dôme&, dont surtout la cartographie des trajectoires principales (schis­

tosité et linéation), avec une mention particulière pour leurs singularités, a) les points 

triples, et b) leurs obliquités sur les contacts lithologiques. La simplicité technique de 

sa mise en oeuvre en fait une méthode particulièrement puissante, tant en ce qui concerne les 

structures simples que celles qui résultent d'interférences plus ou moins complexee de plu­

sieurs instabilités. 

3. L' .bnpOJr..ta.n.c.e de. .e 'a.pp!to.c.he c.Mté.ma.tiqu.e. Les modèles mathématiques simples et uniquement 

cinématiques, développés dans ce travail, permettent d'expliquer la déformation, observée sur 

le terrain, dans sa quasi-globalité, même si l'on y suspecte l'intervention d'effets mécani­

ques. Cette constatation particulière dans le cadre de ce travail doit être mis en parallèle 

avec un regain d'intérêt général pour l'analyse géométrique et cinématique du développement 
des structures crustales. Ceci est d'autant plus intéressant que les modèles cinématiques né­

cessitent des moyens de calcul moins puissants que les modèles mécaniques pour lesquels le 

recours à des méthodes numériques (méthodes des différences finies ou des éléments finis) est 

indispensable. 

PHENOMENOLOGIE 

Identifier les structures gravitaires, reconnaitre leurs spécificités structurales, 

cinématiques et mécaniques, c'est-à-dire établir une phénoménologie des instabilités gravi­

tairas ascendantes contribue à la compréhension des mécanismes d'évolution de la croate con­

tinentale, c'est-à-dire à la géodynamique 

1. Let -6ou.daJ.neté. et la. Jta.p.û'U.té. d' évol!J.Uon de.o -i.M:ta.b.UU.é.-0 glta.v.{_tJ»te.o a.oc.en.dan.tu, sont par­
ticulièrement significatives, car elles traduisent le franchissement d'un stade critique, 
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thermique et donc rhéologique, au cours de l'évolution orogénique étant donné que le champ de 
gravité, qui est à l'origine de la force motrice, est quant à lui permanent. 

2. Le.-6 dhne.Mion.t. e.t .e 'e.xte.n.M.on gé.og.tr.aphi.que. du .6tlt.uc.:twtu gJta.v.i:t.ai.lr.u nous renseignent sur 
la structure rhéologique de la croate continentale, au moins en termes de contrastes, au mo­
ment de l'instabilité, Par combinaison avec l'analyse du développement d'autres types de 
structures pendant l'orogenèse on obtient indirectement un schéma thermique et rhéologique de 
l'évolution crustale, pour une zone orogénique donnée, 

:3. L 'Uu.de du .i.n.te.Jta.c.tion.t. mé.c.an.iquu po.e..6i.b.tu, en.tJr.e l.u ~ gJta.v.i:t.ai.lr.u e.t d 'a.u­
~u pJtocu~ de dé.60Jtmation tels que les grands cisaillements crustaux, est essentielle pour 
la compréhension des associations structurales (nappes 1 dOrnes 1 zones de cisaillement) dans 
les zones orogéniques. Ainsi, on l'a vu dans un domaine soumis à un cisaillement ductile, le 
développement d'instabilités gravitaires, consécutif à une fusion partielle, provoque des dis­
continuités rhéologiques horizontales qui ont, entre autres, pour conséquence de localiser le 
cisaillement dans la zone ainsi amollie. De manière plus générale, l'étude des mécanismes d'a­
mollissement (ici rhéologique mais qui peuvent être également géométrique~ structuraux, ther­
miques, ••• ) est essentielle pour la compréhension des interactions mécaniques, et dea struc­
tures résultantes, 
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