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lllustration de couverture :

Modeéle numérique de terrain (MNT) a la latitude des Andes centrales (cf. fig. 8.1).

Il montre :

— la croGite océanique du Pacifique Sud-Est (plaque de Nazca) avec la ride asismique

de Nazca (cf. fig. 2.5) et la fosse de subduction du Pérou-Chili ;

— la marge active andine (cf. fig. 8.8) avec la Cordillere volcanique occidentale,

I’Altiplano de Bolivie, la Cordillere orientale et le Subandin de Bolivie ;
— le bassin flexural amazonien et le bouclier brésilien (cf. fig. 8.8).
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Avant-propos
de la 5° édition

Cet ouvrage traite des grandes structures géologiques, c’est-a-dire des structures a
I’échelle de la crofte terrestre telles que les bassins sédimentaires, les marges conti-
nentales ou les chaines de montagnes.

Les éditions successives de ce livre ont montré qu’un tel propos répondait a un
besoin exprimé par les étudiants, surtout ceux engagés dans la préparation aux
concours de recrutement, ainsi que par les professeurs du Secondaire.

Il ne s’agit pas d’un traité exhaustif mais d’une présentation aussi simple que
possible des grandes structures de notre globe et de leur évolution dynamique. Dans
cette présentation, nous avons supposé connues les notions de base (terminologie
stratigraphique, tectonique ou pétrographique, vocabulaire et concepts de la tecto-
nique de plaques) et nous n’abordons pas non plus I’aspect purement géophysique
des recherches dans ce domaine.

La simplicité et la concision voulue de notre rédaction, ainsi que le public auquel
il s’adresse, entrainent bien évidemment une schématisation. Il y a toujours un
danger dans une telle démarche et nous n’échappons pas au dilemme déja exprimé
par Paul Valéry : rester simple en sachant que I’on n’est pas tout a fait exact, entrer
dans le détail pour étre plus vrai mais en devenant difficilement lisible. Il nous est
apparu que la premiere attitude permettait une vision plus globale des phénomenes
et plus adaptée a ce que les lecteurs peuvent désirer y trouver.

Cette 5¢ édition correspond a une refonte assez profonde de 1’ouvrage rendue
nécessaire par les progres des connaissances sur la dynamique crustale et mantellique,
progres qui ont profondément marqué la derniere décennie.
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Introduction

Notions sur la croiite terrestre
et Ia lithosphere

L’étude de la propagation des ondes sismiques, en particulier des ondes P (longitu-
dinales) a permis, depuis longtemps, de distinguer, a la partie superficielle de notre
globe, deux ensembles superposés :

— une crolite ou écorce terrestre (en moyenne 30 km d’épaisseur sous les continents,
moins de 10 km sous les océans);

— un manteau sous-jacent, séparé de la précédente par une surface de discontinuité
au niveau de laquelle les vitesses des ondes sismiques varient brusquement
(discontinuité de Mohorovicic, dite plus simplement Moho).

L’écorce a un comportement assez passif : le moteur des phénomenes tectoniques
est situé dans le manteau et dans un manteau déja assez profond. On constate en
effet, toujours a 1’aide des ondes sismiques, que la surface de notre globe est rigide
(aI’échelle du temps des séismes) sur une épaisseur de I’ordre de 100 a 200 km, dite
lithosphere (écorce et sommet du manteau supérieur).

Au-dessous, vient I’asthénosphere ou les vitesses sismiques diminuent, au moins
dans sa partie supérieure. Cette zone a faible vitesse correspond a un matériel
susceptible de se déformer facilement et qui est probablement le niveau auquel
s’effectuent les réajustements isostatiques ainsi que le bouclage supérieur des
mouvements de convection que 1’on pense étre le moteur de bien des phénomenes
orogéniques.

En surface, la lithosphere peut porter deux types de crofite, continentale ou
océanique.
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LA CROUTE CONTINENTALE

Au niveau des zones continentales stables, c’est-a-dire des grands boucliers et plates-
formes, comme celle de I’ Afrique ou de la Russie qui n’ont pas subi de déformations
depuis plusieurs centaines de millions d’années, on distingue :

— la crofte supérieure (10 a 15 km), d = 2,7, Vp = 6 km/s;
— la crodte inférieure (10 a 15 km), d =2,8 22,9, Vp =7 km/s.

Entre les deux, existe parfois une zone ou les vitesses sismiques des ondes P
varient de 6 a 5,5 km/s : cette couche a faible vitesse est un niveau possible de clivage
ou de glissement, dont I’origine est encore discutée. On a parlé de fusion commencgante,
mais, a 15 km de profondeur, la température n’est que de 400 a 500 °C, c’est-a-dire
qu’on est encore en dessous du point de fusion des roches habituelles de la crofite
dont on va parler.

La crofite supérieure est facile a interpréter : sous une épaisseur variable de sédi-
ment, elle montre toujours des gneiss plus ou moins granitisés, d’ott son nom de
couche granito-gneissique (ou sialique). Cette crolte supérieure affleure en effet
largement dans les grands boucliers et se retrouve, parfois visible sur toute son
épaisseur, dans les chaines de montagnes, anciennes et actuelles.

La crofte inférieure est plus difficile a interpréter, car inaccessible au niveau des
grands boucliers. Une simple croissance de vitesse des ondes P avec la pression due
a la profondeur, ne suffit pas pour expliquer I’accélération observée. Une différence
de composition lithologique doit intervenir. La densité du milieu (2,8 a 2,9) est celle
du basalte, d’ou le nom de couche basaltique qu’on lui donnait parfois. On est obligé
d’aller chercher la réponse dans les zones orogéniques oul I’on peut espérer trouver
les affleurements de cette crofite inférieure.

Ils sont en fait assez rares, ce qui suggere qu’au moment du plissement de ces
chaines, il y a pu y avoir clivage entre les deux crofites (au niveau de la couche a
moindre vitesse ?) et seule la crolite supérieure, clivée et écaillée, affleure en général.
Néanmoins, quelques coupes existent et montrent :

— un ensemble supérieur ou alternent roches sédimentaires diverses (gneiss,
marbres, quartzites) et des sills de roches volcaniques (amphibolitisées), le tout
métamorphisé sous facies amphibolite a granulite ou éclogite. Citons a titre
d’exemple I’ensemble «kinzigitique » de la zone d’Ivrée des Alpes, ou I’ensemble
«leptyno-amphibolique » du Massif central ;

— un ensemble inférieur, plus massif, fait de roches basiques (ou s’alimentent les
sills que I’on vient d’évoquer), et ou dominent les gabbros et les péridotites litées, a
texture de cumulats. Les équilibres minéralogiques de ce complexe basal indiquent
une pression de 7 a2 9 Kbar et une température de 1 150 °C environ.

En somme, la croiite inférieure serait constituée d’intrusions de matériel mantel-
lique, basique a ultrabasique, au sein d’une série d’origine sédimentaire métamor-
phisée, comme on I’a dit, sous faciés éclogite a amphibolite.
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Sous la crofite inférieure, on atteint des péridotites rubanées a texture de tecto-
nites (textures porphyroblastique a mylonitique) qui représentent le manteau supé-
rieur, ce qui correspond bien aux observations géophysiques (Vp = 8 km/s, d = 3,3).

L’ancien Moho n’est jamais net sur le terrain car la zone en question n’affleure
que dans les régions plissées et elle y correspond toujours a un plan de décollement
ou de glissement jalonné de mylonites et de breéches péridotitiques.

Ajoutons que, sur les profils sismiques ECORS, la croite inférieure révele
souvent une disposition litée qui s’oppose a la transparence de la crofite supérieure
(fig. i-1). Elle traduit I’existence de nombreux réflecteurs subparalleles dont
I’origine est encore discutée. La tendance est d’y voir des niveaux de clivages satel-
lites du Moho qui constituerait le principal d’entre eux.

Dans les zones orogéniques, 1’épaisseur de la croiite continentale augmente
(le Moho s’enfonce), ce qui donne une «racine » qui peut doubler 1’épaisseur de la
crofite (60 a 70 km).

Fig.i-1 Profil ECORS SWAT n° 8 en Manche occidentale, entre Plymouth et I'lle d’Ouessant
(ECORS inform. n° 3, 1985).

Sous une couverture sédimentaire assez épaisse (A), vient une cro(ite supérieure
pauvre en réflecteurs (B) et une crotte inférieure litée (C).

Propriétés rhéologiques de la crolte et du manteau supérieur

Les études sismiques ont montré que la crofite était, a ce point de vue, faite de deux
ensembles superposés : une crofite supérieure rigide ou fragile, et une crodte infé-
rieure ou les déformations se font surtout par étirement ductile (croiite ductile).

Le comportement différent de ces deux ensembles peut entrainer leur désolidarisa-
tion. Nous en verrons un exemple avec le banc de Galice, dans I’ Atlantique, au large
de I’Espagne NW (p. 109) : la crofite ductile s’y étire jusqu’a disparaitre, si bien que le
manteau supérieur vient directement en contact avec la crofite supérieure.

Pour ce qui est du manteau supérieur, on pourrait penser qu’en raison de la pres-
sion et de la température qui y régnent, le régime ductile s’y affirmerait. Ce n’est pas
le cas. On y distingue un ensemble supérieur rigide et un ensemble inférieur ductile,
comme dans la crofite, si bien que dans les zones d’étirement, le premier peut lui
aussi se fragmenter ou se boudiner.
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LA CROUTE OCEANIQUE

Elle forme le fond des grands océans et differe essentiellement de la précédente par
sa minceur et I’absence de couche granito-gneissique.

Zones océaniques stables (= plaines abyssales)

Sous une épaisseur variable de sédiments viennent :

— La croiite océanique supérieure, seule atteinte et en partie traversée par les
forages (le forage le plus profond I’a traversée sur 2 km environ, pres des iles
Galapagos, sous 275 m de sédiments pliocénes). Epaisseur 2 km environ, d = 2,5
a 2,7, Vp = 5 km/s. Elle montre des coulées basaltiques contenant quelques
niveaux sédimentaires consolidés.

— La croiite océanique inférieure. Epaisseur Skm,d=2,82a29, Vp=7km/s. Sa
nature est discutée puisque les forages ne 1’ont pas atteinte. Les dragages et les
observations en submersible (banc de Goringe au SW du Portugal, fig. 4.10) sur
les escarpements de failles oc€aniques ouvertes ont donné des basaltes, des
gabbros métamorphisés, des amphibolites et des péridotites serpentinisées.

Pendant longtemps on a cru que cette couche se plagait dans le prolongement de
la couche « basaltique » sous-continentale. En fait, les choses sont différentes.

En effet, les ophiolites des zones orogéniques, qui représentent des fragments
d’ancienne crofite océanique détachés par la tectonique, permettent d’observer une
coupe complete de celle-ci. On y retrouve la croiite océanique supérieure (alter-
nance de sédiments et de coulées basaltiques) et la croiite océanique inférieure. Or
celle-ci montre, de haut en bas (fig. i-2) :

— une couche doléritique massive, faite d’un essaim serré de dykes basaltiques,
ayant manifestement alimenté le volcanisme sus-jacent;

— un ensemble gabbroigue, a texture de cumulats’;

— des cumulats ultrabasiques rubanés (péridotites plus ou moins serpentinisées) qui
forment la base de la crolite océanique, car au-dessous viennent les péridotites du
manteau supérieur, bien différentes des précédentes par leur texture de tectonites.

Le paléo-Moho, comme sur les continents, est souvent difficile a observer car
toutes ces péridotites sont fortement serpentinisées et correspondent a une zone de
glissements différentiels entre crofite et manteau.

Par ailleurs, toutes les ophiolites des chaines du cycle alpin ne montrent pas la
succession idéale précédente. Dans les Alpes, par exemple (fig. i-2), ce sont le plus
souvent des péridotites serpentinisées, recoupées de facon irréguliere par des gabbros
et des filons de diabases. Les coulées volcaniques supérieures peuvent manquer
completement. Les recherches océanographiques ont montré que ce dispositif est
fréquent sur les dorsales lentes (atlantique par exemple) ou des péridotites serpen-
tinisées apparaissent souvent a I’affleurement.

1. Roches résultant de 1’accumulation différentielle de cristaux au sein d’un magma. Elles sont
souvent litées.



© Dunod — La photocopie non autorisée est un délit.

Notions sur la crolte terrestre et la lithosphére 5

serpentinites

als

gabb.et serp. écrasés

-] gabbros lités (cumulats )
=] péridotites litées (cumulats)

MOHO

3 tectonites péridotitiques

4 km

I km

Fig.i-2 CroUte océanique et ophiolites.

A. Coupe d'une séquence ophiolitique classique. C'est en général a de telles séries
que |I'on compare la croGte océanique. Les épaisseurs sont données a titre indicatif
et peuvent étre variables. Quand elles sont trés fortes, il s'agit probablement de
séquences mises en place au niveau de points chauds (voir p. 37).

B. Ensemble ophiolitique atypique observé dans certains secteurs des Alpes franco-
italiennes. Il se caractérise par I'extréme réduction des basaltes en coussins et des
gabbros (les péridotites serpentinisées formant alors le fond océanique) et I'apparition
de breches serpentineuses a ciment de calcite blanche (ophicalcites) dont I'origine
(sédimentaire ou hydrothermale) reste discutée. Epaisseur de la coupe = 1 km environ.
C. Le banc de Goringe, au large du Portugal (voir fig. 4.10). Il s'agit d'un panneau de
lithospheére océanique basculé de 20° environ, situé au voisinage de la fracture
Acores-Gibraltar. Il a permis, par I'observation directe en submersible, de reconsti-
tuer une coupe de la crolte océanique atlantique. Les volcanites alcalines du
sommet de la coupe ont été mises en place ultérieurement et n’ont rien a voir avec
la croGte océanique elle-méme.

Dorsales océaniques

Ce sont des reliefs sous-océaniques volcaniques en forme de longues crétes émous-
sées qui courent tout au long des grands océans. A leur axe, il n’y a plus de sédi-
ments ni de croiite océanique inférieure (fig. i-3). Par contre, on voit se développer,
sous la crofite supérieure, une sorte de loupe de matériaux ou les vitesses sismiques
atteignent 7,5 km/s. On I’interpréte comme un réservoir magmatique alimentant le
volcanisme toujours intense du faite de la dorsale. Il s’agirait donc d’un manteau
supérieur anormal, plus ou moins envahi de produits de fusion partielle, d’ou la
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baisse des vitesses sismiques et le haut flux thermique (contrastant avec le faible flux
des plaines abyssales).

LITHOSPHERE ET PLAQUES LITHOSPHERIQUES

La lithosphere ne forme pas une carapace inerte et immobile.

L’idée de la mobilité de la surface du globe a été progressivement argumentée
depuis le début du xx¢ siecle. Les premiers arguments étaient géométriques (emboi-
tement des contours continentaux) ou paléontologiques (identités de flores ou de
faunes aujourd’hui séparées), puis géophysiques (paléopdles magnétiques)

La mesure des anomalies magnétiques des fonds océaniques et leur interprétation
comme des marqueurs de 1’expansion océanique, ont permis de reconstituer ces
déplacements au cours des temps géologiques, en particulier pour les dernieres
dizaines de millions d’années. Plus récemment, le développement de la géodésie
spatiale et en particulier du GPS (Global Positioning System) a permis de mesurer
des déplacements a 1’échelle de quelques années. Toutes ces observations montrent
que la surface du globe terrestre est découpée en un nombre limité de plaques rigides
qui se déplacent les unes par rapport aux autres.

En fonction de leur déplacement relatif, on définit trois types de limites de plaques
lithosphériques : si les plaques s’écartent (plaques divergentes), les limites sont des
marges de type « atlantique » (car fréquentes sur les bordures de cet océan). Elles sont
inertes (asismiques et non volcaniques). La crofite continentale s’amincit progressi-
vement vers I’océan (fig. i-3A), en acquérant d’ailleurs des caracteres sismologiques
intermédiaires entre ces deux milieux (Vp = 6,5). D’ou son nom de croiite intermé-
diaire. En raison de 1’étirement qui provoque I’amincissement, la crofite inférieure
disparait et la croite granito-gneissique peut étre envahie de «sills» de produits
basiques locaux d’origine mantellique.

Si les plaques coulissent I’une contre 1’autre, les marges sont les levres de la faille
correspondante (marges de décrochement et de coulissement). Les crofites en contact
gardent leur épaisseur et leurs caractéristiques.

Si les plaques se rapprochent (plaques convergentes), I’une des deux marges plonge
sous I’autre suivant une surface dite de Bénioff ou zone de subduction. Ces marges
sont dites « pacifiques » car elles sont fréquentes sur les bordures de cet océan. Le
contact plongeant est jalonné par des séismes a partir de — 20 km jusque vers — 700 km
(fig. i-3B). Pendant longtemps on a pensé que les foyers sismiques jalonnaient la
surface de frottement. En fait, ils se situent au sein de la lithosphere plongeante et
manifestent les tensions internes a celle-ci entre — 60 et — 300 km. Au-dela, c’est au
contraire un régime compressif qui domine.

LITHOSPHERE ET ISOSTASIE

En méme temps que les géophysiciens établissaient I’existence d’une crofite et d’un
manteau, ils constataient qu’en dehors de quelques points du globe en cours
d’évolution rapide par effondrement ou plissement, le champ de la pesanteur était
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Fig.i-3 La croUte océanique.
En haut : structure au niveau d'une dorsale rapide.

En bas : ses rapports avec les marges continentales.

A. Juxtaposition : marge passive (il s’agit d'une coupe géophysique. Comparer avec
la fig. 4.9 ou sont introduites les données sur la structure géologique de ces marges).
B. Subduction : marge active.

grossierement le méme au-dessus des continents et des océans et que par consé-
quent, il existait un mécanisme régulateur des irrégularités de répartition ou de
nature de la croiite au-dessus du manteau.

On admet maintenant que ce mécanisme est de type hydrostatique, c’est-a-dire
que la crofite « flotte » sur le manteau, donc que tout relief de crolite continentale est
compensé par une «racine» de cette méme crofite s’enfoncant dans le manteau,
exactement comme le montre un iceberg dans la mer. Cette comparaison est d’autant
plus justifiée que le rapport des densités des deux milieux en présence est du méme
ordre de grandeur dans les deux cas. Cet équilibre hydrostatique est dit isostasie.

Les études sismologiques ont confirmé I’existence de ces racines qui peuvent
atteindre 70 km d’épaisseur et donc doubler I’épaisseur de la crofite normale sous
certaines chaines de montagne. Quant a la crofite océanique, elle n’est épaisse que
de 7 km et compenserait ainsi la faible densité de 1’eau sus-jacente.
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Un tel mécanisme régulateur implique qu’il y ait, en profondeur, un milieu fluide,
méme si ce fluide est extrémement visqueux. Pendant longtemps, on a cru qu’il
s’agissait du manteau supérieur. On sait maintenant qu’il s’agit de I’asthénosphere.

Ce milieu est de méme composition chimique que la base de la lithosphere et ce
sont seulement ses propriétés physiques qui I’en distinguent. La limite correspond a
peu pres a ’isotherme 1 300 °C. Elle est évidemment progressive et floue, et traduit
en fait une fusion partielle treés faible du matériel mantellique.

Les phénomenes isostatiques doivent donc étre examinés a 1’échelle de la lithos-
phere et non plus de la seule crofite. Or, de ce point de vue, on constate qu’il existe
deux types de compensation isostatique.

* Si la lithospheére est épaisse et rigide, elle réagira, a la surcharge d’un objet suffi-
samment volumineux, d’une facon €lastique en se déformant sur une vaste surface qui
déborde largement celle de la surcharge en question, autour de laquelle apparaitra donc
un anneau déprimé. La compensation est dite régionale. Un bon exemple est donné par
I’énorme complexe volcanique des iles Hawai. On a 1a des émissions basaltiques bien
rassemblées émergeant d’un fond océanique de — 5 000 m et culminant a + 4 000 m,
soit un édifice volcanique de plus de 9 000 m de hauteur. Son poids a fait fléchir la
crolite océanique jusqu’a une distance de 1 000 km du centre éruptif. De plus, fait
significatif, il existe un bourrelet saillant autour de la zone déprimée, témoignant de
I’élasticité de la lithosphere incurvée. Pour comprendre et visualiser ce phénomene, on
peut, par exemple, plier une regle en plexiglass sur le bord d’une table : la régle se
décolle de la table et dessine un léger bombement au niveau de son incurvation.

L’Himalaya, formé de grandes lames de crofites gneissiques empilées sur la
lithosphere épaisse et rigide de 1’Inde, en est un autre exemple. De fait, a la limite
Inde-Himalaya, existe une dépression de 4 a 5 km de creux, remplie de sédiments, le
bassin des Siwaliks, large de 200 a 300 km. La compensation s’exercant sur une
vaste surface, la racine de telles chaines peut étre relativement modeste (50 km
seulement dans le cas particulier). C’est, en définitive, le cas de toutes les chaines de
montagnes élevées associées a des bassins d’avant-chaine.

* Si la lithospheére est moins rigide, pour des raisons pétrographiques, structurales
ou thermiques, la compensation régionale sera évidemment beaucoup plus faible.
Un relief montagneux, par exemple, ne sera compensé que par sa racine, mais celle-
ci sera beaucoup plus importante que pour une chaine édifiée sur une lithosphere
épaisse et rigide. Autrement dit, le poids du relief n’est contrebalancé que par la
poussée d’ Archimede s’exercant sur sa racine. Par ailleurs, cet équilibre est précaire
et ne durera qu’autant que les conditions qui sont a son origine, une compression par
exemple, persistent. Si la compression cesse, le relief s’étalera beaucoup plus vite
par gravité et la racine s’effacera rapidement!.

Le plateau du Tibet est un bon exemple de ce deuxieme type de compensation.
Son altitude et sa racine de 70 km ne sont dues qu’a la pression qu’exerce la litho-
sphere indienne contre celle de I’ Asie (voir p. 248).

1. A ce sujet, voir aussi p. 84 et 288.



PARTIE 1

LES STRUCTURES OCEANIQUES

La plus grande partie du fond des océans est faite des plaines abyssales, a — 5 000 m
en moyenne. Ce sont d’immenses surfaces presque planes dont la géophysique
montre qu’elles représentent le toit de la crofite océanique non perturbée, ensevelie
sous une couche de sédiments pélagiques en général peu épaisse. Les reliefs qui
accidentent ces plaines sont le plus souvent d’origine volcanique mais se divisent en
deux groupes suivant qu’ils sont sismiquement actifs ou non.
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Chapitre 1

Reliefs océaniques
sismiquement actifs

1.1 LES DORSALES

1.1.1 Morphologie

La plus célebre et la mieux connue est celle de 1’ Atlantique (fig. 1.1, 1.2, 1.4, 1.6),
large de 1 000 a 2 000 km, s’élevant de fonds de 4 000 a 2 500 m. Quelques sommets
atteignent la surface donnant ainsi des iles volcaniques, faites de basaltes tholéitiques
(Jan Mayen, Islande, Acores, Ascension)!.

La disposition médiane de la ride au sein de 1’océan est trés remarquable mais elle ne
peut pas étre généralisée a toutes les dorsales. Celle de I’océan Indien, par exemple,
bien que de morphologie tres proche, n’est médiane que dans sa partie sud. Vers le
N, elle pénetre dans le golfe d’ Aden puis se poursuit par la mer Rouge (voir p. 21).

Dans ces deux cas, le faite de la dorsale est marqué par un fossé d’effondrement
trés continu, le «rift», profond en moyenne de 1 000 m, large de 10 a 50 km. Il est
bordé de failles de distension vivantes (séismes), jalonnées d’épanchements volcani-
ques, failles qui en découpent les Ievres suivant une mosaique assez compliquée. De
plus, il est trongonné, comme la dorsale qui le porte, par de nombreuses fractures
transversales qui le décalent en autant de trongons, fractures qui sont également le
siege de séismes (voir p. 23). En fait, c’est seulement cet axe qui représente le relief
sismiquement actif

1. Mais ces édifices correspondent en fait a des « points chauds » coincidant avec la dorsale (voir
p. 37 et fig. 2.1).
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1000 km
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Fig. 1.1 Dorsale atlantique.
Dorsale en grisé, rift en trait gras, RR. faille de la Romanche, V. faille Vema.

La dorsale Sud-Pacifique s’ étend, comme son nom I’indique dans la partie S du Paci-
fique, puis remonte vers le NE et se rapproche ainsi du continent américain qu’elle
atteint au sud de la Californie. Décalée par une importante faille de décrochement
(faille de San Francisco ou faille de San Andreas), elle est ensuite rejetée le long de la
cote canadienne (dorsales de Gorda et Juan de Fuca) et disparait vers le N (pour les
modalités de cette disparition, voir fig. .10 et 11.2).

Cette ride pacifique differe de celles de 1’ Atlantique et de 1’océan Indien par
I’absence de rift et un relief beaucoup plus lisse. Il s’en détache en outre deux bran-
ches EW, I’une vers le Chili (dorsale chilienne), I’autre vers I’ Amérique centrale par
les iles Galapagos et Cocos (dorsale des Galapagos, avec rift).

Les édifices volcaniques jalonnant le faite des dorsales montrent rarement des
cones et, en tout cas, pas de crateres classiques, tant que le volcanisme reste sous-
marin. Tout au plus I’axe du rift est-il marqué dans certaines dorsales par des sortes
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Fig. 1.2 Les axes des dorsales océaniques et I'accrétion correspondante
(direction et vitesse en cm/an).

On remarquera les différences de vitesse entre |'Atlantique (expansion lente) et le
Pacifique (expansion rapide), ainsi que la variation progressive des vitesses le long de
certaines dorsales (dorsale indienne par exemple, d'W en E) qui exprime la position des
points de mesure par rapport au pole de rotation (pole eulérien).

de monticules isolés, ne dépassant guere 300 m de hauteur. Les émissions sont
surtout fissurales, donnant des bourrelets plus ou moins digités ou en coussins
(hernies de laves empilées les unes sur les autres). Il n’y a pas d’explosions ni de
projections, la phase gazeuse restant dissoute dans le magma a cause de I’énorme
pression (200 a 300 fois la pression atmosphérique) qui s’exerce sur la lave.
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Dans certaines dorsales, on trouve cependant des coulées basaltiques normales,
planes, pouvant couvrir de grandes surfaces et ennoyant les creux topographiques.

L’activité hydrothermale de certaines dorsales a été I’une des grandes découvertes
des années 1980. Le plancher du rift y montre en effet de véritables geysers d’eau
chaude (350 °C dans le rift des Galapagos) chargés de sulfures métalliques divers
(Fe, Cu, Zn). Il peut ainsi s’édifier des sortes de colonnes ou de bourrelets irrégu-
liers, de plusieurs metres de hauteur, tapissés de cristaux, autour desquels s’installe
souvent une faune variée.

Ces sources sont alimentées par I’eau de mer infiltrée dans les fissures de la jeune
crolite océanique, descendue jusqu’au voisinage des chambres magmatiques ou elle
se réchauffe et se met en pression. Elle remonte rapidement par d’autres fissures, en
se chargeant au passage, par dissolution, de métaux et de soufre contenus a I’état de
traces dans les basaltes déja consolidés.

Volcanisme et hydrothermalisme soulignent 1’important flux de chaleur qui se
dissipe au niveau de I’axe des dorsales alors que les plaines abyssales sont des milieux
a treés faible flux.

1.1.2 Signification des dorsales et accrétion océanique

Les deux flancs d’une dorsale sont caractérisés par des anomalies magnétiques alter-
nativement normales et inverses, paralleles et symétriques par rapport au rift. Elles
sont d’age de plus en plus ancien au fur et 2 mesure que 1’on s’en éloigne, comme le
montrent les datations obtenues par le paléomagnétisme, la radiométrie et les
méthodes stratigraphiques classiques (age des sédiments associés) (fig. 1.3).

Les anomalies magnétiques sont engendrées par les basaltes épanchés dans 1’axe
du rift. L’apport de basalte compenserait I’écartement des plaques litosphériques.
Mais celui-ci étant incessant, la bande basaltique mise en place est, a son tour, fendue
longitudinalement et ses deux moitiés s’écartent a une vitesse pouvant varier de 1 a
20 cm/an. C’est le phénomene de 1’accrétion océanique, grace auquel la crofite
océanique se forme sans cesse. A ce titre, les axes des dorsales constituent I’une des
trois limites fondamentales des plaques (fig. 1.4), les deux autres étant les zones de
subduction et les failles transformantes dont on parlera plus loin.

En multipliant le taux moyen d’expansion par la longueur du réseau des dorsales
actuelles, on obtient un chiffre de 1’ordre de 2 a 3 km? de surface océanique formée
annuellement. Comme la surface des océans est de 310 millions de km?2, on peut en
déduire qu’elle s’est formée en une centaine de millions d’années (c’est-a-dire, en
gros, depuis le Crétacé moyen).

La vitesse d’accrétion n’est pas constante le long d’une dorsale. Elle varie en
fonction de 1’éloignement du pdle de rotation des plaques.

On peut définir une vitesse moyenne d’accrétion pour chaque segment de dorsale.
L’accrétion est lente au dessous de 4 cm/an et, dans ce cas, on constate que la
dorsale montre un rift (Atlantique, océan Indien), dont 1’axe est jalonné de petits
cones volcaniques isolés. L’accrétion est rapide au-dessus de 4 cm/an et, dans ce
cas, la dorsale ne montre pas de rift (Pacifique sud).
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Fig. 1.3 Anomalies magnétiques de I’'Atlantique central
Numéro et age, A. transformante A¢ores-Gibraltar.
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Fig. 1.4 Axes d'accrétion océanique (1), zones de convergence (2) et transformantes (3)
en tant que limites de plaques, limites peu nettes ou discutées (4).
AD. plaque adriatique, AR. plaque arabique, CA. plaque caraibe, CO. plaque Cocos,
E. plaque égéenne, JF. Plaque Juan de Fuca, G. plaque de Gorda, IR. Plaque iranienne,
PH. Plaque philippine, T. plaque turque (anatolienne).
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Les dorsales lentes donnent des basaltes a structure porphyrique fréquente, c’est-a-
dire a phénocristaux bien visibles, ce qui indique que ceux-ci ont eu le temps de
s’individualiser dans les réservoirs magmatiques situés sous la dorsale. Les basaltes
des dorsales rapides sont pauvres en phénocristaux (les laves fluides des lacs de lave
en sont méme completement dépourvues), ce qui indique un temps de passage tres
bref, voire nul, dans la chambre magmatique.

De méme, I’activité hydrothermale est plus faible dans le rift des dorsales lentes et
importante dans les dorsales ou I’accrétion dépasse 6 cm/an.

1.1.3 Les roches des dorsales

Ce sont essentiellement des basaltes tholéitiques qui définissent le type MORB
(Mid-Oceanic Ridge Basalts), a 50 % de silice et faible teneur en potasse. Ces laves
sont issues du manteau supérieur par décompression rapide et fusion partielle liées a
sa remontée rapide.

Il peut aussi exister des laves différentes 1a oti une chambre magmatique suffisam-
ment vaste permet une différenciation poussée (par exemple les rhyolites d’Islande,
et de Tristan da Cunhal).

Le probleme est de savoir ce qu’il y a sous cette couche de basaltes tholéitiques,
épaisse de 1 a 2 km d’apres les données sismiques, car les forages n’ont guere
dépassé 2 100 m (2 111 m, en 1994, dans le rift des Galapagos). On a certes dragué
des gabbros, des serpentines et des amphibolites mais leurs relations ne peuvent étre
observées au niveau des dorsales. Il faut s’en éloigner pour trouver certaines dispo-
sitions qui peuvent apporter une réponse. C’est notamment le cas de la zone de frac-
ture Vema (fig. 1.1) ou du banc de Goringe, dans I’ Atlantique, au large du Portugal
(fig. i-2). Ce panneau de crofite océanique a été récemment soulevé et basculé vers
I’E. Il est a fleur d’eau (— 25 m) et son inclinaison permet d’observer plusieurs kilo-
metres de sa tranche en dépit d’une couche assez épaisse de sédiments. Sous les
basaltes en coussins viennent :

— un ensemble de filons basaltiques verticaux, se recoupant mutuellement. Ce sont
les conduits du volcanisme superficiel;

— des gabbros, tres épais (4 km), souvent étirés ductilement, d’aspect gneissique,
(« flaser-gabbros ») et métamorphisés en amphibolites;

— des péridotites serpentinisées, au sein desquelles passait probablement 1’ancien
Moho.

Cette succession se retrouve dans la plupart des « ophiolites » des zones orogéni-
ques, que I’on interpreéte comme des panneaux de croiite océanique écaillés, soulevés
et incorporés a un édifice tectonique lors de son plissement. Elles montrent parfois

1. La présence de ces vastes chambres magmatiques traduit en général la présence d’un «point
chaud » (voir p. 37). Mais celui-ci pourrait provoquer aussi la fusion partielle de la crolite océa-
nique, autre origine possible des produits acides évoqués (Sigmarson et al., 1991, Geology, 19,
621-624).
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des coupes épaisses de plus de 10 km, ce qui permet d’affirmer qu’il y a 1a non seule-
ment la crofite océanique (6-7 km) mais une partie du manteau.

La plupart des ophiolites appartiennent au cycle alpin (leur 4ge va de 180 a
60 Ma), mais on en connait de plus anciennes, notamment dans les Appalaches, le
Massif central ou le socle alpin (Chamrousse, pres de Grenoble) ou elles sont paléo-
zoique inférieur, ainsi qu’au Maroc ou elles sont précambriennes.

Comme la crofite des océans actuels n’est jamais plus vieille que 150 Ma, ces
ophiolites anciennes, témoins d’une crofite océanique disparue, sont donc particulie-
rement précieuses.

Ces ophiolites permettent de se faire une idée des processus magmatiques qui
sont a I’origine de la crolite océanique au niveau de 1’axe des dorsales (fig. 1.5).

bouillie cristalline laves (coulées et dykes)
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Fig. 1.5 Modéles de structure profonde des dorsales
et des différenciations magmatiques correspondantes.
Dorsale lente : exemple de la dorsale E-Indienne (d'aprés M. Cannat, 1993).
Dorsale rapide : exemple de la dorsale S-Pacifique (d'aprés Y. Lagabrielle et S. Leroy, 2006).
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L’écartement des plaques litosphériques est compensé par 1’ascension de 1’asthé-
nosphere, provoquant un abaissement de pression. La partie la moins réfractaire du
matériel péridotitique (clinopyroxene et, accessoirement, plagioclase) entre en
fusion. Ce liquide, qui correspond a 5-20 % du volume total de la roche mantellique,
s’éleve et s’accumule dans des zones de distension en un ou plusieurs réservoirs
magmatiques tandis que le reste du matériel mantellique est déformé et donne les
tectonites. Selon le taux de fusion partielle, elles seront représentées par des dunites
(taux élevé), des harzburgites (taux modéré) ou des lherzolites (taux faible).

Quelques données sismiques, a vrai dire assez rares, suggerent que cette fusion
partielle commence vers 60-80 km de profondeur et que 1’apparition de masses
magmatiques individualisées se ferait vers —20 km, alimentant directement les
réservoirs superficiels.

Dans ces réservoirs, il peut y avoir séparation différentielle des minéraux ferro-
magnésiens, denses (olivine et pyroxeénes), qui donnent naissance, sur le fond, a des
péridotites de type cumulat, riches en olivine et, accessoirement, a clinopyroxeéne et
plagioclase. Au-dessus, le liquide magmatique donne des gabbros cumulatifs puis des
basaltes. Ces derniers atteignent la surface grace aux nombreuses failles de distension
du rift (dykes). Latéralement, par refroidissement, ces différentes couches vont
donner celles de la crofite océanique. Mais leur disposition varie suivant les dorsales.

Dans les dorsales lentes, comme celle de I’ Atlantique, on constate que les ondes S
ne sont pas ralenties et, par ailleurs, on observe en surface des coulées basaltiques
discontinues, ce qui montre que I’activité volcanique peut s’interrompre pendant de
longues périodes. Les basaltes sont pétrographiquement peu différenciés, ce qui fait
penser a des chambres magmatiques de petite taille ou le fractionnement cristallin
est modeste, voire nul. Il y a peu de dykes, toujours tres localisés. Les cumulats
gabbroiques sous-jacents aux basaltes sont irrégulierement disposés au sein de péri-
dotites mantelliques plus ou moins serpentinisées qui peuvent donc affleurer directe-
ment au fond du rift et sur les murs des horsts qui en accidentent le fond.

Dans les dorsales rapides comme celle du Pacifique, il y a ralentissement des
ondes S a leur verticale et, en surface, une couche de basaltes plus réguliere et plus
épaisse, avec des facies plus évolués, plus étroitement imbriqués. On pense donc a
une chambre magmatique unique, plus vaste, constamment alimentée par du liquide
mantellique. Le fractionnement cristallin y est plus facile si bien que la zone des
cumulats péridotitiques et celle des gabbros sont plus épaisses, plus homogenes, avec
des produits souvent lités. Les dykes forment aussi une couche épaisse et continue.

Les taux d’accrétion rapide sont liés a la traction exercée par les plaques en
subduction (V. notamment I’exemple de la dorsale Est-Pacifique)

Les deux types de crofite océanique ainsi obtenus se retrouvent dans les complexes
ophiolitiques des chaines de montage.La divergence des plaques lithosphériques au
niveau de I’axe de la dorsale étant compensée par la remontée de I’asthénosphere
sous-jacente, la vitesse d’accrétion controle la vitesse de remontée, et donc le taux
de fusion partielle (faible pour les dorsales lentes, élevée pour les dorsales rapides).
Pour les dorsales rapides, I’apport continu de magma permet de compenser 1’écartement
des plaques. La crotite est alors épaisse, formée uniquement de produits magmatiques,
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et lisse en surface. Pour les dorsales lentes, la quantité de magma produite étant
insuffisante, I’écartement est compensé a la fois par le magmatisme et par I’étire-
ment de la lithosphere, formant un rift. Les failles normales fracturant le manteau
lithosphérique permettent sa serpentinisation. La croiite est alors mince, formée
pour I’essentiel de péridotites serpentinisées dans lesquelles se trouvent quelques
corps ou épanchements magmatiques, et avec un relief accidenté par de nombreuses
failles normales.

1.1.4 L'age des dorsales

Une réorganisation importante du réseau des dorsales s’est produite au début du
Crétacé supérieur. Elle laisse cependant persister des traces d’accrétion plus
ancienne (Crétacé inférieur et méme Jurassique) dans 1’ Atlantique central (fig. 1.6),
le canal de Mozambique, I’océan indien N et le Pacifique W.

1.1.5 L'expansion océanique

Tous les fonds océaniques, méme ceux des plaines abyssales, sont le résultat d’une
accrétion.

Les forages sous-marins des programmes successifs JOIDES (Joint Oceanogra-
phic Institutions Deep Earth Sounding), IPODE (International Program of Oceanic
Drilling Exploration) et ODP (Ocean Drilling Program) ont permis de connaitre
I’age des planchers océaniques par celui des sédiments superposés. On trouve effec-
tivement les sédiments les plus 4gés au voisinage des marges continentales mais ils
n’existent que par places et non tout au long des océans. Par ailleurs, on ne trouve
jamais de sédiments plus anciens que le Jurassique (fig. 1.6, 1.7, 1.8). Tout ceci
montre que :

— 1. Douverture des grands océans (ou plutdt le renouvellement de leur fond) est
relativement récente et, en tout cas, ne débute pas plus tdt que le Jurassique.

— 2. Les océans s’ouvrent par trongons successifs. Ainsi, dans 1’ Atlantique (fig. 1.6),
les sédiments jurassiques n’existent que dans la partie centrale, au large de
I’ Afrique de I'W et des USA, ce qui s’explique dans la mesure ol ce trongon est
un fragment de 1’ancienne Mésogée (ou Téthys) qui s’ouvrait d’E en W. Au début
du Crétacé, I’ouverture de 1’ Atlantique Sud, puis de 1’ Atlantique Nord, se fait
suivant une direction subméridienne, perpendiculaire a 1’axe mésogéen. Elle se
développera ensuite jusqu’a nos jours, repoussant les sédiments jurassique supé-
rieur et crétacé inférieur vers les seules cotes du Maroc et du Mexique.

Subsidence thermique. Une autre conséquence de 1’expansion océanique est qu’il
y a une liaison entre la profondeur et I’age du plancher océanique. Sur les flancs des
dorsales, la lithosphere océanique s’ approfondit en méme temps qu’elle s’éloigne de
I’axe d’accrétion, c’est-a-dire qu’elle devient plus dgée. Cet approfondissement
s’explique par un refroidissement du manteau. Le manteau lithosphérique s’épaissit
au détriment de la partie supérieure de 1’asthénosphere. Cet épaississement de la
lithosphere océanique, combiné a 1’alourdissement par contraction thermique, est
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Fig. 1.6 Carte géologique simplifiée de I’Atlantique.

T. Tertiaire indifférencié, Ng. Néogéne, Pg. Paléogéne, Cs. Crétacé supérieur,
Ci. Crétacé inférieur, J. Jurassique.

Le Jurassique ne se trouve qu’au niveau de I'Atlantique central et jalonne le trajet
EW de I'ancienne Téthys, partout ailleurs disparue.

compensé isostatiquement par son approfondissement (subsidence thermique).
Alors que I’axe des dorsales présente des structures associées a la formation de la

crolite océanique, la morphologie de leurs flancs correspond a 1’épaississement du
manteau lithosphérique.
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Fig. 1.7 Carte géologique simplifiée de I'océan Indien
(d'apres I'atlas géologique du Monde au 29 000 000¢).
Les rapports entre les dorsales et la crolte sous-marine d’'age différent suivant les
points, montrant que la dorsale W indienne a sensiblement conservé la méme posi-
tion depuis le début du Crétacé, celle de Carlsberg depuis le Crétacé supérieur,
tandis que la dorsale est-indienne (ou dorsale indienne proprement dite) s’installe a
I'Eocéne obliquement aux structures antérieures.
AmStP. Amsterdam St-Paul, C. Comores, Ch. Chagos, Cro. Crozet, K. Kerguelen,
L. Laquedives, M. Maurice, Mal. Maldives, R. Réunion, Rodr. Rodrigues, S. Seychelles.
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Fig. 1.8 Carte géologique simplifiée du Pacifique.
J. Jurassique, Ci. Crétacé inférieur, Cs. Crétacé supérieur, PG. Paléogéne, NG. Néogene,
Ps. Pléistocene, T. Tertiaire indifférencié.

Il existe une relation entre la profondeur de cette lithosphere et son age, relation
qui peut servir d’élément de datation :

Z (prof. en metres) = 2 500 + 350 Jt (¢ en millions d’années).
Ce calcul approximatif n’est valable que jusqu’a 70 Ma, comme le montrent les
données de I’ Atlantique N et du Pacifique S. Au-dela de 70 Ma, la lithosphere étant suffi-

samment refroidie, atteint un équilibre thermique qui s’exprime dans la topographie
(plaines abyssales).

1.1.6 Les failles transformantes

Le profil en long d’une dorsale ne montre pas une profondeur constante. Les dorsales
sont constituées de troncons bombés, longs de 50 a 100 km, séparés par des failles
transversales, ou par juxtaposition des centres d’expansions (OSC : Overlapping
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Fig. 1.9 Failles transformantes.

Le long d’une dorsale, entre les points A et B, I’'expansion océanique travaille en sens
contraire de part et d'autre de la faille, d'ou la fréquence des séismes dans ce
secteur. C'est ce que confirme I'exemple choisi, sur la dorsale atlantique, dans la
région équatoriale (d'aprés Sykes, 1967).

Spreading Center)'. 1l représente en fait une image de la fissure a partir de laquelle
s’est ouvert I’océan correspondant. Son irrégularité est liée aux discontinuités de la
crofite originelle, notamment au réseau des fractures préexistantes.

1. La découverte de vastes structures circulaires (10-15 km de diametre) dans les grands massifs
ophiolitiques a fait supposer que la remontée de I’asthénosphere pourrait se faire sous la forme de
« diapirs » mantelliques de type OSC juxtaposés. Certains auteurs attribuent a ce phénomene la
segmentation des dorsales.
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Comme c’est de part et d’autre de cette fissure que se produit I’accrétion océa-
nique, son tracé, avec ses décalages successifs, restera stable. C’est en cela que de
telles failles se distinguent des décrochements classiques puisque le décalage entre
les deux segments de dorsale ne varie pas (fig. 1.9). Le seul mouvement que I’on y
observe est celui de I’accrétion océanique, c’est-a-dire le mouvement de tapis
roulant des planchers océaniques juxtaposés.

C’est seulement dans le segment séparant les deux trongons de la dorsale
(segment AB de la fig. 1.9) que les déplacements se font en sens contraire et qu’on
observe donc des foyers sismiques. Au-dela, c’est-a-dire de part et d’autre de A et B,
les déplacements se font dans le méme sens si bien que I’activité sismique redevient
faible ou nulle.

Ces accidents transverses sont marqués morphologiquement, tout d’abord par une
dénivellation causée par la différence d’enfoncement des deux compartiments de
crolite océanique en contact, puisqu’ils sont d’age différent (donc de température et
de densité différentes), ensuite par le fait qu’ils correspondent a des sillons étroits et
profonds. Par exemple, la faille de la Romanche!, dans I’ Atlantique central, est une
crevasse de plus de 7 km de profondeur qui pourrait fournir une coupe naturelle de
la crofite océanique.

Ces failles, si différentes des décrochements classiques, sont dites transformantes
(terme d a Wilson, 1965), parce que certaines d’entre elles aboutissent a une zone de
subduction. Elles limitent donc un panneau de lithosphere océanique qui se fabrique
a ’une de leurs extrémités et disparait a 1’autre. Autrement dit, en suivant ces failles,
on assiste a la transformation d’un processus d’accrétion en processus de subduction.

Mais le terme a été élargi a toutes les failles lithosphériques verticales a composante
horizontale résultant de 1’expansion océanique, si bien qu’il recouvre trois groupes
d’accidents :

— Les failles décalant simplement le rift de la dorsale (failles de rift a rift), comme
la faille de la Romanche, déja évoquée, ou celle de St-Paul dans I’ Atlantique
central (fig. 1.9, 4.18), les failles d’Owen et de St-Paul-Amsterdam dans 1’océan
Indien (fig. 1.7), 1a faille San Andreas (fig. .10 et4.17).

— Les failles de rift a fosse de subduction, dont nous venons de dire qu’elles sont a
I’origine du terme de «transformante ». Exemple : la faille de Juan Fernandez,
limitant au S la plaque de Nazca, au large du Chili (fig. 1.10).

— Les failles de fosse a fosse, plus rares. La faille joignant la Patagonie aux fles
Sandwich du S, en lisiere méridionale du plateau continental sous-marin des
Falklands (fig. 1.10), est un bon exemple. Citons aussi la zone transformante
nord-caraibe (ou faille de 1’Oriente) qui longe la c6te S de Cuba, entre les fosses
des petites Antilles et de I’ Amérique centrale. Ce systeme offre une morphologie
complexe. Il est en effet jalonné de bassins et de rides et montre un espace océa-
nique treés petit: la fosse Cayman dont le prolongement oriental permet
d’observer, suivant les points, des failles de distension ou des plis obliques en

1. Du nom d’un navire océanographique.
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Fig. 1.10 Failles transformantes du Pacifique oriental.
. Transformante de rift a rift.
. Transformante de rift a fosse de subduction.
. Transformante de fosse a fosse.

. Anciennes transformantes contemporaines d'une direction d'expansion fonction-
nelle jusqu’a — 10 Ma environ.
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échelons (fig. 1.11). L’ensemble de ces structures a été ultérieurement comprimé
et déversé au S. La structure est donc beaucoup plus variée que dans les failles
transformantes affectant seulement des dorsales.

1.2 LES ARCS INSULAIRES INTRAOCEANIQUES

Un autre type de reliefs océaniques sismiquement actifs est constitué par des aligne-
ments d’iles volcaniques qui different du type précédent par deux caracteres : un
volcanisme dont les produits principaux sont tholéitiques (tholéites dites d’arc) a

N

calco-alcalins et leur association avec une grande fosse sous-marine, parallele a
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Fig. 1.11 Fosses sous-marines et structures diverses jalonnant la transformante nord-caraibe
(faille de I'Oriente) sur la cOte S de Cuba (d'apres Calais et al., 1990, simplifié).

Suivant les points, ce sont des failles de distension ou des plis en échelons (A). Au S de
Santiago, le contenu de ces fosses offre méme une structure plissée a vergence S
répondant a une contraction récente.

I’alignement des iles, ou les profondeurs peuvent dépasser 10 000 m (« trench » des
auteurs anglo-saxons). Ces grandes fosses représentent le départ d’une zone de
subduction, donc une limite convergente.

1.2.1 Arcs du type Tonga-Kermadec ou Mariannes

Ils apparaissent en un point quelconque du domaine océanique pour des raisons
probablement variées mais surtout gravitaires. En effet, en s’éloignant de la dorsale,
la lithosphere océanique s’alourdit par refroidissement. Elle devient alors plus dense
que I’asthénosphere sous-jacente, de méme composition chimique mais plus chaude.
L’équilibre devient instable et il suffit d’une simple cassure pour que I'une des levres
bascule et plonge dans le manteau auquel elle s’incorporera progressivement (voir

fig. 1.13).

Sa descente dans un milieu plus chaud provoque, comme nous le verrons (p. 133),
des phénomenes de fusion partielle dans le manteau sus-jacent a la surface de
subduction, fusions qui donnent naissance a des magmas plus acides, plus légers.
Lorsque ces magmas remontent a la surface, ils édifient un arc insulaire volcanique
(tholéites d’arc)!, cependant qu’en profondeur se mettent en place des plutons
granodioritiques.

L’archipel des Tonga-Kermadec, au NE de la Nouvelle Zélande (fig. 1.12) est
constitué de volcans tholéitiques et andésitiques, plus rarement rhyolitiques, asso-
ciés a des sédiments volcano-détritiques et des calcaires récifaux €ocenes a quater-
naires. Une tectonique récente de distension a basculé les terrasses quaternaires.

Les iles Mariannes, entre le Japon et la Nouvelle-Guinée (fig. 1.12, 1.14) comptent
une quinzaine d’iles analogues aux précédentes. Leur intérét réside surtout dans le

1. A plus forte teneur en éléments incompatibles, y compris Ti et P, ainsi qu’en K,0, que les MORB.
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Fig. 1.12 Arcs intraocéaniques et bassins arriére-arc du Pacifique W.

En haut : région de la mer des Philippines. Au centre : région Corail-Fidji-Tonga.
C: trace du profil tomographique de la fig. 7.13. En bas : coupes A et B (d'apres
Y. Lagabrielle, 1987). Vecteurs GPS (par rapport a I'Eurasie), d'apres N. Chamot et
P. Rabaute, 2006.
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Fig. 1.13 Coupe tomographique Tonga (T)-Fidji (F), d’aprés Bijward et al, 1997).
Les coupes tomographiques sont basées sur I'analyse d'un trés grand nombre de séismes.
Pour chaque cas considéré, on compare les temps d’arrivée réels avec ceux prévus par le
calcul pour un modele homogéne. On peut ainsi distinguer des zones ou les ondes sont
en retard (ralenties) ou en avance (accélérées) parce qu’elles traversent respectivement
un milieu chaud ou froid par rapport a la normale. Elles permettent donc de visualiser
des zones froides (foncées) et chaudes (claires).

Ici, la coupe montre un élément froid (noir), interprété comme la lithospheére pacifique qui
s'enfonce avec un assez fort pendage puis s’horizontalise au niveau de la discontinuité
des 600 km.

fossé océanique (trench), largement ouvert, qui montre de nombreuses failles d’exten-
sion. La sédimentation y est réduite, si bien que les roches volcaniques de I’arc contigu
a la fosse y affleurent largement. Il s’agit typiquement d’un dispositif en extension.

Les archipels du Vanuatu (Nouvelles-Hébrides) et des Fidji (fig. 1.12) offrent
une disposition et une histoire un peu plus compliquées comprenant plusieurs stades
successifs.

A I’Eocéne, on avait 13 un seul arc dont les restes sont connus aux les Fidji seule-
ment, sous la forme de laves tholéitiques ou andésitiques et de sédiments volcano-
détritiques déformés et métamorphisés en facies schiste vert. Ce premier ensemble
est également traversé par des plutons granodioritiques et gabbroiques éocenes.

Au Miocene supérieur, une nouvelle période d’activité met en place des laves plus
différenciées et plus acides (andésites, dacites, rhyolites), discordantes sur I’ensemble
précédent. Cette deuxieme phase est interrompue par une nouvelle crise compressive
donnant des structures plissées.
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Fig. 1.14 Arc volcanique intraocéanique des Mariannes (Pacifique W)
(inspiré de Hussong et Uyeda, 1981, simplifié).

FO. fosse de subduction, AV. arc volcanique actuel (découpé en deux rides, dont
I'une inactive, par un petit bassin intra-arc. On n'a pas détaillé, faute de données, la
structure profonde de cet arc ou doivent exister des plutons granodioritiques).
BM. bassin arriére-arc des Mariannes, peut-étre en extension si I'on en croit un flux
de chaleur légerement supérieur a la normale et quelques venues de basaltes tholéi-
tiques frais.
CroUte océanique inférieure en gris clair, manteau supérieur en gris foncé. Les chif-
fres sont ceux des vitesses sismiques (en km/sec.).
La coupe schématique placée en annexe, montre la position de I'arc actuel (A3) par
rapport aux deux arcs rémanents (ou résiduels) que sont la ride ouest-Mariannes,
néogéne (A2), et celle de Palau-Kyu Shu, néocrétacée-paléogéne (A1). Ces arcs,
actuellement inactifs, sont dus a un phénomeéne d’émiettement qui affecte souvent
les rides intraocéaniques par développement de bassins « intra-arcs ».

Au Pliocene, le phénomene distensif reprend et édifie un bassin intra-arc (bassin
nord-fidjien) séparant les Fidji de Vanuatu (fig. 1.12, coupe A). Toute activité volca-
nique cesse dans les premieres qui deviennent ainsi un arc résiduel (ou «rémanent»).
Ce stade distensif est intéressant et nous le retrouverons dans d’autres archipels ot il
est fréquemment a I’ origine de tels arcs résiduels (p. 30). Il souligne que la genése et
I’évolution de ces arcs intra-océaniques se fait en régime distensif.

Au Quaternaire, le creusement de la fosse du Vitiaz, au N du bassin nord-fidjien,
est peut-étre I’amorce d’une nouvelle subduction intra-océanique, de vergence
inverse de la précédente, subduction qui pourrait expliquer le nouveau et léger
volcanisme basaltique qui se manifeste dans les Fidji. Une néotectonique active
souleve et bascule les surfaces d’érosion dans les deux archipels.
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Les Petites Antilles, comme la Guadeloupe et la Martinique, représentent un
arc volcanique dont 1’activité débute, 12 encore, avec I’Eoceéne, puis migre peu a
peu vers I’W, en s’éloignant donc de la fosse de subduction, processus fréquent a la
verticale des surfaces de subduction!. Le substrat sur lequel s’installe le
volcanisme n’est pas connu mais il est probablement océanique.

L’intérét de tous ces archipels volcaniques est qu’ils montrent la genése de
magmas relativement acides a partir de la subduction d’une croiite océanique basique.
Peut-&tre amorce-t-on ainsi I’édification d’une nouvelle crofite continentale. On peut
donc se demander si la destinée de celle-ci n’est pas de grandir sans cesse aux dépens
du manteau. Ce fut certainement le cas au Précambrien. Actuellement, le bilan
semble plutot stationnaire. En effet, les traceurs isotopiques montrent qu’une partie
de la croiite continentale rejoint le manteau supérieur, entrainée par le phénomene
de subduction, tandis qu’une autre, la plus profonde, est peu a peu « mantellisée »
par digestion et intrusion de produits basiques.

Les arcs volcaniques intra-océaniques sont souvent associés a des rides surtout
sous-marines, qui leur sont paralleles et qui sont soit des accumulations de produits
sédimentaires, soit des arcs résiduels comme celui des Fidji, déja évoqué.

Les arcs sédimentaires sont produits par I’accumulation, au point de départ de la
zone de subduction, des sédiments qu’apporte sans cesse la lithosphere océanique
plongeante. C’est le prisme d’accrétion des auteurs.

Un bon exemple de cette disposition est donné par les Petites Antilles. L’ arc
volcanique (Guadeloupe, Martinique, Saint-Vincent, etc.) est doublé a I’E par un
prisme d’accrétion important, particulierement bien étudié (sismique, forages, bathy-
métrie). Il est fait d’une série de lames empilées, disposées en un éventail irrégulier
(fig. 1.15 et 1.16), comme si les matériaux apportés de 1’océan s’enfongaient sous les
matériaux antérieurs en les soulevant peu a peu.

Une particularité du prisme de la Barbade est que ses lames ne comprennent que du
Néogene alors que la couverture sédimentaire du fond atlantique va du Quaternaire au
Crétacé supérieur. Cette particularité est due au clivage de la couverture en question
dans les argiles du Mioceéne moyen. Seuls les niveaux sus-jacents, décollés, passent dans
le prisme. Les niveaux sous-jacents (Miocene inférieur a Campanien) restent en profon-
deur mais on ne sait pas s’ils entrent totalement en subduction ou «s’accretent» plus
loin. Les données géophysiques et la découverte récente de 1"’Eocene-Oligocene dans le
prisme semblent en faveur de cette deuxieéme interprétation qui est celle de la fig. 1.15.

Une remarque supplémentaire a propos de ce clivage et que, dans son plan, on a pu
mesurer une surpression de fluides (25 kg/cm?), ce qui est intéressant car de telles surpres-
sions ont été souvent invoquées pour expliquer le déplacement horizontal de certaines
nappes de charriage, mais rarement mises en évidence dans les plans eux-mémes.

Les arcs rémanents ou résiduels. Ce sont des rides sous-marines, inactives, qui se
trouvent en arriere d’un arc insulaire actif dont elles sont séparées par un petit bassin
a crolite océanique. Comme 1’4age et la nature de leur matériel constitutif sont ceux

1. La genese des produits volcaniques correspondants sera détaillée a propos des arcs insulaires
dérivant de I’évolution d’une marge continentale active (p. 133).
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Fig. 1.15 L'arc intraocéanique des Petites Antilles.

Dans le prisme d'accrétion, la déformation se produit, soit le long de surfaces de
décollement subhorizontales (D), soit par empilement de petits anticlinaux séparés
par des failles chevauchantes (A).

de I'arc actif voisin, on pense qu’il s’agit de lanieres de ces arcs détachées par
rifting, c’est-a-dire par I’apparition et le développement d’un bassin « intra-arc ».

On peut citer comme exemple la ride d’Aves a I’'W de I’arc des Petites Antilles
(fig. 1.17B) ou les arcs résiduels du Pacifique W (fig. 1.17A), beaucoup plus specta-
culaires.
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Fig. 1.16  Profils de sismique-réflexion dans le prisme d’accrétion de la Barbade
(d’apres Biju-Duval et al., Tectonophysics, 1982).

IIs illustrent la tectonique de décollement subhorizontal (D) ou I'empilement de

petits anticlinaux faillés et chevauchants (A).

Dans la mer des Philippines (fig. 1.17), et détachés de I’arc des Mariannes, vien-
nent d’E en W, la ride Ouest-Mariannes (1 500 m de profondeur, d’age néogene
d’apres les forages DSDP), puis celle de Palau-Kyu Shu (- 3 000 m, néocrétacée a
paléogene) (fig. 1.14).

Entre Philippines et Bornéo, I’arc actif allant des Célebes aux Philippines (arc de
Sangihe) a donné naissance, du S au N, aux arcs rémanents de Sulu et de Palawan,
respectivement séparés par les bassins des Célebes (Eocéne moyen) et de Sulu
(Miocene).

L’arc rémanent des Fidji, déja évoqué, est séparé¢ des Nouvelles-Hébrides par le
bassin nord-fidjien et pourrait se raccorder a I’arc rémanent de Lau en arriere de
I’arc actif Tonga-Kermadec.

Par contre, I’arc résiduel ouest-mélanésien est isolé et représente un arc actif en
train de mourir.

La disposition de ces arcs peut localement étre plus complexe. Par exemple, entre
la Nouvelle-Guinée et les iles Salomon, il existe trois arcs emboités, a convexité S
(fig. 1.17, 1.18) : Nouvelle-Bretagne, Woodlark et Pocklington, tous trois 8 méme
substrat éocene. Il s’agit donc bien d’un arc dissocié dont I’élément frontal a été
jusqu’a une époque récente le plus méridional d’entre eux, c’est-a-dire 1’arc de
Pocklington qui montre effectivement une fosse, sans activité sismique. La fosse
active du systéme se trouve maintenant au pied de la ride de Nouvelle-Bretagne,
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Fig. 1.17 Quelques exemples d'arcs rémanents.
A. Pacifique SW (d'aprés Karig, simplifié, 1972) :
Systéme des Mariannes : WM. Ouest-Mariannes, PK. Palau-Kyu Shu
Systéme des Philippines : Pa. Palawan, SU. Sulu, C. Célébes
Systeme W-mélanésien (WMEéI) : NB. New Britain, W. Woodlarck, PO. Pocklington,
S. Salomon
Systéme des Hébrides : V. Vanuatu, F. Fidji
Systéme de Tonga-Kermadec : L. Lau.
B. Caraibes : arc d’'Avés (A) a I'W des Petites Antilles.

dans le prolongement des fosses des Salomon et de Trobriand. Ce systeme s’est donc
récemment substitué, en tant que zone active, a I’arc ouest-mélanésien, moribond.

Tout ceci traduit une réorganisation complexe du champ de contrainte régional,
probablement liée aux modalités de la collision du plateau d’Ontong Java, porté par
la plaque pacifique, avec la plaque australienne.

En tout cas, les fosses de Nouvelle-Bretagne et de Trobriand vont peu a peu
engloutir le petit bassin océanique des Salomon, si bien qu’il y aura alors collision
entre I’arc de Nouvelle-Bretagne et celui de Woodlark. Nous retrouverons de tels
phénomenes dans le chapitre consacré aux phénomenes compressifs.
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Fig. 1.18 Schéma structural des archipels ouest-mélanésiens (modifié d'apres Karig, 1972).

1.2.2 Arcs du type Japon-Insulinde

Plus proches des continents que les précédentes, ils ont une origine plus complexe et
différente. Ils montrent en effet un substratum granito-gneissique analogue a celui
du continent voisin car ils résultent d’une évolution particuliere de la bordure de ce
dernier et seront donc étudiés avec les marges continentales actives qui leur ont
donné naissance (p. 152).

En revanche, il faut parler ici de I’espace océanique qui les sépare du continent et
qu’on appelle « mer marginale ». Leur origine est liée a une distension trés poussée
de la bordure continentale, distension qui entraine son morcellement et 1’ apparition
d’une crofite nouvelle, de type océanique. De telles mers sont fréquentes, pour ne
pas dire la regle, sur la marge asiatique du Pacifique (fig. 1.10) : mer de Tasmanie
(entre Australie et Nouvelle-Zélande), mer de Chine orientale (au N de I'ile de
Taiwan), mer du Japon, mer d’Okhotsk (bassin des Kouriles), etc. Le mécanisme
correspondant est étudié au chapitre 6.



Chapitre 2

Reliefs océaniques
sismiquement inactifs

2.1 RELIEFS VOLCANIQUES

2.1.1 Les volcans océaniques isolés

Si certains sont émergés comme les Bermudes, les iles du Cap Vert, les Canaries,
Madere, dans I’ Atlantique (fig. 2.1), Tahiti dans le Pacifique, la Réunion ou I’ile
Maurice dans I’océan Indien (fig. 2.2), les 1les Cocos dans le Pacifique W, la plupart
sont restés sous-marins.

Leur origine est variable.

Certains sont nés sur I’axe d’une dorsale et ont ensuite été écartés par le jeu de
I’expansion océanique, perdant alors ou non leur activité suivant le jeu des fractures
de la dorsale. C’est le cas des iles de Sainte-Hélene (inactive) et de Tristan da Cunha
(active) dans 1’Atlantique Sud, des Bermudes (inactives) dans 1’ Atlantique Nord

(fig. 2.1).

D’autres, au contraire, n’ont rien a voir avec une dorsale et jalonnent des fractures
banales de la lithospheére océanique. Leurs produits sont d’ailleurs franchement
alcalins et non plus tholéitiques (Canaries, Tahiti, Réunion etc.).

La forme de ces volcans sous-marins est conique ou tronconique : dans ce dernier
cas, on parle de guyot ou de seamount. Leur sommet plat souvent surmonté de carbonates
de plate-forme, témoigne de leur ancienne émersion, suivie d’érosion et du dévelop-
pement d’un atoll, avant que la subsidence thermique de la lithosphere océanique sous-
jacente ne les entraine sous le niveau de la mer.
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Toutes correspondent a des points chauds, mais certaines sont situées ou sont nées
sur la dorsale et montrent donc un volcanisme p.p. tholéitique (croix), d'autres sont
franchement océaniques et leur volcanisme est alcalin (points noirs).

2.1.2 Les volcans océaniques alignés

Meéme si certains appareils volcaniques sont proéminents, voire émergés, ils appar-
tiennent presque tous soit a des alignements de volcans, soit a des rides asismiques!.
Dans les deux cas, seule une extrémité de 1’alignement ou de la ride montre des volcans
actifs. C’est le cas de Tristan da Cunha a I’extrémité de la ride de Walvis dans
I’océan atlantique (fig. 2.2), des 1les Hawai ou des Touamotou-Pitcairn dans le Paci-
fique (fig. 2.4). Mais beaucoup de ces alignements sont actuellement éteints, comme
la ride, entierement sous-marine, du 90° méridien dans I’océan Indien (fig. 2.2).

Les roches correspondantes sont des basaltes alcalins (OIB, Ocean Island
Basalt), différents de ceux des dorsales (MORB) et traduisant, par leur composition
minéralogique, une fusion plus profonde.

1. Exception faite, évidemment, des petits séismes li€s au déplacement des masses magmatiques.
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Fig. 2.2 Rides sous-marines liées a des points chauds dans I’Atlantique Sud
et I'océan Indien.

Comme pour les iles Hawai, elles indiquent le sens de déplacement de la lithosphére
océanique qui les porte. Les plus curieuses sont celles des Chagos-Maldives et du
90¢ méridien dans I'océan Indien. Elles traduisent la migration vers le N de la plaque
indienne qui a abouti a la collision himalayenne. Ces deux rides ont été certaine-
ment émises par les points chauds de la Réunion-Maurice, d'une part, St-Paul-
Amsterdam d’autre part, mais en ont été séparées par |'apparition tardive de la ride
indienne (voir fig. 1.7).

Dans I'Atlantique S, les deux rides plus ou moins symétriques de Walvis et Rio
Grande ont été émises par un point chaud coincidant avec la dorsale. La ride de
Walvis souligne la remontée de la lithospheére africaine vers le N, qui aboutira a la
collision des chaines méditerranéennes.

On a indiqué, quand c'était possible, I’age de la croite océanique portant les rides sous-
marines (Ci. Cs. Crétacé inférieur, supérieur, Pal. Paléocene, E. Eocéne, N. Néogéne).

Leur origine est expliquée par la théorie des « points chauds » (hot spots). 1ls
traduisent la remontée, dans le manteau, de colonnes de matériaux chauds, a I’image
d’un panache de fumée dans I’air. Ces instabilités thermiques prendraient naissance
a la base du manteau, au contact du noyau et remonteraient jusque dans 1’asthénos-
phere. Cette remontée rapide provoque une décompression et une fusion partielle
relativement importante dont les produits vont traverser la lithosphere pour donner
les appareils volcaniques en surface. L’Islande (fig. 2.3) est un exemple typique de
point chaud superposé a ’axe de la dorsale Nord-Atlantique. Les alignements de
volcans traduisent donc le déplacement de la lithosphere par rapport au point chaud
et en donnent méme le sens.
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Fig. 2.3 Point chaud de I'lslande.

Carte d'anomalie en surface (en haut) et coupe tomographique (en bas). Le profil
tomographique NE-SW montre un ralentissement des ondes sismiques S, atteignant
4 % a 400 km (d'apres C. Wolfe et al., 1997).
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L’exemple classique est celui des iles Hawar (fig. 2.4). Alors que les volcans de
ces iles sont encore actifs a I'extrémité SE de la ride, ceux situés plus au NW sont
éteints. Ils sont agés de 40 Ma au coude de la ride, et de 70 Ma a I’extrémité nord de
celle-ci, aux abords du fossé des Aléoutiennes ot la ride s’engloutit.

On constate que ce coude se manifeste aussi dans d’autres archipels du Pacifique
comme ceux des iles de la Ligne et des Touamotou, ou ceux des iles Marshall,
Gilbert et Australes (fig. 2.4). Cette disposition traduit un changement de direction
de déplacement de la plaque pacifique a la suite d’une réorganisation du systeme des
dorsales il y a 40 Ma. C’est donc une bonne confirmation du fait que ces aligne-
ments volcaniques sont liés a2 un mouvement d’ensemble de la lithosphere car tous
ces archipels appartiennent a cette plaque pacifique.

Midway (25 Ma)
Hawai (actif}

NN
NN
L \
3, Tuamotou
Pitcairn(actif)
[.Australes

Guyot Mac Donald

{actif)

Fig. 2.4 Larchipel des iles Hawai et les principaux points chauds du Pacifique.

Si le point chaud se trouve sous 1’axe d’une dorsale, le panache de magma vient
s’y confondre avec le volcanisme propre de la dorsale et en augmente le volume.
C’est le cas de tous les édifices émergés de la dorsale (Islande, Acgores, etc.) car ils
montrent toujours une association de produits tholéitiques et alcalins. Si la dorsale
ne se déplace pas par rapport au point chaud, les produits du panache seront rejetés
de part et d’autre de la dorsale, donnant ainsi naissance a des bourrelets plus ou
moins symétriquement disposés (rides de Walvis et du Rio Grande, dans I’ Atlan-
tique Sud, fig. 2.2).

Plus complexe est le cas des rides fossiles des Chagos-Maldives et du 90¢ méri-
dien (fig. 2.2). La premiere a été certainement en liaison avec les points chauds de
la Réunion et de I’'tle Maurice, la deuxieme avec celui des iles St-Paul et
Amsterdam. Mais toutes deux ont été séparées de leur point d’origine par I’indivi-
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dualisation tardive de la dorsale indienne. Le parallélisme de ces deux rides
souligne la trajectoire vers le Nord de la plaque indienne, a 1’origine de la collision
himalayenne.

La théorie des points chauds explique aussi le fait que, bien souvent, dans les
grands édifices intra-océaniques, les premiéres émissions sont essentiellement
tholéitiques et ne deviennent alcalines qu’ultérieurement. Les 1les Hawai en sont
un exemple classique. Le flux thermique li€ au panache provoquerait, aux approches de
la surface, une fusion partielle de 1’asthénosphere sous les axes d’accrétion des
dorsales par simple distension. Les premiers produits émis seraient donc tholéitiques.
Les magmas alcalins issus du manteau profond arriveraient avec un certain décalage
dans le temps.

Le nombre des points chauds inventoriés est discuté, de 50 a 100 suivant les
auteurs. Certains semblent bien avoir été actifs depuis plusieurs dizaines de
millions d’années (Réunion). On en trouve sous toutes les plaques, que la surface
de celles-ci soit continentale ou océanique. .

Leurs effets ne sont pas que volcaniques mais parfois aussi morphologiques a
cause de la masse de matiere chaude et peu dense qu’apportent les panaches vers
100 km de profondeur. C’est ainsi que se sont formés les bombements topographi-
ques d’environ 1 000 km de diametre et de 1 a 2 km de hauteur qui entourent les Tles
Hawai, du Cap Vert, des Bermudes, ou qui sont a I’origine du massif du Hoggar,
coiffé de ses pitons phonolitiques, en milieu continental.

Ces points chauds paraissent relativement fixes les uns par rapport aux autres et
pourraient ainsi constituer un systeme de référence précieux pour juger des déplace-
ments absolus de la lithosphere.

2.1.3 Les plateaux océaniques

Ils représentent I’expression purement océanique des Grandes Provinces Volcani-
ques (ou LIP : Large Igneous Provinces). Les plateaux d’Ontong Java (plus de
1,8 million de km?) et des Kerguelen (environ 800 000 km?2) sont les plus vastes
(fig. 2.5). Ces régions possedent une crofite de type océanique parfois trés épaisse
(10 a 20 km) et montrent de ce fait une moindre profondeur. Elles sont constituées
principalement de basaltes magnésiens (OIB : Ocean Island Basalt) mis en place
au cours d’épisodes magmatiques tres rapides. Sous cette crofite, existe une zone
de matériel dense a vitesse de propagation sismique élevée (7,2 a 7,5 km/s) inter-
prétée comme du matériel magmatique (gabbro) « sous-plaqué », c’est-a-dire
plaquée sous la base de la crofite. Ces structures sont interprétées comme 1’arrivée,
sous la lithosphere, de panaches géants (superplumes) prenant naissance dans un
manteau trés profond. Un de ces épisodes se situerait au milieu du Crétacé, en
correspondance avec la grande période magnétique normale et serait responsable
de la mise en place des grands plateaux d’Ontong Java, Nauru, Kerguelen, Caraibe
et des trapps du Parana.
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Fig. 2.5 Distribution globale des Grandes Provinces Magmatiques (LIP), incluant
les basaltes continentaux (trapps), les marges passives volcaniques, les plateaux océaniques,
les rides sous-marines, les basaltes de bassins océaniques, et les volcans sous-marins
(d'apres Coffin et Eldholm. Rev. geophys., 1994, 32, 1.36).

2.2 RELIEFS NON VOLCANIQUES

Nous nous limiterons a un exemple, celui des rides tectoniques du fond de I’océan
Indien’.

Cette déformation intraplaque de la lithosphere océanique se manifeste dans le
nord de I’océan Indien, au sud du golfe de Bengale (sud du Sri Lanka), a I’ouest de
laride du 90° E. Elle se traduit par de larges ondulations d’axe E-W, espacées de 100
a 300 km et de 1 a 3 km d’amplitude verticale, qui accidentent le fond de la plaine
abyssale.

Les profils de sismique-réflexion continue (fig. 2.6) montrent la déformation
progressive des sédiments et leur piégeage dans les creux séparant les antiformes.
Des chevauchements actifs ont méme été caractérisés grace a des mécanismes au
foyer en compression, disposition intéressante car elle pourrait étre a I’origine d’arcs
intra-océaniques.

La gravimétrie permet d’assurer que toute la crofite est concernée et que le Moho
lui-mé&me est ondulé.

1. Cochran J.R., Stow D.A.V. et al., 1988. Site 717 (Distal Bengal Fan. Proc. ODP, Init. Repts
116, Texas A.M. University, p. 42-48 et 197-210).
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Fig. 2.6 Profil de sismique-réflexion dans les rides asismiques du N de I'océan Indien
(d’apres Jestin, thése, Paris, 1994).
Dans le carton de situation, la fleche noire indique la direction du raccourcissement
affectant ici la plaque indienne.

Le raccourcissement est orienté presque N-S, c’est-a-dire perpendiculairement
aux axes des ondulations et aux chevauchements, ce qui s’accorde bien avec le cadre
tectonique général de la collision himalayenne (voir p. 250).

La région montre également un flux de chaleur anormalement élevé.



PARTIE 2

LES STRUCTURES CONTINENTALES
DE DISTENSION
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Chapitre 3

Les bassins sédimentaires

Ils impliquent un affaissement superficiel de la crofite continentale que 1’on désigne
sous le nom général de subsidence.

A Dorigine, ce terme a été créé pour désigner le mouvement d’affaissement du
fond des bassins houillers. La sédimentation de ces bassins voit en effet se répéter,
sur des milliers de metres, couches de houille et bancs stériles. Elle correspond donc
a un affaissement lent, plus ou moins saccadé, étalé sur de longues périodes et
accompagné de I’accumulation de sédiments épais qui gardent un facie¢s d’eau peu
profonde pendant toute la durée du phénomene.

Cet équilibre parait surprenant au premier abord car il est évident que s’il n’y avait
pas eu affaissement progressif, le bassin aurait été rapidement comblé et, inversement,
si I’affaissement avait été trop rapide, on aurait observé des faci¢s d’eau profonde. On
a donc pensé que c’était le poids des sédiments qui déterminait 1’affaissement de la
crofite sous-jacente et assurait ainsi la régularité du phénomene. En fait, un calcul
faisant intervenir les densités des milieux en présence (fig. 3./) montre que le dépdt de
1 000 m de sédiments dans un bassin existant correspond a un affaissement supplé-
mentaire de 400 a 600 m seulement. Il faut donc qu’intervienne aussi un processus
d’origine profonde qui déclenche puis entretienne 1’état d’affaissement chronique du
secteur considéré, la surcharge sédimentaire ne faisant qu’amplifier la subsidence.

Actuellement, le terme de subsidence tend a étre employé dans un sens beaucoup
plus large désignant I’enfoncement progressif d’un bassin sédimentaire. Le terme
n’est lié ni a la vitesse ni au rythme du creusement, pas plus qu’a la profondeur de
dépot. C’est ainsi qu’il est aussi utilisé pour désigner 1’enfoncement progressif de la
crofite océanique par refroidissement (subsidence thermique) (p. 19).
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Fig. 3.1 Equilibre isostatique de type Airy : réponse de la lithosphére a une surcharge locale
ou a un amincissement crustal (d'aprés Chorowicz, 1970).

A droite : compensation isostatique d'un dépd6t sédimentaire
H1 et H2 : tranche d’eau (densité arrondie a 1)

Hs : tranche de sédiments déposée (densité supposée : 2,5)
x : déplacement a mesurer (densité du manteau : 3,3)
Géométriquement on peut écrire :

(1) H2 + Hs = H1 + x

Pour ce qui est de I'équilibre isostatique (égalité des masses des différentes colonnes
de roche), on peut écrire :

(2) (1xH2) + 2,5 Hs = (1xH1) + 3,3 x

(1) devient : H2 - H1 =x-Hs

(2) devient (H2-H1) +2,5Hs=3,3 x

d'ou:(x—Hs)+2, 5Hs=3,3x

x=1,7 Hs/ 2,3 = 0,65 Hs, c'est a dire que 1 000 m de sédiments provoquent un affais-
sement de 650 m.

En effectuant le méme type de calcul, I'amincissement d'un facteur y d'une crolte
de 30 km d'épaisseur, se traduit par I'approfondissement de son sommet d'un
facteur7,8-7,8/y. Un amincissement d'un facteur 2 (de 30 a 15 km d’épaisseur) se
traduit par un approfondissement de 3,9 km.

La subsidence ainsi définie a des causes multiples dont les principales sont les
suivantes :

— I’amincissement de la crodite, qui est compensé isostatiquement par approfondis-
sement (fig. 3.1) (subsidence tectonique initiale) ;

— le refroidissement de la lithosphere, qui augmente sa densité et I’épaisseur du manteau
lithosphérique, est également compensé isostatiquement par son approfondisse-
ment (on I’a traité dans le cas particulier de la lithosphere océanique, p. 19 (subsi-
dence thermique) ;

— la flexion de la lithosphere vers le bas et son enfoncement forcé en périphérie
d’une charge localisée (calotte glaciaire, volcan, empilement de nappes, etc.)
(subsidence flexurale), par exemple bassins d’avant-chaine (p. 89) ;

— dans tous les cas, la pile de couches sédimentaires dans les bassins ainsi formés
induit également une surcharge qui amplifie la subsidence.
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Ces différents types de subsidence peuvent étre exprimés graphiquement en fonc-
tion du temps par les courbes de la figure 3.2. Ces courbes sont construites a partir
de forages ayant traversé la série sédimentaire remplissant chaque bassin. On
reconstitue la profondeur du fond du bassin a une période donnée en supprimant
I’épaisseur de sédiments qui s’est déposée depuis cette période, et en remontant
d’autant le fond du bassin. Les bassins molassiques Al et A2 correspondent a des
subsidences flexurales. La subsidence initiale et rapide de la marge atlantique et du
bassin de Vienne correspond a une subsidence tectonique initiale liée a I’amincis-
sement crustal ; leur subsidence tardive et plus lente correspond & une subsidence
thermique.

On peut donc diviser les bassins sédimentaires en trois grandes catégories :

1. Les bassins dont I’évolution est principalement contrdlée par 1’amincissement
lithosphérique (bassins d’étirement). Ce sont les fossés d’effondrement, quel que
soit le mode d’étirement de la lithosphere (rifts, bassins en pull-apart et bassins
des couloirs de décrochement.

300 2?0 200 150 100 50Ma

PA

AQ L

Fig. 3.2 Profils de subsidence.
PA. bassin de Paris (puits ESSISES 1, simplifié d'aprés M.F. Brunet,
1986)
AQ. bassin d'Aquitaine (puits LACQ 301, simplifié d’apres M.F. Brunet,
1986)
MA. marge atlantique (forage COST B2, modifié d'aprés J. Steckler
et M. Watts, 1978)
A1. bassin molassique péri-alpin (puits ANZIN 63, modifié km
d'aprés P. Allen et al, 1986)

A2. id. (puits SERVION1, modifié d'apres P. Allen et al, 1986)
P. bassin pannonique central (modifié d'aprés J. Sclater et al., 1980)
V. bassin de Vienne (Autriche) (modifié d’aprés J. Sclater et al., 1980)

Ces profils montrent I’évolution de la profondeur du substratum du bassin au cours
du temps, déduction faite de I'effet du poids des sédiments. Ils montrent donc la
subsidence tectonique réelle. A cause de la charge sédimentaire, le substratum est,
en réalité, a une profondeur plus grande, en général supérieure au double.

On notera que la marge atlantique (MA) montre un profil typique avec forte subsi-
dence initiale, puis une plus faible (subsidence thermique). Le bassin de Vienne (V)
montre un profil comparable mais avec une subsidence initiale beaucoup plus
importante. Les bassins intracratoniques (PA, AQ) montrent des profils plus doux
traduisant une subsidence lente, parfois accélérée au cours des périodes de disten-
sion. Les bassins molassiques (A1, A2) montrent un profil a pente forte, générale-
ment croissante, interrompue lors de la tectonisation du bassin. Quant au bassin
pannonique central (P), sa subsidence initiale est encore en cours.
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2. Les bassins dont I’évolution est principalement contrdlée par le refroidissement
de la lithosphere, que celle-ci soit continentale (bassins intracontinentaux propre-
ments dits), océanique (plaines abyssales), ou de la transition continent-océan
(marges divergentes).

3. Les bassins dont 1’évolution est principalement controlée par la flexion de la
lithosphere (bassins flexuraux), que celle-ci soit océanique (subduction) ou conti-
nentale (bassins d’avant-chaine).

Dans la réalité, I’évolution d’un bassin donné procede le plus souvent d’une
combinaison ou d’une succession de ces facteurs, par exemple étirement et refroi-
dissement. Compte tenu de ce facteur de complication, nous utiliserons une classifi-
cation plus descriptive qu’interprétative, en distinguant :

1. Les fossés d’effondrement, ou I’ affaissement est rapide et cassant, dans un contexte de
divergence.

2. Les bassins sur décrochement, ou I’affaissement tres rapide est associé a des
failles coulissantes.

3. Les bassins tardi-orogéniques, du type « Basin and Range », ou 1’affaissement
traduit I’amincissement d’une chaine de montagnes et son retour a une épaisseur
crustale normale.

4. Les bassins cratoniques, ou I’enfoncement est lent et progressif.
5. Les bassins d’avant-chaine, liés a une flexion lithosphérique.

Les bassins sédimentaires des marges continentales, actives et passives, seront
traités dans le chapitre consacré a ces marges.

3.1 LES FOSSES D’EFFONDREMENT

11 s’agit de structures étroites et allongées, limitées par des failles normales conjuguées,
de sens de rejet opposé (failles antithétiques) (fig. 3.5). Grace a ces fractures, les fossés
d’effondrement montrent presque toujours un volcanisme de type alcalin.

Ces structures sont également désignées sous le nom de grabens. Elles peuvent
étre découpées en grabens secondaires par des compartiments restés en saillie ou
horsts, auquel cas on parle de style germanotype parce qu’on 1’observe de facon
particulierement typique dans la basse vallée du Rhin. Les demi-grabens et les demi-
horsts sont limités par des failles de méme sens de rejet (failles dites synthétiques),
ce qui entraine le basculement du compartiment (blocs basculés).

Les fossés d’effondrement peuvent étre des structures superficielles, de faible
importance (dimensions de I’ordre du kilometre et rejets maximum d’une centaine
de metres). C’est, par exemple, le cas des fossés du champ de fracture de Banon,
dans les Alpes externes méridionales.

Des que les fossés d’effondrement deviennent d’échelle continentale, c’est-a-dire
offrent une longueur de 100 a plusieurs centaines ou milliers de kilometres et une
largeur de plusieurs dizaines de kilometres, on constate toujours qu’a leur verticale se
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produisent des modifications de la croiite et du manteau supérieur. Dans ce cas, on
parle de rifts qui sont évidemment les structures d’effondrement les plus intéressantes.

Nous prendrons comme exemple type le fossé rhénan (fig. 3.3 a 3.7).

Cette structure, longue de 300 km, large de 35 a 40, se place avec la Bresse, la
Limagne et d’autres, sur un axe de distension qui, au Tertiaire, traversait I’Europe,
de I’Allemagne a la basse vallée du Rhone (fig. 3.3). La structure profonde est
connue grace aux mines de potasse de Mulhouse, aux forages pétroliers (pétrole de
Pechelbronn) et aux prospections géophysiques.

Sa genese est manifestement synchrone de celle des Alpes, bien que la nature de
leur liaison reste discutée.

\

Fig. 3.3 Fossés paléogénes de I'Europe occidentale
(en noir, les édifices volcaniques néogénes).
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3.1.1 Morphostructure (fig. 3.4)

Au S, le fossé rhénan s’intercale entre les deux massifs cristallins des Vosges a I'W
et de la Forét-Noire a I’E. Ces massifs correspondent a des demi-horsts (€paules du
rift), basculés vers I’extérieur du fossé. Ils sont séparés de ce dernier par des failles

" < ) N N y
TR | DEPRESSION

J\DE HESSE

JURA
Fig. 3.4 Vue cavaliére du fossé rhénan (d’apres H. Cloos, 1955).

Les massifs anciens apparaissent en grisé. A I'Oligocéne, le fossé se prolongeait vers la Hesse.
Depuis le Néogeéne, il est en relation avec le fossé du Bas-Rhin (ou dépression de Rhénanie).
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majeures (faille « vosgienne » coté francgais), de type normal et synthétique, dont le
tracé est souvent en baionnette.

Au pied de ces grandes failles, vient une zone de collines ou affleurent les terrains
d’age secondaire, fortement faillés (fig. 3.5). C’est la zone « des champs de fractures »,
de largeur variable, maximale dans la région de Saverne. La zone des collines est
séparée de la plaine rhénane par de nouvelles failles, dites «rhénanes », toujours
synthétiques, a fort rejet, mais peu visibles dans la topographie (fig. 3.5).

Le fossé proprement dit, a remplissage tertiaire, montre lui-méme un ensemble de
petits horsts et grabens, repérés par la géophysique. Le socle est a une profondeur de
1200 a 3 500 m (« fosse » de Mannheim).

W. -E
VOSGES FORET NOIRE

Fig. 3.5 Le fossé rhénan (d'apreés Sitler, 1974).

En haut : coupe transversale (a. zone des champs de fracture, FR. faille rhénane, FV.
faille vosgienne, |. socle, 2. Mésozoique, 3. Oligocéne inférieur, 4. Oligocene moyen,
5. Oligocéne supérieur, 6. Plio-Quaternaire.

En bas : bloc-diagramme de la partie N du champ de fracture de Ribeauvillé. Entre la
faille vosgienne et la faille rhénane, se développe un réseau complexe de failles
longitudinales de direction N10 a N45, recoupées par des failles transversales de
réajustement orientées N90 a N150.
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La direction du fossé rhénan, subméridienne, est oblique par rapport aux struc-
tures hercyniennes SW-NE (orientation dite « varisque ») (fig. 3.3) et aux ondula-
tions qui ont affecté la région a la fin du Crétacé en se calquant sur les précédentes.

3.1.2 Sédimentation

Au Secondaire, la sédimentation est relativement uniforme sur I’ensemble du bloc
rhénan et épaisse d’environ 1 500 m. Rien n’indique la présence du futur fossé. Les
zones de facies sont paralleles aux structures hercyniennes.

A la fin du Crétacé, le contrecoup du début de la convergence alpine édifie des
rides, toujours de direction varisque, aussitot attaquées par 1’érosion.

Au début du Tertiaire, la pénéplanation s’acheve, accompagnée d’un volcanisme
alcalin (Eocene inférieur) qui peut traduire le début d’une mise en distension. Celle-
ci s’affirme dés la fin de I’Eocene, par ’apparition de sédiments lacustres assez
épais, et surtout au début de I’Oligocene ot il y a effondrement de la partie S du
fossé, envahie par la mer longeant les Alpes. Se déposent alors des marnes, parfois
gréseuses, contenant du sel gemme et des sels de potasse exploités a Mulhouse, ainsi
que la roche-mere du pétrole de Pechelbronn.

Des la fin de I’Oligocene, se produit une régression générale marquée par le retour
des sédiments lacustres. Elle traduit un mouvement de soulévement, probablement 1ié
a celui des Alpes car il s’atténue progressivement vers le N. Il va durer pendant tout le
Miocéne si bien qu’a la fin de cette période, la partie S du fossé est méme érodée.

Une deuxieme phase de distension intervient a la fin du Miocene, contemporaine
d’une nouvelle crise tectonique alpine, dans un champ de contrainte différent. Il en
résulte un jeu décrochant sénestre des bordures du fossé pendant que ce dernier
s’effondre a nouveau mais cette fois dans sa partie N, surtout, ou se trouve, comme
on I’a dit, le maximum de la subsidence (« fosse de Mannheim »). La sédimentation
reste partout fluviatile. En somme il y a eu mouvement de bascule du S vers le N
puisque I’effondrement débute au S au Paléogene et se poursuit au N au Néogene.

L’ étude des produits détritiques descendus des massifs cristallins du S montre que
la remontée des bordures du fossé s’est faite irrégulierement, principalement au
début de I’Oligoceéne puis au Plio-Quaternaire, c’est-a-dire immédiatement apres
chacune des grandes crises distensives.

Il n’y a donc pas eu effondrement de la clef de volite d’'un dome originel mais
soulevement d’épaules de rift déja individualisées.

3.1.3 Volcanisme

L’histoire du fossé rhénan s’accompagne d’un volcanisme fissural alcalin. Les laves
dominantes sont des essexites (téphrites, limburgites, théralites, néphélinites) et des
phonolites. Ce volcanisme montre des caracteres chimiques particuliers; il est en
effet riche en Na et CaCOj; (au point qu’il existe des laves faites de ce carbonate ou
carbonatites).

On a dit qu’il débutait a 1'Eocéne inférieur mais ¢’est surtout au Miocéne supérieur
qu’il se développe. En territoire francais, les appareils sont minuscules et pratiquement
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réduits a des dykes (Riquewihr, Reichshoffen, etc.). En territoire allemand, ils sont
beaucoup plus importants : Kaiserstuhl, au S, célebre par ses carbonatites, et Vogels-
berg au N (fig. 3.4). C’est au niveau du premier que se situe la plus forte remontée du
Moho (24 km) (fig. 3.6).

3.1.4 Tectonique

Les dislocations responsables de I’effondrement du fossé rhénan sont des failles
normales de direction rhénane (NNE) et varisque (NE). Sur la bordure du fossé, les
failles vosgiennes (ou externes) sont de type synthétique, avec un pendage de 40 a 60° E,
généralement inférieur a celui des failles rhénanes (ou internes), 70 a 80°. Le rejet des
premicres (de I’ordre de 800 m au maximum) est, dans 1’ensemble, inférieur a celui

/f/f/ }.//:// ”é/ \:\’j

Fig. 3.6 La fracturation sur les marges du fossé rhénan (d'apres lllies, 1974, simplifié).
Elle reprend d’anciens accidents hercyniens (NE-SW) que le fossé recoupe oblique-
ment selon une direction NNE-SSW. Il s’y ajoute de nombreuses fissures de tension
NW-SE matérialisant le champ de contrainte néogene a actuel.

On a superposé au schéma les isobathes (en km) du toit du manteau supérieur
(Moho). Sa remontée est trés nette dans la partie S du fossé.

. o
ZURICH
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des secondes (1 500 a 1 800 m). La sismique réflexion perd ces failles vers 7 km de
profondeur (passage a la crofite ductile). Dans le centre du fossé, les failles sont
fréquemment NW a NNW disposées en échelons (fig. 3.7), ce qui est en général inter-
prété comme le résultat d’un jeu sénestre des deux bordures du fossé.

Cartographiquement, la fracturation apparait symétrique de part et d’autre du fossé.
Cependant les dépdcentres sédimentaires sont nettement décalés, vers I'’E dans la
partie N, vers I’'W dans la partie S, donnant aux coupes d’échelle crustale une allure
en demi-grabens (fig. 3.7). La sismique profonde (profils ECORS) suggere que ces
demi-grabens sont limités par des cisaillements qui traversent 1’ensemble de la
crotite et décalent le Moho, expliquant a la fois I’asymétrie du bassin s€dimentaire et
de la remontée du Moho par rapport a I’axe du fossé.

Le mécanisme de déformation est complexe, avec deux crises :

a) Une crise éocéne-oligocéne

L’analyse structurale des déformations traduit d’abord I’effet d’une compression
méridienne, Eocéne supérieur, grossiérement contemporaine du plissement alpin.
Elle produit des systemes de décrochements conjugués dextres NW-SE et sénestres
NE-SW. Les fentes de tension témoignent aussi de cette compression subméridienne.
Mais des I’Oligocene, le raccourcissement devient vertical (stries verticales superpo-
sées aux stries horizontales de I’événement précédent) et provoque la création de
failles normales dans un champ distensif E-W. Toutefois I’héritage structural laisse au
fossé une direction N 20 Iégerement oblique par rapport a la direction d’extension. La
réactivation des décrochements antérieurs en faille normales et 1’obliquité du fossé
expliquent I’allure en zig-zag des bordures.

b) Une crise néogéne

Le champ de contrainte s’est modifié; la compression devient NW-SE. Le fossé joue
alors en couloir de décrochement sénestre (alors qu’a la méme époque, le fossé du
Bas-Rhin s’individualise parallelement a ce nouvel axe de raccourcissement, fig. 3.7).

Si I’on remet en place les divers blocs effondrés, il reste un espace disponible de
4 a 5 km qui doit représenter la valeur de la distension tertiaire. Le rapport des
largeurs successives (avant et apres étirement), désigné par la lettre grecque P est de
6/5, soit 1,20, c’est-a-dire qu’il y a eu un amincissement crustal de 15 a 20 %.

Ajoutons qu’une extension de 5 km en 50 Ma donne une moyenne de 0,1 mm par an :
on est donc loin des chiffres de 1’expansion océanique, ce qui nous amene a discuter
de la terminaison S du fossé rhénan. En effet, aux approches du Jura, le fossé cesse
mais est relayé plus a I’'W par celui de la Bresse (fig. 3.3, 3.6). Il y a la une zone
transformante entre les deux, exactement comme pour les décalages de rifts océaniques.
En surface, cette zone montre un champ de fractures en échelons, ce qui traduit un
faible taux d’expansion.

3.1.5 Données géophysiques

Les faits importants sont les suivants.
1. Anomalie gravimétrique de Bouguer négative a I’aplomb du fossé, liée a I’ épais-
seur du remplissage sédimentaire. Les massifs cristallins des Vosges et de la Forét Noire
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Fig. 3.7 La fracturation du fossé rhénan.

En plan, la direction de raccourcissement apparue au Néogéne (fleche blanche) a
fait jouer les bordures du fossé en failles de décrochement sénestres, provoquant
ainsi I'apparition de failles de Riedel disposées en échelon. La distension correspon-
dante (fleche noire) ouvre le fossé du Bas-Rhin.

En coupe (d’'aprés le profil ECORS), apparait une zone de cisaillement oblique qui
conditionne I'extension (voir a ce sujet p. 121), mais elle est a pendage W au nord et
a pendage SE au sud. On remarquera qu’elle ne s’exprime pas par des failles visibles
dans la crotte inférieure mais par une zone de clivage cisaillant ductile (simplifié
d'aprés J.-P. Brun et al. 1992).

sont caractérisés par des anomalies de Bouguer négatives qui indiquent que ces
reliefs ne sont pas compensés en profondeur par des racines crustales.

2. L’épaisseur de la croiite déduite de la cartographie du Moho (fig. 3.6) confirme
cette absence de racine crustale sous les épaules du rift, ce qui indique que le fossé
rhénan et son remplissage sédimentaire se superposent a une crolite fortement
amincie, le toit du manteau supérieur remontant d’une dizaine de kilometres dans la
partie sud du fossé. On observe également une 1égere asymétrie, I’amincissement
maximum étant décalé a I’E de I’axe du fossé dans sa partie sud, alors qu’il I’est vers
I’W dans sa partie nord.
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3. Haut flux thermique, connu depuis longtemps par la chaleur qui réegne dans les
mines de potasse (le degré géothermique est de 50 a 100°/km au lieu de 30°/km
habituels), ce qui permet d’envisager une exploitation d’énergie géothermique
(forage de Soultz-sous-Forét).

4. L'’affaissement actuel du fossé, d’apres des mesures géodésiques précises,
serait de I’ordre de 0,2 a 0,7 mm/an.

5. C’est une région fortement sismique, surtout dans sa partie N ou semble se
concentrer 1’activité actuelle. L’étude sismique montre d’abord qu’a coté des
mouvements verticaux subsistent des déplacements horizontaux sénestres (5 cm/
1000 ans?), dans un champ de compression NNW-SSE. Par ailleurs, les ondes
sismiques montrent que la structure profonde de la crofite est anormale sous le fossé.
Il y a, sur toute sa largeur et celle des massifs cristallins bordiers, surrection d’un
manteau supérieur ou la vitesse des ondes sismiques est légerement plus faible que
la normale, avec un Moho peu net.

On observe aussi, sous le fossé, un amincissement de la crofite profonde et 1’exis-
tence d’une zone a faible vitesse (5,5 km/s au lieu de 6,5), entre 10 et 20 km de
profondeur.

3.1.6 Mécanisme de formation du fossé

Sous I’effet d’une distension, la crofite supérieure casse suivant un systeme de failles
normales conjuguées définissant un fossé allongé et étroit, tandis qu’en profondeur la
croite ductile s’amincit en se cisaillant de maniere asymétrique. Cette asymétrie définit
deux sous-bassins (demi-grabens) d’une centaine de kilometres de long (parties N
et S du fossé) et a vergence opposée. La poursuite de la distension connecte ces
différents bassins en un fossé unique, 1égérement coudé dans la zone de transfert.

L’amincissement est compensé en surface par une subsidence qui permet le dépdt
rapide d’une épaisse série sédimentaire. En profondeur, il provoque la remontée du
manteau et sa fusion partielle. Contrairement aux rifts océaniques, cette remontée est
cependant lente et le taux de fusion partielle tres faible, produisant des appareils volca-
niques ponctuels et de petite taille. La remontée du manteau et surtout les intrusions
magmatiques dans le socle du bassin sont responsables du flux thermique important,
en particulier lorsque des circulations hydrothermales utilisent les champs de failles
bordant le fossé.

L’amincissement de la crofite dans I’axe du fossé allege de maniere considérable
la lithosphere. En réponse, les bordures se soulévent de maniere flexurale en produisant
les épaules du rift (Vosges et Forét Noire), non compensées isostatiquement par des
racines crustales.

Si les conséquences de la distension lithosphérique sont bien comprises, son origine
reste discutée mais doit étre placée dans le cadre des fossés ouest-européens contem-
porains (fig. 3.3). Comme elle est synchrone et voisine de la convergence alpine, on
peut proposer 1’évolution suivante :

A I’Eocéne, 1a convergence alpine vers le N poingonne le continent européen et
induit sur la bordure occidentale du fossé une tectonique en décrochement sénestre.
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A I’Oligocéne, 1a cinématique des plaques se réorganise dans le domaine alpin,
avec une rotation de la direction de convergence (de N-S a NW-SE) accompagnant
la formation d’un rift dans le golfe de Génes (voir p. 148). Le rift ouest-européen,
dont le fossé rhénan, correspond a la propagation a travers le continent de cette
déchirure initiée dans le domaine méditerranéen .

Au Néogene, il y remobilisation des structures créées précédemment : le sud du
fossé rhénan est soulevé au Miocene a I’extérieur du bassin molassique alpin, les
bordures du fossé rejouent en décrochement dextre, et le fossé du Bas-Rhin s’ouvre
sous I’effet de la contraction alpine.

3.1.7 Autres exemples
a) Le golfe de Suez (fig. 3.8 a 3.10)

D’orientation NW-SE, il s’est ouvert au Mioceéne au sein du craton arabo-africain,
dans le cadre de la rotation antihoraire de I’ Arabie par rapport a 1’ Afrique. Il est
encore marin mais sa profondeur ne dépasse pas 80 m.

Fig. 3.8 Schéma structural des golfes de Suez et d’Agaba.
Les zones en grisé (profondeurs supérieures a 1000 m) représentent des secteurs a
cro(ite continentale amincie, A et B trace des coupes fig. 3.9 ; (d'apreés P. Ott d’Estevou
etal., 1987 ; J. Chorowicz et al., 1987).
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10 km 20 km

Fig. 3.9 Coupes transversales du rift de Suez.

En haut : style tectonique, coupes localisées sur la fig. 3.8 ; en blanc, le socle ancien ;
en noir, Mésozoique ; en grisé, Cénozoique ; (d'apres P. Ott d’Estevou et al., 1987).
En bas : relation avec le remplissage sédimentaire (d'aprées A. Perrodon, 1983).

» Stratigraphie de son remplissage
On peut y distinguer quatre groupes de sédiments discordants les uns sur les autres :

— Groupe A. Miocéne inférieur. Dépots détritiques versicolores, lacustres ou conti-
nentaux, parfois évaporitiques, pouvant déborder sur les cotés du rift. Celui-ci
n’était donc pas encore individualisé. Nombreux dykes et coulées basaltiques.

— Groupe B. Miocene moyen. Marnes pélagiques et calcaires récifaux (le fossé se
forme et est envahi par la mer).
— Groupe C. Miocene supérieur. Séries évaporitiques, traduisant un milieu confiné.

— Groupe D. Plio-Pleistocéne. Calcaires algaires ou récifaux (la mer a réenvahi le
fossé) coupés, sur les bordures, d’épandages continentaux (surrection des bordures).

» Structure tectonique

Le graben est délimité par des failles normales NW-SE, délimitant des panneaux
basculés. Mais la structure est toujours dissymétrique, 1’une des bordures étant généra-
lement contrdlée par une faille majeure alors que le substrat remonte en pente douce
sur la bordure opposée (fig. 3.9), définissant des demi-grabens (blocs basculés).

Le réseau de ces failles principales est compliqué par des décrochements NNE-
SSW (paralleles au golfe d’Agaba et a la grande faille qui le borde) et WNW-ESE
(direction dite Duwi). La genese de ces failles obéit a une logique d’évolution :

— les failles de type Agaba et Duwi sont des décrochements conjugués corres-
pondant a une compression NW-SE. Des fentes de tension paralleles a o,



© Dunod — La photocopie non autorisée est un délit.

3.1 Les fossés d’effondrement 59

apparaissent aussi. Tous ces accidents sont précoces car scellés par les dépdts du
Miocene inférieur;

— les failles NW-SE sont des failles normales classiques permettant 1’ouverture du
fossé dans un champ de distension NE-SW (o, vertical), d’abord simple (blocs
basculés), puis plus diffus qui se traduit par une fragmentation des blocs en une
série de horsts-grabens.

» Histoire du fossé
De ce qui précede, on peut déduire I’évolution suivante (fig. 3.10) :

1. Au début du Miocéne et en régime continental, des mouvements de compression
orientés vers le NW (liés au plissement des chaines mésogéennes) entrainent la
formation d’un réseau de décrochements conjugués (failles Aqaba et Duwi) et de
failles de tension NW-SE livrant passage a des basaltes alcalins. L’ensemble est
faiblement subsident. Aucun soulévement n’est perceptible.

2. Au Miocéne moyen, la distension franche s’installe et provoque I’effondrement du
fossé qui est envahi par la mer. La structuration en blocs basculés se fait suivant
des failles normales NW-SE, souvent décalées par les anciens décrochements
Agaba et Duwi qui rejouent, d’ou une structure en zig-zag. Les changements de
sens de basculement des blocs s’operent de part et d’autre des discontinuités
transverses en donnant un rift trés dissymétrique. Puis le basculement des blocs
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Fig. 3.10 Evolution de la fracturation dans le golfe de Suez (d'aprés Ott d'Estévou, 1987).
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cesse, ce qui laisse penser que la phase majeure d’étirement crustal est achevée.
Les mouvements sont remplacés par des jeux verticaux importants en horsts-
grabens, accompagnant le soulevement des marges, ce que confirme I’étude des
inclusions fluides des apatites du granite du Sinai, étude qui indique une remontée
de 3 000 m dans les derniers 9 Ma. La largeur de la zone impliquée atteint 400 km.
Toutes ces structures sont scellées par la sédimentation marine du groupe B.

3. Au Miocene supérieur, les jeux de faille s’atténuent dans un contexte régressif ou
dominent les évaporites.

4. Au Plio-Pléistocene, il y a réactivation de la mobilité tectonique. Le souléevement
des marges s’accélere, une partie des banquettes intermédiaires émerge, la subsi-
dence de la fosse centrale, envahie par la mer, augmente. La faille d’ Agaba fonc-
tionne alors en grand décrochement (qui n’est autre que I’extrémité S de la faille
du Jourdain, voir p. 67), « découplant » 1’évolution du golfe de Suez (qui reste un
rift intra-continental) de celle de la mer Rouge qui va évoluer en fissure océanique
(voir p. 98).

Le soulévement des bordures donne des reliefs atteignant 1 750 m a I'W, plus de
2 500 m a I’E (massif du Sinai). Le rejet total des failles normales est de 1’ordre de
5000 a 6 000 m.

La largeur actuelle du fossé (80 km) comparée a sa largeur primitive telle qu’on
peut la reconstituer a partir des blocs (55 km environ) donne environ 50 % d’extension
(B =1,45).

b) Le fossé des grands lacs de I’Est africain (fig. 3.11 a 3.14)

Il court du Zambeze au S, a la mer Rouge au N, soit 6 000 km, sur 40 a 60 km de
largeur moyenne, mais il est divisé en deux branches, E et W, reliées ['une a I’autre
par un linéament (faille transformante intracontinentale?) qui apparait bien sur les
images spatiales, le linéament d’Assoua. La branche W montre aussi un tracé en
baionnette dii au couloir décrochant Tanganyika-Malawi, couloir de transtension
dextre, parallele au linéament d” Assoua. Tous ces linéaments se calquent sur d’anciennes
fractures précambriennes.

La branche orientale se termine curieusement au S : elle n’est pas brusquement
interrompue par le linéament d’ Assoua mais s’étale en une « patte d’oie » de failles
rayonnantes, sismiquement actives (fig. 3.117), traduisant que I’extension n’est pas
totalement rejetée a I'W par le linéament décrochant en question.

Le fossé s’est ouvert au Miocene et son remplissage est resté continental ou lacustre.
Les dépdts peuvent y atteindre jusqu’a 8 000 m d’épaisseur (fig. 3.12) et les discon-
tinuités que 1’on y observe sont d’origine climatique ou tectonique (basculements et
rejeux de blocs).

» Volcanisme

Le rift est-africain montre le volcanisme habituel de ce genre de structure, surtout au
niveau de la branche orientale, ce qui peut indiquer que la distension y est plus
importante comme on pouvait s’y attendre en raison de ses liens avec 1’ Afar.
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Fig. 3.11 Carte structurale simplifiée du rift Est-Africain.

Ce rift est formé de deux branches qui se relaient de part et d'autres du linéament
d'Assaoua. Dans cette zone de relais, le lac Victoria, peu profond et a faible taux de
sédimentation, sépare les deux branches et contraste avec les lacs qui jalonnent
celles-ci. Son origine est liée aux soulévements bordiers des deux branches du rift, a
I'E comme a I'W, qui déterminent une cuvette intermédiaire (d'apres J. Chorowicz,
1983). MNT (GTOPO).



62 3 e Les bassins sédimentaires

Fig. 3.12 Structure du rift est-africain au niveau du lac Tanganyika
(inspiré de Sander et Rosendahl, 1989).

En pointillé, le remplissage mio-pliocéne.

C’est au carrefour de cette branche orientale et du linéament d’ Assoua que se trouvent
les plus grands volcans (Kenya et Kilimandjaro).

Ce volcanisme est de type alcalin, avec une certaine richesse en sodium, comme
pour tous les rifts. Cette abondance de soude est a I’origine du nom du lac Natron
(branche E, au SW de Nairobi, fig. 3.11). Le natron est un carbonate naturel de sodium
(CO3Na, 10 H,0) qui servait aux anciens égyptiens a la préparation des momies.
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Fig. 3.13 Le lac Kyoga et ses rapports avec le rift est-africain.

Il s'agit de I'ancien réseau supérieur de la riviere Kafou, affluent du lac Albert,
séparé de ce dernier par le soulévement récent de la rive orientale du rift. Ce soulé-
vement a provoqué une inversion du sens de circulation des eaux.

» Soulévement des bordures

Il s’observe également ici, les lacs étant situés entre deux bourrelets montagneux
tres réguliers dont I’ altitude moyenne est de 2 000 a 2 500 m, sauf dans le rift éthio-
pien ou elle dépasse fréquemment 3 000 m.

On a parfois attribué a de tels soulevements celui du Ruwenzori, bloc précam-
brien de 120 km de long sur 40 de large, soulevé a plus de 5 000 m (5 119 m), entre
les lacs Albert et Edouard (fig. 3.13). En fait la cause de ce souldvement n’est pas
tres claire car le bloc parait bien étre intérieur au fossé et non sur sa bordure. De
plus, on a la des foyers sismiques anormalement profonds pour une zone de rift (27
a40 km, fig. 3.14).

En tout cas, ces soulevements se poursuivent actuellement dans bien des cas et
probablement par saccades comme le montre, par exemple, une curieuse inversion
du réseau hydrographique de la riviere Kafou (au N du lac Victoria) : son réseau
supérieur est devenu un lac a contours digités, le lac Kyoga (fig. 44), lorsque 1’épau-
lement le séparant du lac Albert s’est soulevé.

» Séismicité
La carte des épicentres de 26 grands séismes survenus en Afrique orientale de 1963
a 1970 (fig. 3.14) confirme que les séismes sont liés aux fossés mais peuvent aussi

les déborder (voir notamment I’importante séismicité de la «patte d’oie » tanza-
nienne). C’est en fait I’ensemble du continent est-africain qui est distendu.
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Fig. 3.14 Séismicité dans le rift est-africain entre 1963 et 1970 (inspiré de Chorowicz,
1983, et de Morley, 1989).
A droite, répartition et profondeur des foyers sismiques.
A gauche, coupes interprétatives des fossés a foyers profonds (type A) et peu profonds
(type B).
Elles font intervenir une « faille de détachement », peu inclinée.

Pour en revenir aux séismes liés aux fossés, on remarque que la profondeur
moyenne des foyers sismiques est plus élevée dans la branche W (12 a 15 km) que
dans la branche E (4 a 10 km), en liaison avec le pendage des failles bordicres,
pendage d’autant plus faible que le foyer est moins profond. D’ou I'idée que la
distension de ces fossés est-africains pourrait étre due a une faille listrique majeure,
s’aplatissant dissymétriquement sous le fossé (fig. 3./4A-B). Nous retrouverons une
explication analogue pour d’autres structures distensives (p. 65, 67, 81, 102, 121).

¢) Le rift du lac Baikal (fig. 3.15)

A la différence des structures précédentes, il offre la particularité de montrer une
extension sur crolite épaisse (45 a 50 km). Il se trouve au S de la plate-forme sibé-
rienne et constitue une dépression de 2 500 km de long, dont la forme est due a
I’héritage des structures antérieures, précambriennes et paléozoiques. Le lac lui-méme,
long de 670 km, est profond de 1 200 m et entouré de reliefs de 1 000 a 3 000 m, le
socle cristallin étant a 5 000 m sous le lac.
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Fig. 3.15 Schéma structural et coupes du rift du lac Baikal.
Le tireté indique les limites du rift. A et B trace des coupes.
A. coupe de la lithosphere sous le lac Baikal ; la topographie est exagérée (x 10)
(modifié d'aprés C. Petit & J. Deverchére, 2006).
B. profil de sismique réflexion et interprétation (simplifié d'apres R. Hutchinson et al.,
Geology, 20).

La section du fossé est dissymétrique (plus forts rejets au NW), ainsi que la loca-
lisation du volcanisme connexe, alcalin, situé seulement sur sa levre SE.

Le remplissage sédimentaire traduit I’existence de deux périodes successives :

— De I’Oligoceéne au Pliocene inférieur (34-4 Ma), se déposent des gres fins, des silts
et des argiles surtout lacustres, c’est-a-dire des sédiments a faible granulométrie
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qui traduisent des reliefs nourriciers trés faibles. Par ailleurs, ces dépots débor-
dent plus ou moins largement les limites du fossé actuel qui était donc encore mal
individualisé. L’ épaisseur des dépots varie de 2 000 a 4 000 m, ce qui, en 30 Ma,
donne un taux de subsidence faible (0,07 a 0, 15 mm/an).

— Du Pliocene supérieur a ’actuel (3 Ma), les sédiments, strictement limités au
fossé, sont plus grossiers, torrentiels a fluviatiles, surtout sur les bordures du rift ou
les conglomérats a galets locaux traduisent un soulévement énergique des bordures.
L’ épaisseur des sédiments est de 1’ordre de 1 000 m, soit 0,35 mm/an, soit un taux
de subsidence de 0,66 mm/an, ¢’est-a-dire qu’il est multipli€ par 4 a 9 par rapport
au stade précédent.

Ces deux stades traduisent, comme pour les exemples précédents, le contrecoup
de phases compressives néogenes, ici celles de I’Himalaya (voir p. 248).

Les données géophysiques montrent que le Moho est a 30-40 km sous le rift,
contre 45 a 50 sous les plates-formes voisines (surépaisseur crustale d’origine
orogénique) et qu’il existe, sous la zone étirée, un dome de manteau supérieur
anormal.

On retrouve aussi dans le rift du Batkal un flux thermique élevé et une anomalie
gravimétrique négative due a la forte épaisseur de sédiments qu’il contient. La séis-
micité est forte, surtout concentrée sur les failles bordieres.

3.2 LES BASSINS SUR DECROCHEMENT

3.2.1 Les rifts en « pull-apart »

Ce sont des bassins qui s’ouvrent dans la zone en distension séparant deux failles
décrochantes paralleles (fig. 3.16), la fracture primitive étant souvent en ligne brisée.
Le coulissement sur chacune des failles bordieres étire la crofite suivant un bloc
losangique qui s’amincit et s’effondre. On remarquera que le régime distensif est
seulement local, la déformation générale étant décrochante.

L’exemple le plus classique est celui de la mer Morte le long de la faille décro-
chante du Jourdain (fig. 3.16, 3.17).

Bien que cet alignement de fossés semble étre précédé par une dépression
allongée au Crétacé supérieur, c’est seulement avec 1I’Oligocene supérieur-Miocene
que les indices de rifting se manifestent, mais les premiers sédiments synrift sont du
Miocene supérieur et, a partir du Pliocéne, les dépdts des bassins sont franchement
différents de ceux des plates-formes voisines. Cette observation est a mettre en
parallele avec le volcanisme alcalin associ€ a ces structures, qui débute vers — 10 Ma
et connait son maximum entre 9 et 7 Ma.

Les données géophysiques indiquent que, sous la mer Morte, la crolite est
toujours continentale mais amincie de 5 & 8 km par rapport a une crofite normale.
La transition au manteau supérieur se fait par une crofite de type intermédiaire,
épaisse de 4 a 5 km (crofite continentale injectée de produits basiques ?).
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Fig. 3.16 Bassins en pull-apart le long de la faille du Jourdain.
Pour le golfe d’Agaba et la mer Morte, voir aussi les fig. 3.8 et 7.4.
En A, coupe de la mer Morte, montrant I'existence d'une grande surface de clivage
dite « faille de détachement » (F) le long de laquelle s'effectue, de fagon dissymétri-
que, le processus de distension. Sédiments en pointillé.
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Fig. 3.17 Structures en pull-apart du golfe d’Agaba et de la mer Morte
(d'aprés Ten Brink et Ben Avraham, 1989, tres simplifié).

Dans le golfe d’Agaba, le grisé indique les fosses sous-marines d’effondrement
(profondeurs de I'ordre de 1 000 a 1 500 m).

Pour le bassin de la mer Morte, la structure en pull-apart est indiquée par des hachures
horizontales. Cette structure déborde la mer Morte proprement dite.

Les données géophysiques ont également montré que la disposition des deux
extrémités, N et S, du bassin n’est pas symétrique. Au S, on a quelques grandes
failles listriques trés plates, a regard N, tandis que la pente N est plus réguliere et
non concave. On a donc pensé que les premiéres se relieraient en profondeur a une
grande surface de clivage («faille de détachement» des auteurs anglo-saxons)
s’étendant sous toute la dépression (fig. 3.16). Nous retrouverons une disposition
analogue dans beaucoup d’autres fossés d’effondrement.

Un autre exemple est celui de la dépression de Salton sea, prés de Los Angeles,
le long de la faille de San Andreas (fig. 3.18).
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Fig. 3.18 Bassin de Salton Sea (Californie, USA).

En haut : carte structurale ; le remplissage du bassin de Los Angelés est constitué par
I'ancien delta du Colorado, décalé de 300 km par rapport a I'embouchure actuelle au
fond du golfe de Californie (A sur le schéma géographique et carte p. 117) (d'aprés
R. Howard, 1996).

En bas, on a également ajouté un schéma de la séismicité de la Californie méridio-
nale (tiré de Chen et al., Tectonics, 1991, 10, 577-586). L'activité du réseau de failles
apparait nettement, surtout autour du bassin de Salton Sea (SS).
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3.2.2 Bassins décrochants

Plus larges que les précédents, ils apparaissent par distension entre des failles de
coulissement et traduisent une sorte de « joint » souple au sein d’une masse conti-
nentale si bien qu’ils peuvent aussi enregistrer les périodes de compression que subit
la masse en question en contrecoup du jeu des grandes plaques lithosphériques.

Un cas curieux de bassin décrochant est celui d’Andaman, dans 1’Insulinde
(fig.3.19) et sa structure « en fleur » (flower structure).

Fig. 3.19 Structure en fleur du bassin d’Andaman
(tiré de A.W.Bally, Seismic expression of structures, Am.. Ass. Petr. Geol. 1985)
L'examen de ce profil de sismique-réflexion montre qu’au Plio-Pleistocene, la « fleur » a
fonctionné comme bassin extensif. Au Miocéne, elle a joué en compression (les sédiments y
sont plissés et plus minces que de part et d'autre de I'accident). L'Oligocéne est également
différent sur les deux lévres indiquant ainsi un jeu de blocs a cette époque.

Il s’agit du bassin médian de Sumatra a son débouché dans la mer d’ Andaman.
Le bassin s’évase vers le haut entre ses failles bordieres en donnant une structure a
contenu pliss€. La fig. 3.19 en donne I’explication.

En France, de tels fossés, fossiles, existent au sein des structures hercyniennes et
ont été partiellement refermés par les dernieres phases de contraction de cette orogenese.
Dans le Massif armoricain, ils en jalonnent les grands coulissements (fig. 3.20). Ce
sont les bassins de Chateaulin, Laval, Ancenis, etc., d’age carbonifere inférieur
(viséen). Tous montrent une évolution en deux phases :

— Une période d’ouverture ou la sédimentation est instable et troublée par des mouve-
ments synsédimentaires incessants, par ’arrivée d’apports détritiques grossiers
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Fig. 3.20 Bassins décrochants dans le Massif Armoricain
(bassins dinantiens de Chateaulin, Laval et Ancenis) (d’aprés Rolet, 1984, simplifié).

(«débris-flows ») et méme de véritables klippes sédimentaires descendues des
bordures en coulissement dextre. Un volcanisme synsédimentaire se manifeste
aussi, souvent acide (quartz-kératophyres), mais avec quelques coulées de basaltes
d’affinités tholéitiques.

— Une période de comblement, a fort taux de sédimentation et discordance progressive
des termes les plus jeunes sur les plus anciens.

Les bassins sont ensuite plissés, étirés et granitisés au Namuro-Westphalien (phase
sudete).

Contrairement aux rifts classiques, ces bassins montrent des anomalies gravimé-
triques positives que 1’on explique par I’existence probable de réservoirs magmatiques
proches de la surface.

Dans le Massif central, des bassins jalonnent également de grands couloirs de
décrochement, notamment le «Grand Sillon Houiller», subméridien (avec, par
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exemple, le bassin de Commentry), ou ceux, EW, de la région de Rodez (avec, par

exemple, le bassin de Decazeville) (fig. 3.21).
Mais la structure actuelle de ces bassins est compliquée par le fait que la direction

de raccourcissement a vari€ a la fin de I’orogenese hercynienne en remobilisant les

[

structures initialement décrochantes.

Evolution des bassins houillers de Commentry et Decazeville (Massif Central).

Fig. 3.21
P.A. : pull-apart, EXT : extension, CP : compression.
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Bassins sur décrochement complexes. Il1s montrent toujours un bassin sédimen-
taire s’installant sur une structure décrochante distensive mais pouvant cette fois la
déborder largement. L’ensemble représente, comme on I’a dit, une sorte de joint souple
au sein d’un craton, joint qui enregistre aussi, sous forme de plissements locaux, les
mises en compression temporaires de ce dernier. Distension et compression peuvent
donc s’y succéder ou alterner.

Le bassin de la Bénoué (Nigéria) (fig. 3.22 et 3.23)

Long de 1 000 km, large de 50 a 100, il s’étend du golfe de Guinée au S du lac
Tchad ot il se termine en Y de part et d’autre du plateau volcanique de Biu. Ce bassin,
a remplissage crétacé, est directement incrusté dans le socle cristallin et montre une
série sédimentaire épaisse de 1 000 a 5 000 m suivant les points. Elle est essentielle-
ment continentale a lacustre sauf au Turonien ou la grande et classique transgression
marine I’envahit, joignant I’ Atlantique a la Téthys au travers du Sahara.

=

250 km

Fig. 3.22 Le bassin de la Benoué (Nigéria) et ses rapports avec le bassin du Tchad.

Isobathes du toit du socle en km (d'apres la carte tectonique internationale de I'Afrique
au 5000 000¢, 1968).
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Fig. 3.23 Schéma structural simplifié du bassin de la Benoué (adapté d'aprés Benkhelil, 1986).
A. Mécanisme de formation en pull-apart des bassins sédimentaires albo-aptiens.

La subsidence débute a I’ Aptien dans un contexte transtensif lié a I’ouverture de
I’Atlantique. Elle dure jusqu’a la fin du Sénonien (Eocéne localement ?), inter-
rompue par deux phases de plissement, I’une au Santonien, 'autre a la fin du
Crétacé qui correspondent a des périodes de réorganisation globale dans le jeu des
plaques mondiales. Ces phases donnent des plis allongés, paralleles a 1’axe du
bassin et de vergence NW, mais font aussi rejouer en décrochements sénestres les
failles longitudinales existantes. Quelques émissions de basaltes alcalins succedent
a la deuxieme phase et persistent au Tertiaire et au Quaternaire dans le N du bassin.

La carte des anomalies de Bouguer montre que la région est dans son ensemble
isostatiquement équilibrée. Il y a cependant une 1égere anomalie positive sur I’axe
du bassin, négative quand on s’en €loigne. On I’interpreéte comme liée a I’amincisse-
ment de la crolite sous 1’axe du bassin, amincissement accompagné d’intrusions
magmatiques, tandis que la sédimentation s’épaissit dans les sillons bordiers ou elle
peut atteindre localement 4 000 a 6 000 m.

D’autres données géophysiques suggerent que le fond du bassin de la Bénoué est
faillé sous sa couverture crétacée. On en déduit que ce bassin a commencé comme un rift
mais que la zone en distension s’est élargie par la suite, avec ralentissement de la subsi-
dence, avant d’€étre interrompue par le plissement accompagné du rejeu des fractures.
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Fig. 3.24 Le bassin d’Aquitaine et ses rapports avec le golfe de Gascogne.

Isopaques du remplissage sédimentaire (en m) ; la zone en hachure lache correspond
au domaine modérément affecté par la déformation pyrénéenne, et celle en
hachuré serré a la zone nord-pyrénéenne.

Le bassin sud-Aquitain au Crétacé (fig. 3.24).

Ce bassin apparait au Trias sous forme d’un large fossé d’effondrement limité au
N par une zone de flexure (flexure Arcachon-Toulouse) et au S par une série de
grandes failles d’origine hercynienne, paralleles a la future chaine pyrénéenne,
failles dont la plus importante est la faille nord-pyrénenne (voir fig. 7.9 et 7.10). Au
Jurassique, ce régime se poursuit avec une sédimentation d’eau peu profonde
(évaporites, calcaires dolomitiques) et cesse avec I’émersion de la fin du Jurassique
et du début du Crétacé.
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A partir de I’ Albien et par suite de I’ouverture du golfe de Gascogne, le bassin
sud-aquitain s’ouvre vers I’W, vers ce golfe naissant. En méme temps, au sein de la
plaque eurasiatique, le bloc ibérique commence sa translation vers I’E. Entre lui et le
socle aquitain se forme un couloir de décrochement, axé sur la zone nord-pyré-
néenne (avec peut-&tre de petits bassins en pull-apart, fig. 3.25, auxquels on attribue
la mise a jour des lherzolites mantelliques). La sédimentation y devient abondante
mais la déborde largement. Le caractere distensif de ce couloir se manifeste par
quelques venues magmatiques alcalines.

Fig. 3.26 Le bassin de San Joaquin, au N de Los Angeles; exemple de bassin en transpression
(d'apres Wilcox et al., 1973).

En noir, affleurement de socle. Isobathes en km. Les plis en échelons sont indiqués par des
fleches (synclinaux et anticlinaux distingués par les symboles habituels).

L'hypothese de la transpression a I'origine des plis est cependant discutée. Certains auteurs
(cf. Van S. Mount & J. Suppe, Geology, 1987, 1143-1146) estiment en effet que le jeu de la
faille est sans effet sur ses levres et que ces plis sont comparables a ceux des Transverse
Ranges qui se développent au S de la faille de San Andreas (voir p. 168 et fig. 7.6).
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Comme on pouvait s’y attendre, le bassin est localement plissé a I’ Albien, au
Crétacé supérieur et a I’Eocene, ¢’est-a-dire aux périodes de compression traduisant
le rapprochement des deux blocs bordiers.

Ainsi le bassin sud-aquitain et celui de la Bénoué représentent-ils des bassins
installés sur un couloir de coulissement distensif, bien manifesté par des structures
telles que des alignements de petits fossés en pull-apart. On parle de bassins en
transtension.

Les figures compressives y sont modestes, sauf exceptions auquel cas on parle
de bassin en transpression. Un exemple spectaculaire de tel bassin est celui de
San Joaqim (Californie, au NW de Los Angeles) (fig. 3.26). 1l est situé en
bordure de la faille de San Andreas au contact de laquelle apparait un train de plis
en échelons.

3.3 PLATEAUX DE DISTENSION TARDI-OROGENIQUE,
TYPE « BASIN AND RANGE »

La « Basin and Range Province » est située dans 1'W des Etats-Unis, entre la Sierra
Nevada a I’'W, les Wasatch Mountains et le plateau du Colorado a I’E, le grand
plateau volcanique de la Snake River au N. vers le S, la région se prolonge au
Mexique de part et d’autre de la Sierra Madre occidentale (fig. 3.27). Sur toute cette
immense surface, d’altitude moyenne de 1 600 m, apparait une succession réguliere
de rides montagneuses culminant entre 2 000 et 3 000 m, et de bassins longitudi-
naux comblés de produits alluviaux épais de 2 000 a 3 000 m (fig. 3.28). Ces reliefs,
de longueur variable mais larges d’une trentaine de kilometres, correspondent
parfois a des horsts et des grabens classiques mais le plus souvent il s’agit de demi-
horsts et de demi-grabens c’est-a-dire, en définitive, de blocs basculés, la dénivella-
tion entre eux atteignant 5 000 a 6 000 m. Ces blocs sont délimités par des failles
normales typiques, de type listrique (concaves vers le haut). L’extension qu’ils
traduisent a été estimée a une valeur située entre 10 et 35 % de la largeur originelle,
localement 100 %.

Par ailleurs ces blocs basculés sont posés a plat sur un socle précambrien apparte-
nant certainement a la crotite moyenne ou inférieure (facies amphibolite).

Les blocs sus-jacents, appartenant a la crofite supérieure, peuvent comporter du
Précambrien métamorphique, du Paléozoique, du Mésozoique et un important maté-
riel volcanique d’age tertiaire. Ces différents termes sont tronqués par une faille
plate qui les sépare du socle (fig. 3.29 et 3.30) et qui est associée a une certaine
épaisseur de mylonites. Cette faille est manifestement un niveau de décollement
subhorizontal mais qui coupe les failles listriques séparant les blocs. Elle représente
le trait le plus remarquable de la région, surtout en raison de son extension (jusqu’a
10 000 km?) et de I’ampleur du déplacement (40 km en Arizona W).
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Fig. 3.27 Le domaine affecté par les structures de type Basin and Range.
A. GB. Great Basin.
B. MNT GTOPO.

3.3.1 Données géophysiques

La crofite de cette zone montagneuse a été fortement amincie pour ne plus mesurer
que 25 km d’épaisseur, chiffre 1égerement inférieur a 1’épaisseur normale de 30 km.
Comme cette crofite se trouve a I’équilibre isostatique, son épaisseur réduite et 1’alti-
tude moyenne de la province impliquent qu’elle repose sur un manteau supérieur
anormalement Iéger. Dans ce dernier, les vitesses sismiques sont de 7,9 km/s. [y a
donc probabilité de fusion partielle, ce qui est compatible avec un flux de chaleur
double de la normale (2 microcal/cm?/s) et les épanchements volcaniques tertiaires.
On retrouve toutes les caractéristiques des zones en distension.
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Fig. 3.28 Structure du Great Basin (Basin and Range province).

Situation sur la fig. 3.27 ; massifs montagneux en grisé, bassins en blanc; les traits
noirs barbulés figurent les failles normales ; les chiffres indiquent le pendage moyen
des blocs basculés (modifié d’apres J. Stewart, 1978).

3.3.2 Age de la distension

Bien que I’état distensif régne depuis le début du Tertiaire, date d’apparition du
volcanisme, la structure actuelle s’est mise en place au Miocene, début du remplis-
sage sédimentaire des bassins. A cette époque, se produit aussi un changement de
nature du volcanisme. Jusqu’alors calco-alcalin (influence de la subduction paci-
fique), il devient alcalin.

3.3.3 Meécanisme de la distension

Il a été beaucoup discuté, au point qu'on a méme supposé que ces énigmatiques
failles plates étaient d’anciens plans de chevauchement laramiens rejouant en failles
normales. On a ensuite pensé a la seule distension, celle-ci entrainant un étirement
extréme de la crolte au cours duquel sa partie supérieure aurait joué de fagon
cassante tandis que sa partie inférieure aurait eu un jeu plus plastique (ductile). Le
résultat aurait donc été la rupture complete de la crodite supérieure en blocs basculés
qui seraient ainsi venus reposer par leur tranche sur la faille plate évoquée, jalonnée
des mylonites témoignant du clivage intracrustal profond.
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Fig. 3.29 Modele de formation des structures « Basin and Range ».
MCC : Metamorphic Core Complex ; simplifié d'apres Lister et Davis, 1989.

Fig. 3.30 Faille de détachement dans un profil de sismique réflexion sous un bassin
de la « Basin and Range Province ».
(Marys River valley, N du Nevada, SW du plateau de la Snake River) (d’aprés A.W. Bally,
Seismic expression of Structural Style, Am. Ass. Petr. Geol., 1983, § 2-2-2, 16).
Echelle des hauteurs : secondes de temps double.
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Les données structurales montrent que les deux parties de crofite superposées n’ont
pas été déformées en méme temps, la crolite supérieure 1’ayant été apres la crofite
inférieure. Le mécanisme est donc plus complexe et la spectaculaire faille plate n’est
sans doute pas le niveau de décollement primitif. On aboutit donc au modele de la
fig. 3.29 qui fait intervenir des surfaces de cisaillement distensives recoupant plus ou
moins obliquement la croiite, surfaces dites « failles de détachement » dont on a déja
évoqué la possibilité dans une autre structure distensive (fig. 3.16, p. 67). Les avis
different suivant que ces failles se poursuivent en profondeur au travers de toute la
lithosphere (modele de Wernicke que nous retrouverons a propos des marges conti-
nentales, p. 121) ou passent horizontalement dans les milieux ductiles de la crofite
moyenne (modele de Lister et Davis qui inspire la fig. 3.29). De toute facon, pour le
probléme de surface qui nous occupe, le mécanisme reste pratiquement le méme et
permet de concilier la présence de mylonites indiquant un milieu ductile, profond, sous
des blocs basculés t€émoignant d’une tectonique superficielle et cassante. Le processus
peut étre le suivant :

— Dans un premier stade (fig. 3.29.1), un plan de cisaillement ductile, ¢, jalonné de
mylonites, se formerait plus ou moins horizontalement au sein de la crofite, peut-
étre entre crolite supérieure et crofite inférieure. Viennent s’y raccorder les failles
normales listriques (f) séparant les premiers blocs basculés par distension.

— Ultérieurement, et sous 1’effet de la distension persistante, des failles listriques
plus plates et plus proches de la surface («failles de détachement » F1) apparaissent
et compliquent le découpage des blocs basculés (stade 2).

— Au stade 3, la distension finit par provoquer un amincissement de la crofite suffi-
sant pour déclencher la remontée d’un manteau supérieur, donc de la croite infé-
rieure amincie. Les failles de détachement F1 sont gauchies et rapprochées de la
surface avec les mylonites du stade 1, mylonites nées dans un milieu ductile mais
qui sont désormais fossiles. Ce phénomene va entrainer le glissement des blocs de
crotite superficielle sus-jacents. C’est-a-dire qu’a partir d’un certain stade (stade
4) une nouvelle faille de détachement (F2) se met a fonctionner en séparant ces
blocs superficiels du socle sous-jacent toujours coiffé de ses anciennes mylonites,
«inactives » (on est alors en régime trop superficiel pour que de nouvelles se
forment). La faille plate, caractéristique des structures actuelles de type Basin and
Range (F2) prend ainsi son aspect définitif tandis que le vieux socle métamor-
phique arrive a I’affleurement (« metamorphic core complex », MCC).

Le comportement en profondeur du cisaillement prolongeant F2 (mais hérité
de @) est hors des limites de la figure et reste beaucoup plus conjectural.

Le phénomene distensif provoque une diminution importante de la pression qui
peut aboutir a des fusions crustales et donc a la mise en place de granites syntectoni-
ques dont la faible densité contribue aussi au soulevement du socle. Leur caractere
syntectonique se manifeste par le cisaillement distensif qui les affecte au voisinage
de la faille de détachement.

Ce dispositif aboutit a réamincir une crofite jadis épaisse.
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3.3.4 Cadre structural de la distension
Il n’est pas encore tres clair et plusieurs explications ont été avancées.

1. La premiere hypothese implique une distension liée au mouvement de coulisse-
ment de la faille de San Andreas (fig. 3.31). Cette explication s’accorde bien avec le
fait que la formation du Basin and Range Province — ou Great Basin — est contempo-
raine de la mise en jeu de cette faille et que son extension géographique est exactement
celle de la faille. De fait, grace a une analyse stratigraphique et tectonique précise des
blocs de la région de Las Vegas, Wernicke et al. ont pu calculer qu’entre la Sierra
Nevada et le plateau du Colorado, il y avait eu environ 247 + 56 km d’extension pendant
les derniers 15 Ma, soit en gros 2 cm/an. Or pendant le méme temps, le déplacement
dextre de la faille de San Andreas a été de 214 + 48 km, chiffre du méme ordre de gran-
deur que le précédent. L’explication s’accorde moins bien avec la forme circulaire du
Great Basin qui moule I’arc volcanique de la Sierra Nevada et des Cascadia Mountains.

2. D’ou I’idée que le Great Basin pourrait aussi étre un bassin arriere-arc (voir
p. 141), structure de distension classique sur les marges actives, immédiatement en

PLAQUE
PACIFIQUE

Fig. 3.31 Cadre structural des structures de type Basin and Range (d'apres Stewart, 1978).
On peut y voir :
- soit la conséquence du jeu de la faille de San Andreas, FSA (dont ces structures sont
contemporaines et qu’elles jalonnent),

—soit une conséquence du jeu de la subduction nord-américaine (distension d'un
bassin arriére-arc).

1. Transformante et dorsale, 2. Zone de subduction, 3. Volcanisme calco-alcalin néogéne.
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arriere de I’arc volcanique. Cette seconde explication s’accorde bien avec le caractere
calco-alcalin du volcanisme, au moins a ses débuts, le flux de chaleur important,
I’amincissement crustal et le caractere anormal du manteau supérieur soulevé. La
difficulté est d’ordre chronologique : la distension du Great Basin commence en
effet au moment ou cesse le fonctionnement de la zone de subduction évoquée.

3. Une troisieme explication, la plus probable (Molnar et Ménard, Nature, 1988, 334),
est un «étalement distensif», par gravité, d’un édifice orogénique antérieur (ici lara-
mien) apres que la contraction ait cessé. Nous verrons, en effet (p. 290-291), que la
plupart des grandes chalnes de compression s’accompagnent d une crofite épaissie.

Celle-ci ne peut maintenir cette épaisseur que si elle reste comprimée, cas presque
réalisé au Tibet comme nous le verrons (p. 289). Si la compression baisse, elle tend
a fluer sous I’effet de la gravité. C’est ce qui s’est passé ici quand la compression aux
limites a été remplacée par le jeu décrochant et distensif de la faille de San Andreas
et de ses annexes.

Les structures du type Basin and Range représenteraient le terme ultime de cet
étalement d’un ancien plateau, étalement dans lequel les failles de détachement ont
joué le role essentiel (fig. 10.56, p. 290).

3.4 LES BASSINS PROPREMENT DITS (bassins cratoniques)

3.4.1 Cas simples

Ce sont des dépressions ovales ou arrondies ou les sédiments prolongent en conti-
nuité ceux des plates-formes voisines, beaucoup plus minces et lacunaires. Le
maximum d’épaississement reste au voisinage du méme axe pendant toute 1’évolu-
tion. Le rapport profondeur/diametre est de 1’ordre de 1/100 a 1/50.

a) Exemple : le bassin de Paris (fig. 3.32 a 3.34)

Il contient environ 2 500 m de couches secondaires et tertiaires en son centre (contre
quelques centaines de metres pour ces mémes terrains a sa périphérie). Cette épais-
seur correspond a un taux de sédimentation moyen de 1/10 mm/an, ce qui est tres
faible comparé aux taux de subsidence des autres types de bassin (voir fig. 3.5). En
fait, ce chiffre ne signifie pas grand chose car 1’évolution du bassin a di se faire
selon un rythme assez irrégulier, avec méme quelques oscillations positives (I’'une a
la fin du Jurassique, ’autre a la fin du Crétacé pour ne citer que les deux principales),
oscillations qui se traduisent par des régressions et une émersion plus ou moins
générale. Ces soulevements (parfois qualifiés d’épirogénese positive, la subsidence
étant une épirogénese négative) ne représentent pas une tectonique aussi propre au
bassin que la subsidence : ils sont en effet contemporains de grandes crises tectoniques
mondiales au cours desquelles les plaques ont été mises, localement au moins, en
compression et ont pu réagir par des voussures.

Le pole de subsidence se déplace légerement au cours du Secondaire (fig. 3.33),
plus fortement au Tertiaire sous I'influence évidente des déformations alpines et du
soulevement des épaules du rift ouest-européen a I’E et au SE du bassin de Paris.
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Fig. 3.32 Isopaques du remplissage sédimentaire du bassin de Paris.

~
AN
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Fig. 3.33 Migration du poéle de subsidence du bassin de Paris.
Entre le Lias (L) et le Crétacé supérieur (Cs), soit 50 km, puis entre le Thanétien (Th)
et le Burdigalien (Bu), soit 150 km. On remarquera que le contrecoup du premier
plissement alpin a brutalement reporté la subsidence maximum de 70 km vers le NW
(inspiré de Pomerol, 1980).
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Ajoutons aussi que toutes les transgressions n’ont pas été dues a des affaisse-
ments du substratum. Il faut aussi tenir compte des variations eustatiques du niveau
des mers. Par exemple, la transgression du Crétacé supérieur a été provoquée par
une élévation de 400 m du niveau des mers dans le monde entier.

Modeéle explicatif de la subsidence : il met évidemment en jeu un phénomene
distensif, mais il faut expliquer le début du phénomene et son entretien.

Lorigine du processus apparait nettement quand on superpose la carte des zones
de subsidence permiennes et celle du bassin actuel (fig. 3.34). En effet, au Permien,
alors que débute la dislocation de la Pangée, la pénéplaine post-hercynienne est
soumise a une distension intense qui donne naissance a deux fossés d’effondrement

bassi .
0 50 km ssin carbonifére
—

Fig. 3.34 Fossés permiens sous le bassin de Paris (reconstitués d'aprés les résultats
des forages profonds).

On remarquera leur coincidence avec les zones de subsidence maximum du bassin
ultérieur.
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allongés suivant les directions hercyniennes et ou se déposent 500 a 1 000 m de
sédiments permiens. Or la subsidence maximale du bassin de Paris se calque sur le
dessin de ces fossés qu’elle déborde largement. C’est donc qu’apres la distension
permienne, il y a eu subsidence thermique et que celle-ci a individualisé une zone
déprimée plus vaste dans laquelle s’installera la subsidence mésozoique. Le déclen-
chement du phénomeéne de subsidence est donc une distension appliquée a une
crolite fragilisée par d’anciennes structures, elles-mémes distensives. On le vérifie
facilement sur d’autres exemples : le bassin de la mer du Nord succede a un rifting
permo-triasique (fig. 3.35).

Cette interprétation ne peut expliquer que la formation initiale du bassin parisien,
la subsidence thermique diminuant rapidement au cours du temps. Les accélérations
ultérieures de la subsidence au cours du Jurassique, du Crétacé et du Tertiaire ont
une autre origine. Elles sont synchrones d’événements affectant des régions beaucoup
plus étendues. Ainsi, ’accélération de la subsidence au Jurassique et au Crétacé
apparait comme une conséquence de 1’ouverture respective des domaines océani-
ques de la Téthys alpine au SE et du golfe de Gascogne au SW. Au Tertiaire, la
formation du rift ouest-européen se traduit par le prolongement des fossés du N du
Massif Central dans le bassin parisien, ainsi que par le souleévement de sa bordure
occidentale sous I’effet de la surrection des Vosges.

Pla_te-rorme des Shetlands

Mioc. Pleist,

Eoc. Olig.

“_R Paléoc.

Cret.inf?

Fig. 3.35 Coupes du bassin de la mer du Nord.
En haut, entre les iles Shetland et la Norvege (d'apreés Perrodon, 1983).
En bas, entre I'Angleterre et la Hollande (d’aprés P. Huyghe, 1992). A la fin du
Crétacé, une phase de contraction affecte le bassin, fait rejouer les failles normales
en failles inverses (F) et donne quelques plis. La distension reprend au Tertiaire.
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Finalement les bassins cratoniques apparaissent comme des structures initialement
fragilisées et ultérieurement remobilisées a chaque réorganisation de la cinématique ou
du champ de contrainte de la plaque lithosphérique. Ces remobilisations se traduisent
par des mouvements verticaux de faible ampleur qui se combinent aux variations
eustatiques pour controler les épaisseurs et les facies sédimentaires du bassin.

b) Autres exemples

Bassins paléozoiques de la plate-forme russe, du Michigan, de I’Illinois, de
I’Oklahoma, en Amérique du N, de Tindouf et du Karroo en Afrique, ou ceux,
mésozoiques a tertiaires du Tchad (fig. 3.22), du Fezzan, du Sud-Lybien en Afrique,
d’Arabie, de Chine, de 1I’Orénoque, etc.

3.4.2 Bassins complexes

Des complications de structure interviennent parfois, notamment :

1. Quand la superficie du bassin est trés grande et que son histoire est longue car il
se divise alors en bassins secondaires dans lesquels I’onde de subsidence
maximum se déplace, d’ou des bassins basculés et emboités les uns dans les autres.
C’est le cas du bassin du Sahara (fig. 3.36).

Tripoli

Fig. 3.36 Le bassin du Sahara (d’apres la carte tectonique internationale de I’Afrique
au 5000 000¢, 1968).

Isobathes du toit du socle en km. CB. Colomb-Bechar, G. Ghardaia, GH. Ghadames,
HM. Hassi Messaoud, T. Touggourt.
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2. Quand la subsidence s’accompagne localement d’effondrements suivis de bréves
périodes de plissement. Ainsi apparait un régime en horsts-grabens dont les failles
bordieres peuvent méme étre chevauchantes. Ex. les bassins de la mer du Nord

(fig. 3.35).

3. Quand ils contiennent des couches d’évaporites car il peut s’y développer une
tectonique salifere se manifestant par des domes de sel ou des plis diapirs (bassin
d’ Aquitaine, bassin germano-polonais, golfe du Mexique, etc.), soit par des glis-
sements synsédimentaires en nappes (bassin germano-polonais).

4. Quand I’épaisseur des sédiments devient tres grande, atteignant la dizaine de
kilometres voire davantage, ce qui implique un amincissement ou des ruptures
locales de la crofite. Un cas extréme, d’interprétation difficile, est celui de la dépres-
sion précaspique, a I’W de la mer Caspienne. Dans sa partie centrale, elle montre
une série Ordovicien-Néogene épaisse de 18 a 25 km, peu ou pas plissée. Une
telle disposition implique un amincissement considérable voire la disparition de
la crolite continentale sous-jacente, mais le mécanisme reste obscur : fluage
latéral, érosion subcrustale par des courants asthénosphériques ? digestion par des
magmas mantelliques ? ou simple étirement extréme s’accompagnant d’un décou-
plage croiite-manteau ?

3.5 LES BASSINS D’AVANT-CHAINE

On appelle ainsi des bassins situés au front des chaines de montagnes et qui en
recoivent les produits d’érosion ou molasses, d’ou le nom aussi utilisé de bassins
molassiques.

IIs s’installent au front d’une chalne en cours de plissement, parallelement a sa
direction et ses structures tectoniques sur une lithosphere qui fléchit sous la charge
que représente la chaine, d’ou le nom de bassins «flexuraux» qu’on leur donne
parfois. Les exemples abondent : le bassin molassique suisse au front des Alpes, le
bassin carpatique au front des Carpates, le bassin padan au front de 1’Apennin.
L’ Adriatique peut étre considérée comme un bassin de ce type, encore actuel, au
front des chaines dinariques.

Exemples :

3.5.1 Le bassin molassique péri-alpin (fig. 3.37 a 3.41)

Né dans le Bas-Dauphiné, au pied des chaines subalpines, il se développe largement
en Suisse. De Lausanne a Zurich, son extension correspond exactement au front des
grandes nappes des Alpes suisses (nappes préalpines et helvétiques). Au-dela du lac
de Constance, il passe au bassin bavarois puis au bassin de Vienne, au front des
Alpes orientales faites des nappes austro-alpines.

Le bassin est dissymétrique en ce sens que les plus grandes épaisseurs de sédi-
ments sont au voisinage de la chaine. Par ailleurs, il y a contemporanéité des crises
de subsidence avec les périodes de mise en place des nappes.
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Fig. 3.37 Les bassins molassiques suisse et padan au front des Alpes et de I’Apennin.

Ces deux bassins ne sont pas synchrones, le premier étant miocene, le deuxiéme plio-
quaternaire. On remarquera que, dans les deux cas, la subsidence est maximum la ou
|"épaisseur des nappes voisines est la plus forte (nappes austroalpines et nappes de
I’Apennin toscan et ligure).

Isobathes en km de la série miocéne en haut, de la série pliocene en bas.

La carte des isobathes du bassin (fig. 3.38) montre deux périodes de subsidence
bien distinctes :

—une période oligocene qui accompagne et succede a la premiere mise en place
des nappes helvétiques et penniques, c’est-a-dire une masse épaisse de 10 a 12 km
d’apres les études du métamorphisme (Frey, 1978) et en prenant 30 °C/km comme
gradient géothermique (voir aussi Steck, 1984);

— une période miocene qui correspond au début de la grande crise néoalpine qui
va affecter surtout le domaine helvétique et aboutira & son chevauchement sur le
bassin molassique a la fin du Miocene (ainsi qu’a des chevauchements intramolassi-
ques, fig. 3.39).

La subsidence correspondante a cette période est bien distincte de la précédente
comme le montre le dessin des isobathes (fig. 3.38), par ailleurs devenus paralleles a
I’alignement des massifs cristallins externes dont la mise en place est en effet de
cette époque.

Ces faits permettent d’interpréter 1’enfoncement du bassin comme le résultat
d’une flexion de la lithosphere européenne, épaisse et froide, donc rigide, sous la
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MIOCENE

Fig. 3.38 Epaisseur (en km) et répartition des dépéts dans le bassin molassique suisse
a I'Oligocene et au Miocéne (d'apres G. Ménard, 1988, simplifié).

surcharge qu’elle subit du fait de I’empilement des nappes (Karner ez al., 1983)!. Ce
bassin est dit « flexural ». De fait, le processus migre vers le N au cours du temps :
I’axe de subsidence maximum se déplace de 70 km vers le N entre le début de
I’Oligocene et la fin du Miocene, soit donc 2 a 3 mm/an. La courbure de la lithosphere
est accompagnée de failles normales, synsédimentaires, qui provoquent des change-
ments brusques de facics et d’épaisseurs, voire la disparition brutale de certaines unités
stratigraphiques (fig. 3.39).

Compte tenu de I’épaisseur et de la rigidité de la lithosphere européenne, sa
flexion élastique aurait dii provoquer, a sa limite NW ou N, un bombement formant
le rivage correspondant du bassin molassique. Il n’apparait pas nettement dans la
paléogéographie tertiaire. Certains auteurs ont pensé qu’il était fragmenté par des

1. G. KARNER et A. WATTS, 1983. Gravity anomalies and flexure of the lithosphere. J. Geoph.
Res. BB, B 12, p. 10449-10477.
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OLIGOCENE INF,

MIOCENE 22 Ma

PLIOCENE 5Ma

Fig. 3.39 Evolution du bassin molassique suisse (d'aprés Pfiffner, 1986, trés simplifié).

FI. Mi. Flysch puis molasse marine inférieure (Oligocéne inférieur) actuellement
incorporé au domaine plissé alpin (grés de Taveyannaz et du Val d'llliez).

Li. Molasse d’eau douce inférieure (Oligocéne supérieur), correspondant a une
régression générale, avec mise en place de grands cones alluviaux conglomératiques
dans une ambiance lacustre (mont Pelerin, par ex.). C'est le niveau le plus épais de la
série (4 km).

Ms. Molasse marine supérieure (Miocéne), gréseuse, marquant I’envahissement du
bassin par la mer venant de la future vallée du Rhone.

Ls. Molasse d’eau douce supérieure (Miocéne supérieur), représentant la fin du
régime marin et |'arrivée de nouveaux conglomérats. Il est intéressant de remarquer
qu’a I'E de Munich (fig. 3.37) ce terme reste marin : ce bassin molassique bavarois et
autrichien, fortement subsident, est lié a la mise en place des nappes austroalpines.
A. massif de I’Aar, servant de repére. Il montre la progression des nappes alpines vers
le N. On constate I'affaissement corrélatif du fond du bassin (fleche) par flexion au S
(bassin flexural) et failles normales au N.

Le pointillé gras indique, pour chaque stade, la trace du clivage qui donnera la struc-
ture charriée du stade suivant.
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structures d’extension et qu’il pourrait ainsi étre remplacé par des fossés d’effondre-
ment comme celui de la Bresse, mais cette interprétation est discutable, ce fossé
relevant d’un autre processus.

En effet, ce fossé et le bassin du Bas-Dauphiné, tout en ayant la situation de bassins
molassiques d’avant-chaine, obéissent a une logique différente car ils jalonnent un
axe de distension Allemagne-Provence. Cet axe est fait d’une série de rifts mis en
place a I’Eoceéne supérieur-Oligocéne inférieur. Par la suite, ¢’est-a-dire au Néogene,
celles de ces structures en creux qui étaient les plus proches de 1’axe alpin ont été
affectées par un processus d’affaissement par flexion, certainement moins net qu’en
Suisse mais suffisant pour que, dans chacun, I’aire de subsidence déborde les limites
du graben paléogene primitif. Ce processus rappellerait donc en plus petit celui que
nous avons évoqué a I’origine du bassin parisien. Il a contribué a dessiner, du Bas-
Dauphiné a la Méditerranée, une sorte de gouttiere subsidente faite d’ombilics
successifs (Valence, Valreas, Digne, Bas-Rhone), gouttiere qui a permis a la trans-
gression miocene d’atteindre le bassin suisse.

3.5.2 Le bassin du P6 (bassin padan) (fig. 3.40 a 3.42)

Son histoire et son organisation sont beaucoup plus complexes que celles du bassin
molassique suisse car il subit les influences successives des Alpes et de I’ Apennin,
influences qui s’exercent dans deux zones de subsidence différentes.

L’influence alpine s’exerce a I’Oligocene et au début du Mioceéne (Aquitanien).
On trouve en effet, sur la bordure W et NW du bassin, une série sédimentaire de cet age
qui s’épaissit en direction des Alpes et parallelement a elles (fig. 3.40). Ces sédiments
affleurent dans la région de Céme.

50 km , : | ] | | | ‘F.insubrienne_.l.-—;!"'/

Fig. 3.40 Subsidence oligo-aquitanienne dans le bassin du P6
(d'apres Ménard, 1988, simplifié).
Elle est directement en rapport avec I’évolution alpine et pas encore avec celle de
I’Apennin. On remarquera le parallélisme grossier qui existe entre les isobathes (en
km) et la faille insubrienne.
En noir, affleurements actuels de I'Oligo-Aquitanien dans la région de Come (C).
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Cette série oligo-aquitanienne succede immédiatement a la phase de plissement des
zones internes alpines dont certaines unités ont une vergence padane (p. 270, 275). Les
molasses de Codme représentent donc le remplissage d’un banal bassin de flexion.

Au Miocene supérieur, une nouvelle phase affecte surtout la zone externe alpine et
acheve la mise en place des grandes nappes penniques et austroalpines sur le versant
W et N des Alpes, déclenchant alors la subsidence du bassin molassique suisse évoqué
précédemment, qui prend ainsi le relais de celui du P6 sur ’autre versant de la chaine.

L’influence apenninique s’exerce surtout a partir du Miocéne moyen-supérieur!.
La nouvelle subsidence qui se manifeste alors dans toute la partie orientale du bassin
padan est liée, chronologiquement et géométriquement, a la mise en place des
nappes apenniniques.

Chronologiquement, car la subsidence ne devient active qu’apres le Tortonien, a
partir duquel les dépdts padans contiennent des olistolites des nappes les plus élevées
de I’édifice apennin (nappes ligures) (fig. 3.41). Ce régime se prolonge et s’active
pendant le Pliocéne dont les sédiments sont, par ailleurs, discordants sur les structures
antérieures (phase finimiocene).

—— 4
3km

Fig. 3.41 Profil de sismique-réflexion dans le S de la plaine du P9, en bordure de I’Apennin
(d'apres A.W. Bally, Seismic express. of Structur. Style, Am. Ass. Petr. Geol., 1983, § 3-4-1, 15).
La subsidence post-tortonienne se lit dans I'épaisseur des dépdts visibles a droite de
la figure. Elle est accompagnée de mouvements chevauchants de I’Apennin qui

déforment le Néogéne.

Remarquer les olistolites des nappes les plus élevées de I’Apennin (ou nappes ligu-
res) dans le Miocene supérieur, et la migration des dépécentres (Pliocene inférieur,
au front de la faille 1. Pliocéne moyen-supérieur, au front des chevauchements, 2 et
3. Quaternaire, au N des précédents).

Pl i, m, s. Pliocene inférieur, moyen, supérieur, M. Miocéne, Ol. lig. Olistolites de
matériel ligure.

Echelle des hauteurs en secondes temps double.

1. Les sédiments antérieurs sont déja incorporés aux plis frontaux apenniniques.



95

3.5 Les bassins d’avant-chaine

"« s91I0dsuell» S1P JUOS spuepuodsa.lod sulsseq s3] 19 (Y4) subewoy-aiellaq die,| 9p 19 (3) aljiwg,p
"1eaud4uo|\ np sijd :9ssijd 1S9 U044 9D "ulsseq Np aJlejuswipas abessidwal 9| Jed anbsew ‘ssnbiuiuuade saddeu sep juou 9| ‘S ny
‘aJ1eusarenb-old a119s e| op aseq e| unod w>| g € / ‘9p0os 9| Jnod wy| 7|
ap sinapuojoud sap e,nbsn[ g 3| s19A JUBWSIRINGDI dUOLUS,S Inb ‘(VS) « uid|epns [eulpouow » 3| ‘) ne : sailied xnap ap ey 1S3 uisseq o
‘auddo0l1|d SIS B| P 3seq B[ 9P XN JUOS (W] US) S9Y1eqos| s

(9861 'leA 19 ulie[|21se) ‘1861 ‘1ddoun 19 1191d 9p 91depe) soun1dnuls s3s 19 aJleussrenb-old ueped uisseq 97  zy'€ "bBid

wy 0g
v ,
N @ v

< "l p

9P un 152 dgsuone uou ardosojoyd e — poun @



96 3 e Les bassins sédimentaires

Géométriquement, car la subsidence est maximum (7 a 8 km pour le seul Plio-
Quaternaire) la ou les nappes apenniniques sont les plus épaisses et le mieux repré-
sentées, c’est-a-dire dans I’Emilie et la Toscane (fig. 3.42).

Ainsi, depuis le Pliocene, le bassin padan comprend-il deux parties (fig. 3.42) :

— une partie nord, le « monoclinal sudalpin », qui s’enfonce régulicrement vers le S
jusqu’a des profondeurs de 12 km pour le socle;

— une partie sud, ou les sédiments masquent le front des nappes apenniniques, plissées
en arcs successifs (arcs du Monferrat, d’Emilie et de Ferrare-Romagne), 2 vergence
N et correspondant a autant de larges écailles empilées. C’est précisément la ou cet
empilement est maximum que 1’affaissement du fond du bassin est le plus fort.

Dans la partie extérieure au front apenninique, I’affaissement s’accompagne de
failles normales qui se retrouvent sur la bordure alpine ceinturant le bassin et qui
sont peut-étre encore actives (« arc piémontais » des séismes alpins).

Ce bassin padan a également 'intérét de donner des exemples de bassins « trans-
portés », car une partie du complexe sédimentaire se développe sur le dos de chevau-
chements actifs (FR, fig. 3.42, ou bassin situé entre les failles 1 et 2 de la fig. 3.41)
(bassins dits en « piggy back »).
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Chapitre 4

Les marges continentales
divergentes (ou passives)

On sait que les continents se prolongent sous la mer par le « plateau continental »,
profond de 200 m au maximum, sous lequel le Moho est a 25-30 km de profondeur,
puis on passe au falus continental (bien que la pente n’y dépasse guere 3 a 5° en
général) au niveau duquel I’épaisseur de la crolite diminue rapidement. En une
centaine de kilometres on passe ainsi aux plaines abyssales a crofite océanique.

Les marges continentales correspondent a cette zone de transition entre lithos-
phere continentale et océanique. Elles résultent de la fracturation d’une crodte conti-
nentale jadis continue, fracturation suivie de 1’évolution distensive de la fissure
originelle, c’est-a-dire d’un rift. Dans ce processus, les deux marges apparues s’éloi-
gnent progressivement ’'une de 'autre (marges « divergentes »), et ceci de fagcon
passive (marges « passives »). Elles ne montrent donc aucune activité sismique. En
revanche, le régime distensif peut étre cause d’un volcanisme abondant.

On peut en distinguer plusieurs types en fonction du magmatisme contemporain de
leur formation, de 1’orientation des structures et de 1’environnement géodynamique
dans lequel elles apparaissent.

Nous partirons des marges encadrant la mer Rouge, les Afars et le golfe d’Aden,
parce qu'on y voit les stades progressifs de 1’ouverture d’un continent depuis le
stade de simple « fissure crustale » (rift a fond océanique) jusqu’a celui de « golfe
océanique ». La fissuration originelle y a été également accompagnée d’un volcanisme
suffisamment abondant pour qu’on parle de « marge volcanisée »
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' Plate-forme 5
Arabe

GPS 7‘

30 mm/an

Fig. 4.1 La mer Rouge, les Afars et le golfe d’Aden dans le cadre structural du bloc arabe
(inspiré d'Ott d’Estévou, 1987).
Noir : volcanisme, fleches : sens de déplacement du bloc arabe mesuré par GPS,
A, B : traces des coupes de la figure 4.3. MNT GTOPO.
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4.1 L'ENSEMBLE MER ROUGE - AFARS — GOLFE D'ADEN :
UN EXEMPLE DE MARGE VOLCANISEE (fig. 4.1)

4.1.1 La mer Rouge

Elle prolonge au S le golfe de Suez mais également le golfe d’ Aqaba, c’est-a-dire la
zone transformante du Jourdain dont on verra plus loin I’influence structurale. Vers
le S, la structure de la mer Rouge s’interrompt et, décalée vers 'W (disposition en
échelon), se retrouve dans le territoire des Afars.

a) L’évolution structurale

Les premiers sédiments syn-rift de ses bordures sont, localement, de 1’Oligocene,
ailleurs, du Miocene inférieur ou moyen. L’ ouverture oligocéne a été accompagnée
de la mise en place de nombreux dykes de basaltes et de gabbros paralleles a 1’allon-
gement général du fossé (fig. 4.2) et, dans la partie S de celui-ci, de masses impor-
tantes de rhyolites, avec méme de petits corps granitiques, qui indiquent que la
crofite était toujours continentale.

Ce volcanisme correspond a I’expression superficielle d’un point chaud initiale-
ment centré sur 1'Ethiopie, responsable de I’épanchement des trapps formant les
plateaux d’Ethiopie et du Yemen (fig. 4.2). La présence de ce volcanisme sur la seule
rive arabe suggere que la distension permettant la remontée du manteau supérieur
était un processus dissymétrique de celui ouvrant le rift originel.

A I’Oligocene, le soulévement des bordures était encore faible 2 nul car tous les
sédiments sont alors a grain fin.

Vient ensuite une période de quiescence de 10 Ma, c’est-a-dire jusqu’a la fin du
Miocene qui connait le méme épisode évaporitique que le golfe de Suez. Jusque-la,
donc, I’histoire de la mer Rouge se confond avec celle de ce golfe.

Au début du Pliocene, I'ouverture s’effectue au sud du golfe d’Agaba (liée au
coulissement sénestre de la faille du Jourdain) et dans la mer Rouge, tandis que le golfe
de Suez y échappe (p. 60). Cette étape de distension plio-pléistocene est bien marquée
par de nombreuses discordances dans les séries sédimentaires correspondantes, puis
par le soulévement des bordures du fossé a des altitudes de 2 000 a 3 000 m et par un
puissant volcanisme (basaltes alcalins a olivine et enclaves de roches crustales, datés
de 0,3 2 0,9 Ma), volcanisme toujours limité a la bordure orientale du fossé (fig. 4.2).
La microséismicité indique que I’extension est toujours active le long de I’axe de la
mer Rouge.

b) La structure actuelle

Dans la partie S de la mer Rouge seulement, il y a apparition d’une néocrofiite de
type océanique, large de 5 a 6 km, bien repérable par sa minceur (10 km) et ses
bandes d’anomalies magnétiques (fig. 4.3). L’ apparition de cette crofite est contem-
poraine de la crise plio-pléistocene. Entre cet axe néo-océanique et les bordures
franchement continentales, existe un domaine large de 50 a 100 km, masqué en
grande partie par la mer, des sédiments détritiques ou des constructions récifales.
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Fig. 4.2 Le volcanisme de I'ensemble mer Rouge-Afars-golfe d’Aden
(d'apres Bayer et al., 1989, complété et simplifié).

En hachuré vertical : volcanisme alcalin contemporain de I'ouverture du rift initial
(30-10 Ma). Le long de la mer Rouge, il est surtout constitué d'essaims de dykes
basaltiques et gabbroiques datés de 22 Ma (en pointillés).
En noir : volcanisme contemporain de I'ouverture de la mer Rouge (alcalin a tholéi-
tique) (5 Ma - actuel).
A. lle de Zabargad.

La crofite y a une épaisseur croissant de 10 a 20 km quand on s’éloigne de 1’axe de
la mer Rouge. Sa nature est discutée. Il s’agit probablement d’une crodite continen-
tale profonde. Les rares affleurements (comme celui de 1’fle de Zabargad) montrent
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sedim,plio-quat. «— rift axial »

7 évaporites
© . finimioc.

A volcans récents
PRI 1
évap.mioc,

2km .
0,5 a 3 Mm:
10km P! )

Fig. 4.3 Structure de la mer Rouge.
A. Coupe du bord W du fossé, dans la région de Safaja (A de la fig. 4.1) (d'aprés Ott
d'Estévou et al., 1987, simplifié).
On y retrouve le style tectonique et les formations sédimentaires du golfe de Suez
(comparer avec la fig. 3.9). En noir, I'Oligocéne. En hachurés, les sédiments anté-
oligocénes.
B. Coupe du fossé axial vers le 19¢ parallele (B de la fig. 4.1) (d'aprés T. Juteau, simpli-
fié).
Ce fossé est limité par deux gradins implantés sur une puissante masse d’évaporites
miocénes recouvertes de 200 a 300 m de sédiments plio-quaternaire. Leur socle est
inconnu.
Le fossé lui-méme est fait de blocs basculés plus ou moins symétriques, limités par de
grands plans de faille atteignant jusqu’a 600 m de hauteur, inclinés de 60° vers |'axe,
plans sur lesquels on a pu draguer des basaltes tholéitiques.
Dans I'axe du fossé, on peut observer une bande de basaltes récents (age inférieur a
500 ans), large de 4 a 5km, séparée des gradins voisins par des fosses linéaires
profondes. En fait, tout le fossé est haché de failles de distension, plus ou moins
ouvertes, paralléles a son allongement, et de failles transverses.
Au centre, la zone d’extension elle-méme, large de 0,5 a 1 km, est jalonnée de petits
volcans récents montrant un empilement de pillow-lavas en tubes allongés.
Toute la zone axiale montre des anomalies magnétiques grossiérement symétriques
remontant jusqu’a 1,5 a 2 Ma. Aprés quoi, elles sont absentes sous les sédiments et
les évaporites. Elles permettent de calculer que I'expansion moyenne a été de 1,6 cm
par an pour les deux derniers millions d’années, comme pour la dorsale atlantique
(dorsale lente). Cette analogie permet de comparer le fossé axial de la mer Rouge
avec le rift de la dorsale atlantique.

des péridotites mantelliques a filons de diabase et de gabbro, injectées dans des
gneiss a facies granulite et des amphibolites qui représentent la base de la crolite
continentale amincie par distension. Cette « océanisation » d’une crofite continentale
pourrait avoir débuté vers — 13 Ma, alors que le phénomene distensif débute, comme
on I’a dit, a I’Oligocene supérieur (25 Ma).
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Fig. 4.4 Ouverture de la mer Rouge, entre |I'Oligocene et le Miocéne moyen,
par amincissement crustal dissymétrique.

La remontée du manteau supérieur (MS) sous la marge NE explique la concentration
du volcanisme qu’on y observe.

Sur les marges, la structure est celle de blocs délimités par des failles normales. Leur
disposition est symétrique dans la partie N de la mer Rouge, mais devient franchement
asymétrique vers le S, avec des blocs étroits tous basculés dans le méme sens (fig. 4.4).

A cette asymétrie de structure, s’ajoute celle qui résulte de la répartition du volca-
nisme (a I’E seulement) et du soulévement des bordures (un peu plus net a I'E).
Dans ces conditions, les interprétations actuelles retiennent un modele de distension
par surface de cisaillement a faible pendage (fig. 4.4).

4.1.2 L'Afar

L’ Afar est un domaine complexe ol I’ouverture océanique se superpose a un point
chaud.

La fissure crustale de la mer Rouge disparait vers le 14¢ parallele mais elle est
relayée vers I'W par une fissure en échelon de méme orientation, I’Afar N, qui se
développe entre le plateau éthiopien, a I'W, et un plateau moins élevé, a I'E, dit
«horst » danakil (fig. 4.5).



© Dunod — La photocopie non autorisée est un délit.

4.1 Ensemble Mer Rouge — Afars — Golfe d’Aden : exemple de marge volcanisée 103

2]
099

hofétdana_kil

Plateau M
éthiopien

A + +
F 4+ + + + + + + +
oo+ F o+ + + + + 4+ o+ o+ o+t
+ O+ o+ H + + 4+
S+, 1,1 Plateau somalien + ¥ % %,
PR SR T T S S . S S S N S . S 2

+

Fig. 4.5 Schéma structural du territoire des Afars (inspiré de J. Varet, 1975,
simplifié et modifié).

1. Substrat précambrien.
2. Volcanisme alcalin des plateaux et des bordures du fossé (a. acide, b. basique,
. granite miocene).
3. Volcanisme a tendance tholéitique (a. principaux massifs axés sur des fissures,
b. volcanisme tabulaire, en général sans appareils bien nets).
4. Sédiments secondaires, tertiaires et quaternaires.
En A, figure montrant que I'orientation des principaux massifs volcaniques du fossé
des Afars est commandée par une ouverture se faisant autour du méme podle de
rotation (P) que le horst Danakil.

Le rifting et I’affaissement du fossé danakil commencent, comme pour la mer
Rouge, a I’Oligocene supérieur, vers — 25 Ma, age des laves mises alors en place. Ce
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sont des basaltes alcalins tres fluides (trapps), souvent subaquatiques, qui affleurent
sur les bords du fossé. Ils sont associés a des sédiments continentaux, lacustres,
marins ou évaporitiques, mais aussi a un volcanisme rhyolitique alcalin, abondant
(trachytes, rhyolites, ignimbrites, et méme granite), témoignant de 1’existence d’une
crotite continentale et du fonctionnement d’un point chaud.

Apres une certaine phase de quiescence, une nouvelle distension reprend a une
époque récente, encore mal précisée. La crofite continentale se déchire en donnant
une fissure axiale a crofite de type océanique décelée par la géophysique (importante
anomalie magnétique et vitesses sismiques). Cette crolite n’est pas visible, coiffée
par I’important massif volcanique de I’Erta Ale, toujours actif, qui parait prendre
naissance vers 1,2 Ma, mais peut cacher du matériel volcanique plus ancien. Les
produits de ce volcan fissural font transition entre basaltes alcalins et tholéitiques,
avec des produits de différenciation acides (trachytes et rhyolites) : ils peuvent donner
une idée du passage d’un magma continental a un magma de dorsale.

Entre cette fissure axiale « océanique » et le rebord du plateau éthiopien ou danakil,
a crofite continentale, existe un domaine large de 75 a 100 km ou les données
géophysiques indiquent, comme en mer Rouge, une crofite continentale amincie
mais ce domaine est ici enfoui sous les formations volcaniques récentes. En effet, le
volcanisme axial n’empéche pas I’activité de centres plus latéraux ol coexistent
toujours basaltes et rhyolites.

Le soulevement des bordures est intense (4 000 m en Ethiopie, 3 000 m au Yemen).

Le sud de I’Afar est une région plus complexe ou la distension est plus diffuse. La
zone axiale océanique de I’ Afar N est relayée par de nouveaux sillons en échelon,
tant vers I'W que vers I’E, toujours couronnés d’édifices volcaniques actuels a
récents et de chimisme a tendance océanique, fonctionnant parallelement a des centres
latéraux alcalins (basaltes et rhyolites).

La structure tectonique, commandée par d’innombrables failles de distension (fig. 4.6),
se complique aussi en donnant une série de rifts emboités («rifts en rifts »), mais on
voit leurs orientations s’incurver et devenir EW dans le golfe de Tadjura, passant ainsi
aux structures du golfe d’Aden. Il y a donc continuité structurale entre 1’ Afar et ce
golfe et pas du tout avec le rift est-africain qui est recoupé par les structures EW dans la
région du lac Abhe (fig. 4.5). Toutefois sa présence est certainement responsable de
I’étalement et de I’émiettement de la fissure crustale de I’ Afar N dans I’ Afar S.

4.1.3 Le golfe d’Aden

C’est un golfe océanique ou la croiite océanique affleure de plus en plus largement
vers I’E et ol apparait finalement la dorsale de Carlsberg (dorsale de 1’océan Indien).
L’ouverture du golfe d’ Aden est plus ancienne que les structures précédentes, car la
crolite océanique y apparait déja au Miocene (— 10 Ma).

Dans le golfe de Tadjura, les levers bathymétriques, magnétiques et gravimétriques
permettent d’identifier plusieurs sillons étroits, a caracteres océaniques, décalés par des
failles transformantes de direction NE (dont les plus occidentales ont été sismiques
en 1973) (fig. 4.6). On peut y voir les premieres ébauches du rift d’une dorsale.
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Fig. 4.6 Schéma structural des environs de Djibouti (passage de la fissure crustale des Afars
au golfe océanique d’Aden) (d’'aprés Boucarut et al., 1980, simplifié).

1. grabens, 2. crotte océanique du golfe d’Aden, 3. massifs volcaniques a tendance
tholéitique, 4. bordure du fossé des Afars, 5. volcanisme alcalin acide des bordures.

A terre, et décalé dans le méme sens, se trouve le rift «axial» du lac Assal,
jalonné de volcans tres récents, qui constitue une des dernieres manifestations, vers
le SE, des fissures crustales des Afars. On a donc 1a, sous ’effet d’une série de trans-
formantes, le passage au golfe océanique d’ Aden.

L’ensemble du rift Est-Africain — mer Rouge — golfe d’Aden correspond donc a
trois limites de plaques divergentes, limites disposées en étoile a partir d’un point triple
localisé dans I’ Afar, dans le secteur du point chaud éthiopien. De plus, les premieres
traces du rifting sont contemporaines de 1’apparition de ce point chaud, ce qui a incité
de nombreux auteurs a y proposer une relation de cause a effet, la remontée du maté-
riel mantellique dans le panache chaud provoquant la divergence lithosphérique !

1. Dans les océans plus anciens, et en particulier I’océan atlantique, on retrouve également une
association entre points chauds et formation des marges continentales divergentes. Ainsi 1’ Atlan-
tique sud s’est ouvert au Crétacé inférieur a la suite de 1’apparition du point chaud du Parana
(fig. 2.5), I’ Atlantique nord au Tertiaire a la suite de 1’apparition du point chaud actuellement
centré sur I'Islande. L’Atlantique central, pour sa part, s’est formé au début du Jurassique
(200 Ma) a la suite de la mise en place d’un réseau filonien gigantesque que 1’on suit depuis
I’ Amazonie jusqu’au Canada, et du golfe de Guinée a 1’Espagne.
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(rifting dit actif par opposition au rifting dit passif ou c’est I’écartement des levres
lithosphériques qui provoque la remontée du manteau).

Le volcanisme 1i¢ au point chaud ne s’exprime pas de la méme manicre dans les
différentes parties de cet ensemble. Dans les Afars, ou le volcanisme est le plus
volumineux, le point chaud produit une crofite de nature océanique mais beaucoup
plus épaisse, a la maniere de 1’'Islande sur la dorsale Nord-Atlantique. Par contre,
le long de la mer Rouge, le volcanisme s’exprime essentiellement par un réseau
filonien.

Quand la marge continentale s’est formée a proximité immédiate du panache du
point chaud, elle a présenté des caractéristiques particulieres qui définissent les
marges passives volcaniques et qui seront probablement, plus tard, celle du secteur
de I’Afar. En particulier, on y observe, en surface, des empilements de coulées
volcaniques inclinées vers 1’océan (en anglais : SDR, Seaward Dipping Reflector)
qui correspondent a des blocs basculés vers 1’océan naissant comme le montre le
plateau de Voringe en Norvege (fig. 4.7). En profondeur, ces marges volcaniques
sont caractérisées par un sous-placage important d’intrusions magmatiques, ce qui
s’exprime par une croiite inférieure épaisse et a vitesse sismique élevée (entre 7,5 et
8 km/s) dans la zone de transition continent océan.

2
P FW_
basaltes et gabbros S + + + + + + +
+ o+ o+ +

co

Fig. 4.7 Un exemple de marge passive volcanique, le plateau de Voringe (Norvége)
(d'apres Eldhom et al., Proc. of the Oc. Drill. Program. Sc. Results, 1989, 104, simplifié).

La transition continent-océan est marquée par une épaisse série basaltique et
gabbroique (10 a 15 km) montrant des réflecteurs inclinés vers I'océan (SDR).

CO. crolite océanique, 1. sédiments syn-rift, 2. sédiments post-rift.

4.2 MARGES SANS VOLCANISME

4.2.1 La marge armoricaine

Nous prendrons 1’exemple de la marge armoricaine et, en particulier, de son extré-
mité NW dite « des Entrées de la Manche ».

La figure 4.8 en donne la localisation, la structure en plan et la coupe.
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Fig. 4.9 Les marges continentales passives.

En haut : profil de sismique réflexion a travers une marge passive montrant la struc-
ture en blocs basculés et surface S (Entrées de la Manche, 300 km a I'W de la pointe
du Finistere) (d'apres L. Montadert, simplifié, in Boillot et al., 1984).

1. sédiments anté-rift, 2. sédiments post-rift - Aptien supérieur-Eocéne). Entre les
deux, sédiments synrift.

Echelle des hauteurs en secondes de temps double.

A. Mécanisme d'amincissement de la marge par étirement de la croGte ductile
(S. limite crotte rigide-croute ductile).

La croiite est fragmentée en blocs séparés par des failles normales que les profils
géophysiques révelent trés bien, méme sous une certaine épaisseur de sédiments
(fig. 4.9), mais seulement dans leur partie ou leur trajet supérieur. Dés que 1’on
s’enfonce dans I’épaisseur de la crofite, ces failles deviennent moins nettes. Leur
trajet semble cependant devenir concave vers la surface (failles dites « listriques »),
auquel cas le mouvement des blocs qu’elles délimitent est une rotation, ce qui n’exclut
pas une fracturation annexe suivant des failles conjuguées.

La rotation le long des failles listriques crée les blocs basculés typiques de ces
marges passives. Leur remplissage sédimentaire acquiert une disposition en éventail
au fur et 2 mesure du basculement, ce qui définit la série sédimentaire « syn-rift ».
Ces sédiments contiennent souvent des olistolites issus des reliefs de failles. Par
opposition, les sédiments antérieurs au rifting (« pré-rift ») sont basculés de maniere
uniforme et les sédiments postérieurs au rifting (« post-rift ») scellent les failles
normales (discordance post-rift).

Sur la marge armoricaine, de nombreux forages scientifiques ont montré que la
discordance post-rift, donc I’arrét de I’amincissement de la lithosphere continentale,
est synchrone du début de 1’accrétion océanique. A partir de ce moment, la marge
continue a s’approfondir sous le seul effet de la subsidence thermique.



© Dunod — La photocopie non autorisée est un délit.

4.2 Marges sans volcanisme 109

Un probleme mal résolu est celui de la terminaison de ces failles listriques en
profondeur. On pense qu’elles viennent se disposer tangentiellement a la limite entre
crotite rigide et crodite ductile (niveau S) (fig. 4.9A).

Mais des dispositions plus complexes encore peuvent intervenir localement. Par
exemple, les travaux menés sur le banc de Galice, au large de la cote ouest-espagnole
(fig. 4.10) ont montré que, sous les blocs de crofite continentale plus ou moins basculés,
existait une assez épaisse couche de péridotites serpentinisées sur lesquelles venaient
mourir les failles listriques. Mais le Moho « sismique » est plus bas. Cette disposition est
interprétée comme résultant d’une disparition complete de la croite inférieure ductile,
par étirement ou cisaillement, au moment de la naissance de la marge. Cet étirement
entrainerait la mise a nu du manteau dans 1’axe de la fissure crustale primitive et son
contact direct avec la crolte supérieure de part et d’autre de la fissure.

PORTUGAL

L SERPENTINE R L
A S Y Yl S

Fig. 4.10 Le banc de Galice (W du Portugal) (d'aprés Boillot, 1989, simplifié).
A. Schéma de position (isobathes en kilometres)

B. Coupe de la marge continentale portugaise au niveau du banc de Galice (S. réflec-
teur sismique supposé étre le contact entre la croUte continentale étirée et un épais
niveau de serpentinites ayant remplacé la croGte inférieure. Ce réflecteur a été faillé
dans les derniers stades du rifting.
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De plus, on pense que I’amincissement et la fracturation de la marge continentale
étaient suffisants pour qu’il y ait altération hydrothermale per descensum du manteau
supérieur, ce qui lui conférerait des vitesses sismiques de 6,7 a 6,8 km/sec qui sont
celles d’une crofite continentale. Le Moho «sismique » est donc situé plus bas ce qui
signifie qu’il passe en fait a I’intérieur du manteau supérieur pétrologique.

En surface, le réseau des failles normales est discontinu et irrégulier (fig. 4.8). On
est loin des belles marches d’escalier que suggerent les coupes. Cette disposition est
d’ailleurs a rapprocher de ce que I’on voit sur les bordures de rift (voir fig. 3.5, p. 51).

Par ailleurs, le «regard » des failles listriques n’est pas toujours tourné du coté de
I’océan. Grace a la présence de failles conjuguées, les blocs de la marge peuvent
aussi étre des horsts plus ou moins symétriques délimitant des grabens, voire des
rifts intramarges (fig. 4.15).

Enfin, quand il y a des niveaux d’évaporites antérieurs a la fracturation, ils peuvent
servir de niveaux d’amortissement pour les failles listriques et faciliter la rotation ou
le basculement des blocs, compliquant ainsi I’ interprétation des diagrammes.

Comme il existe toujours une sédimentation post-rift, on en déduit que la fractura-
tion et la rotation des blocs cessent apres un certain temps. On considere en général
que cet arrét des mouvements se situe au début de 1’accrétion océanique, c’est-a-dire
au moment ou il y a refroidissement de la marge et détumescence thermique.

4.2.2 Le golfe de Gascogne (fig. 4.11)

La marge armoricaine que nous venons d’examiner limite ce golfe a I’W. Entre cette
marge et celle de la cote nord-espagnole, s’étend un bassin triangulaire profond, la
plaine abyssale de Biscaye, a croiite océanique caractérisée par I’ épaisseur moindre
de la crofte et la présence de bandes d’anomalies magnétiques. Ses bordures sont
tres dissymétriques. La marge armoricaine est large, avec de nombreuses marches
d’escalier (marge passive typique), la marge cantabrique est étroite car elle a été affectée
de failles chevauchantes contemporaines du plissement de la chaine pyrénéenne.

La forme triangulaire du golfe de Gascogne témoigne de son ouverture par rota-
tion autour d’un pdle géographiquement proche que I’on précisera plus loin. Pour
I’instant, nous allons examiner ses conditions d’ouverture.

Les données de forages sous-marins, jointes aux profils de sismique-réflexion,
indiquent que le remplissage sédimentaire a commencé a la fin du Crétacé inférieur
(que I’on trouve seulement au NW du golfe). Le golfe était achevé au Crétacé supérieur
dont on trouve les sédiments partout.

Ces faits s’accordent bien avec la paléogéographie du bassin d’ Aquitaine. En effet,
apres la grande régression de la fin du Jurassique et du début du Crétacé, la mer
revient, a I’ Aptien, a partir de I’ Atlantique naissant, en dessinant deux golfes (Parentis
et Adour) qui s’ouvrent de plus en plus largement vers I'W (fig. 3.25).

On a donc pensé que le bloc ibérique aurait tourné de 30 a 35° par rapport au reste
de I’Europe. Cette hypotheése s’accorde aussi avec le fait que les zones structurales
hercyniennes du massif armoricain se prolongent en Espagne sans hiatus, de part et
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Fig. 4.11 Morphologie du golfe de Gascogne (d'aprés Rehault, in Boillot, 1984).

A. plateau continental, B. talus continental, C. glacis sédimentaire masquant le
contact croGte continentale-crolte océanique, D. crolte océanique (plaine abyssale).

Fig. 4.12 La virgation hercynienne ibéro-armoricaine reconstituée aprés fermeture
du golfe de Gascogne et coulissement de I’'Espagne par rapport a la France.
En pointillé, les marges continentales ibérique et armoricaine. Les différents figurés
représentent les zones structurales hercyniennes. Leur détail est sans intérét ici.
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d’autre du golfe de Gascogne qui n’existait pas alors (virgation ibéro-armoricaine)
(fig. 4.12).

L’hypothese s’appuie aussi sur les données paléomagnétiques. Les laves carboniferes
et permiennes d’Espagne, d’une part, celles du Massif armoricain d’autre part, montrent
des déclinaisons magnétiques décalées de 35° suivant une rotation sénestre (anti-
horaire). Au contraire, celles du Crétacé supérieur et de 1'Eocene donnent des chiffres
identiques dans les deux cas. I y a donc bien eu rotation entre le Permien et le Crétacé.

L’explication repose sur les reconstitutions de la paléogéographie de I’ Atlantique
a partir des bandes d’anomalies magnétiques (fig. 4.13).

Dans le golfe lui-méme, une seule paire pénetre, la 34 (Santonien, 80 Ma). La suivante
(33, Campanien, 75 Ma) n’y pénetre pas, ce qui montre que 1’accrétion y était terminée.

Pour reconstituer la forme du golfe a cette époque, il suffit de faire coincider sur
une carte les anomalies 33 des deux cdtés de I’ Atlantique (elles sont actuellement
séparées de 1 800 km). En d’autres termes, on reconstitue la dorsale de cette époque,
ce qui remet les continents a leur place palinspastique, au Campanien. On constate alors
qu’a cette époque, I’Espagne était a 100 km au SSE de I’Europe. C’est le plissement
pyrénéen qui, au Tertiaire, refermera ces 100 km.

Pour connaitre la place de I’Espagne avant I’ouverture du golfe au Crétacé, on utilise
I’anomalie J (= Mo) qui se trouve au large de I’Espagne et qui est de 110 Ma (Aptien
supérieur), donc immédiatement antérieure a I’ouverture. En refaisant la méme opéra-
tion que précédemment, on constate que I’Espagne était située a 200 km plus au NW.

Autrement dit, le mouvement de 1’Espagne a été double :

— un coulissement sénestre vers le SE de 200 km (Albien-Campanien);
— une migration vers le N de 100 km, post-campanienne.

La premiere est contemporaine de 1’ouverture du golfe : le coulissement de I’Espagne
s’est donc fait sur une faille transformante, obligatoirement courbe. Le pdle de rotation
était d’abord situé dans le N de la France, puis se déplacait peu a peu vers le S, seule
facon d’ouvrir le golfe en triangle (fig. 4.14).

La faille, ou plutot la zone transformante en question, se retrouverait, tres déformée
par les actions tectoniques ultérieures, dans la «zone nord-pyrénéenne », effectivement
treés complexe comme nous le verrons (p. 171).

La seconde, contemporaine du plissement des Pyrénées, fait disparaitre toute la
partie S du golfe de Gascogne par compression et subduction sous la marge canta-
brique. On explique facilement ainsi le style trés particulier de cette marge, bien
différent de celui de la marge sud-armoricaine. Les deux c6tés du golfe de Gascogne
sont donc tres dissymétriques.

Le mode d’ouverture du bassin triangulaire de Gascogne se retrouve dans un
certain nombre d’autres exemples, notamment dans celui du golfe de Génes (voir
p- 148). Ce type de bassin est parfois désigné sous le nom de« sphénochasme ».

Les deux branches de 1’anomalie 34 permettent de définir I’ancien axe de symétrie
du golfe. Or elles sont plus proches de la cote espagnole : 70 km de crofite océanique
manquent au Sud. C’est la partie subductée sous la marge cantabrique. Elle est trop
courte pour I’avoir transformée en marge active, avec volcanisme développé.
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Fig. 4.13 Les mouvements relatifs du bloc ibérique par rapport a I'Europe
(d'apres Boillot, 1984, simplifié).

A. Reconstitution de I’Atlantique au temps de I'anomalie 33 (75 Ma, Campanien).
Pour cela on a fait coincider les anomalies 33 situées de part et d’autre de la dorsale
actuelle. On retrouve ainsi la dorsale campanienne (D33). L'Espagne est déplacée de
100 km vers le S.
B. Reconstitution de I’Atlantique au temps de I'anomalie J (110 Ma, Aptien). Comme
précédemment, on a reconstitué la dorsale de I'époque (D110) ce qui améne I'Espa-
gne en position 1. Le trajet de 1 a 3 (200 km environ) sera parcouru entre I'’Aptien et
le Campanien. En R, le rift intracontinental probable précédant I'ouverture océani-
que du golfe de Gascogne.
C. Reconstitution de I’Atlantique au temps de I’anomalie 17 (40 Ma, Eocéne supé-
rieur). Entre le Campanien et I'Eocéne, le bloc ibérique est remonté de 100 km vers
le NNW, provoquant ainsi le plissement pyrénéen.
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Fig. 4.14 Ouverture du golfe de Gascogne au Crétacé supérieur par rotation antihoraire
du bloc ibérique (d’apres Choukroune et al., 1973).

Le pole de rotation est situé dans le N de la France et se déplace peu a peu vers le S au
cours du Crétacé supérieur (P1, P2, P3). Le bloc ibérique coulisse par rapport a I'Europe
en méme temps qu'il tourne (fleches noires), ce qui ouvre le golfe (fleche blanche). Ce
modeéle s'accorde également avec les positions du bloc ibérique au Crétacé supérieur
(fig. 4.13). La zone de coulissement est, en fait, une faille transformante.

4.2.3 La sédimentation sur les marges passives

Suivant I’abondance de la sédimentation, on distingue des marges maigres (2 a4 km
de sédiments) et des marges nourries (au-dessus de 4 km).

Les marges continentales maigres ont une topographie variée car leur structure
en blocs basculés ou décalés reste visible. Un bon exemple est celui de la marge
armoricaine du golfe de Gascogne (fig. 4.8). Ces marges montrent une succession
de rides et de plateaux séparant de petits bassins ol la sédimentation est de plus en
plus maigre vers le large puisque les rides font barrage aux apports continentaux.
En cas d’abaissement du niveau de la mer, ces bassins peuvent évoluer en lagunes
a évaporites.

Les marges nourries ont une topographie superficielle plus monotone qui est celle
du dos de la chape sédimentaire ayant noyé les blocs. L’accumulation des sédiments
peut avoir des causes variées telles qu'un barrage par des récifs coralliens (Blake
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Fig. 4.15 Bassins de marge passive.
A. par barrage récifal (Plateau de Blake, E des Etats-Unis)
B. par graben (plateau d’Exmouth, Australie W)
(d'aprés Perrodon, 1988, Iégérement modifié).

Plateau, sur la cote orientale des Etats-Unis, fig. 4.15A) ou un graben (plateau
d’Exmouth, a 'W de 1’ Australie, fig. 4.15B). Au-dela de ces obstacles, 1’épaisseur
des sédiments diminue rapidement a moins que I’on n’ait affaire a une marge
progradante ou les sédiments débordent du plateau continental et s’avancent sur la
crolite océanique en un talus de progradation qui masque sa limite avec le domaine
continental (fig. 4.16).

La structure interne de tels talus est rendue parfois complexe par le jeu des oscilla-
tions tectoniques ou eustatiques qui provoquent la superposition ou I’emboitement
de talus successifs, ou par des glissements gravitaires, des coulées boueuses ou
turbides qui arrivent a se produire sur de tres faibles pentes (2° dans le cas du delta
sous-marin du Niger).

Une marge maigre peut naturellement devenir une marge nourrie. Une telle évolu-
tion est favorable a la genese de bassins pétroliers. En effet, au premier stade, il peut
y avoir formation de bassins confinés a forte charge organique, ultérieurement
scellés sous une chape sédimentaire protectrice suffisamment épaisse. C’est le cas
des bassins des cotes atlantiques de I’ Afrique : Congo, Gabon, Cameroun, Angola.

La figure 4.16 donne quelques exemples de ces bassins de marges passives actuelles
ou se superposent les éléments de complication décrits plus haut.
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1. AFRIQUE SW

: :
cr.océanique cr.contin.®

wirprnenntih

2. SENEGAL

Fig. 4.16 Quelques exemples de marges nourries et progradantes (Afrique W)
(d'apres Kingston et al., 1983 simplifié).
En 1, sédimentation détritique dominante. En 2, s. calcaire dominante. En 3,
s. deltaique. En 4, sédimentation argilo-évaporitique (avec diapirs)
A. sédiments anté-rift, B. sédiments post-rift.

4.3 MARGES DE FAILLE COULISSANTE
(MARGES TRANSFORMANTES)

4.3.1 Exemple : le golfe de Californie (fig. 4.17)

A la différence de la mer Rouge, le golfe de Californie ne correspond pas au rift
d’une dorsale. II lui est méme fortement oblique car il est produit par le glissement
d’un fragment de la plaque nord-américaine, a matériel continental, le long des failles
transformantes de la ride est-pacifique qui vient ici toucher le continent américain.

Il y a donc décrochement dextre de la péninsule par rapport au continent le long
de la célebre faille de San Francisco (ou de San Andreas), que 1’on peut considérer
comme I’élément le plus nord-oriental de ce faisceau de failles transformantes.
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Fig. 4.17 Le Golfe de Californie.

Les fleches noires chiffrées (mm/an) représentent des vecteurs GPS par rapport a I'’Améri-
que du Nord stable (d'apres L. Flesch, 2007), les fleches blanches représentent le cisaille-
ment global du systeme et les demi-fleches noires le cisaillement le long des failles.

Le golfe de Californie correspond aux premiers stades de I’ouverture d’'une marge
transformante. Dans ce type de marge, on n’observe plus I’amincissement caracté-
ristique ni la juxtaposition de blocs plus ou moins basculés.

4.3.2 Autres exemples
a) La céte N du golfe de Guinée (fig. 4.18)

Elle est tronquée par les failles transformantes de I’ Atlantique équatorial. La figure
en donne la genese. Les marges de ce type se reconnaissent au fait que les anomalies
magnétiques de 1’océan voisin sont perpendiculaires a la marge au lieu de lui étre
paralleles.
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Fig. 4.18 Marges transformantes en Afrique équatoriale.
A. Cote d'lvoire, B. Ghana. En haut, mécanisme de leur geneése.

b) La c6te SW du Spitzberg (fig. 4.19)

Le Spitzberg n’est en effet que la partie émergée de la marge européenne en bordure
de I’ Atlantique N et du détroit, également océanique, qui le fait communiquer avec
I’océan Glacial Arctique.

La c6te SW du Spitzberg est rectiligne, limitée par des failles coulissantes entre
lesquelles existent des structures en pull-apart qui ont donné naissance a de petits
bassins subsidents éocénes contenant parfois du charbon. L’Eocéne est en effet
I’époque d’ouverture de 1’ Atlantique N dans I’océan Glacial Arctique. Une coupe au
travers de cette marge donne évidemment une série de blocs juxtaposés, mais ils ne
manifestent ni amincissement ni basculement orientés.

4.4 SYNTHESE

Si I’on juxtapose tous les types de structures distensives décrits dans les chapitres 3
et 4, on obtient un schéma évolutif cohérent (fig. 4.20).

4.4.1 Stade rift

Sous I’effet de la distension, la crofite supérieure se brise en blocs basculés séparés
par des failles normales listriques qui déterminent un fossé d’effondrement. En
profondeur, la crofite est étirée ductilement. L’étirement de I’ensemble de la crofite
I’amincit, ce qui est compensé isostatiquement a la fois par la subsidence en surface
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bassins éocénes :

1. Forlandsunset
2. Bergen

Fig. 4.19 Le Spitzberg : une marge de décrochement

A gauche : position du Spitzberg dans le cadre structural de I’Atlantique nord. Sa
cote SW est déterminée par une zone transformante importante le séparant du
Groenland (inspiré de Lepvrier et Geyssant, 1985).

A droite : structure du Spitzberg. Les failles de décrochement recoupent des sédi-
ments paléozoiques et mésozoiques qui prolongeaient ceux de la couverture groen-
landaise avant la séparation du Spitzberg. Seuls, les dépéts de I’'Eocéne se font entre
des failles coulissantes, c’est-a-dire dans des bassins sur décrochement (inspiré de
W.B.Hartland, in Encycl.of Europ. and Asian Régional Geology, Chapmann & Hill, 1992).

Dév. Dévonien (Vieux Gres Rouges), H. Carbonifére, TJ. Trias-Jurassique, Cr. Crétacé,
EO. Eocéne-Oligocéne. En blanc, toutes les formations antérieures au Dévonien (PK
a Sil : Précambrien a Silurien).

(subsidence initiale) et par la remontée rapide du manteau en profondeur. L’allege-
ment de la lithosphere a I’axe du rift est compensé par sa remontée flexurale sur ses
bordures, ce qui donne les épaules du rift.

Un volcanisme alcalin se manifeste, alimenté non plus par le sommet du manteau
supérieur comme on pourrait le penser au premier abord, mais par un manteau plus
profond (au moins 100 km).

La durée de ce stade est de I’ordre de 10 a 15 Ma.

Le role des points chauds a I’origine du rifting est encore discuté. Qu’ils soient ou
non le moteur initial de la divergence lithosphérique, ils provoquent un affaiblisse-
ment considérable de la lithosphere continentale, le manteau lithosphérique étant
fortement aminci par le transfert de chaleur (d’ou les grands bombements associés
aux points chauds). Cet affaiblissement localise ultérieurement le rifting et la rupture
continentale, avec souvent plusieurs rifts divergents (point triple).
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4.4.2 Stade du début de I'accrétion océanique

Si I’étirement continue, la crolite continentale, de plus en plus amincie, est injectée
de produits basiques issus du manteau supérieur, proche de la surface, cette fois,
appartenant a la lignée tholéitique. Ainsi se forme une crofite de type océanique dans
I’axe du rift. A ce stade, la mer envahit définitivement le fossé (mer Rouge).

Ce stade est enregistré dans la sédimentation par la discordance post-rift qui
scelle les failles normales du rift précédent. Ces structures du rift, qui deviennent
inactives, constituent alors une marge passive (sans activité sismique), la divergence
lithosphérique se localisant sur 1’axe d’accrétion, ot la lithosphere est extrémement
mince, plutdt que dans la marge ou la lithosphere reste nettement plus épaisse.

4.4.3 Stade de I'expansion océanique

Si le processus persiste, la fissure crustale s’élargit en un golfe océanique, triangu-
laire ou non, ce qui implique une accrétion océanique avec dorsale. A ce stade, les
levres de la fissure sont suffisamment éloignées de I’axe thermique pour se refroidir,
donc s’ affaisser (stade de la subsidence thermique). Ce stade est beaucoup plus long,
de I’ordre de 100 Ma.

La subsidence tectonique initiale (syn-rift), comme la subsidence thermique, libérent
un espace considérable ol peuvent s’accumuler les sédiments.

Le golfe océanique peut devenir ensuite un océan entre ses marges continentales.

La figure 4.20 suppose un écartement et des structures symétriques des deux
marges opposées. En fait, ces dernieres ne présentent que rarement cette symétrie, tant
pour ce qui est de leur structure que de leur évolution. Par ailleurs, la géophysique a
montré que, dans quelques cas, la remontée du Moho et la zone d’amincissement

dorsale subsidence thermique

Y manteau Iiihosphérique
GOLFE OCEANIQUE asthénosphere

Fig. 4.20 Evolution d’un rift vers un golfe océanique.
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maximum de la crofite ne coincidaient pas. Enfin des forages sous-marins ont révélé
que, méme au sein d’'une marge passive, le manteau pouvait affleurer directement
sous les sédiments, ce qui indique un étirement irrégulier et discontinu.

On peut évidemment penser que de telles dispositions sont le résultat du hasard,
la rupture de la crofite continentale ne se produisant pas forcément dans 1’axe de
symétrie du systeme en distension. La fragmentation des blocs peut également faire
intervenir I’héritage des structures antérieures. Mais il est plus probable qu’un autre
mécanisme intervienne, a savoir que 1’étirement déclenchant le rifting soit lui-méme
un processus dissymétrique.

Pour les mécaniciens, ces évolutions symétriques ou dissymétriques correspon-
dent en fait a deux processus différents, le cisaillement pur et le cisaillement simple
(fig. 4.21). Le premier se fait par étirement homogene des couches, le deuxieme par
basculement, rotation et étirement des blocs juxtaposés au-dessus d’une faille dite
« de détachement » que nous allons définir.

P NN s

ASTHENOSPHERE

Cisaillement pur

Cisaillement simple

Fig. 4.21 Distension symétrique ou dissymétrique en fonction du type de cisaillement
de la croGte (inspiré de Jolivet, 1995).
A. Cas intermédiaire.

Le modele de Wernicke (cf. Nature, 291, 1898) (fig. 4.22A) utilise en effet, pour
cet étirement dissymétrique, une zone de cisaillement a faible pendage, dite faille de
détachement (7 a 15°) traversant toute la lithopshere!. L amincissement résulterait
du glissement de I’un des deux compartiments sur cette faille, glissement entrainant

1. Ce modele n’a pas été congu, a I’origine, pour expliquer les marges continentales dissymétriques,
mais la structure des Basin and Ranges de 1I’Ouest américain
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Fig. 4.22 A. Modéle de Wernicke pour la distension dissymétrique des marges continentales
(x : axe de la remontée asthénosphérique, Y : axe du rift).
B. Modeéle de Lister et al.,

son éloignement. La figure 4.22A montre qu’on obtient en effet un décalage impor-
tant entre la zone d’amincissement maximum de la lithosphere (X) et celle de la
crotite (Y). Par ailleurs, la disposition des blocs sur les marges A et B n’est pas
symétrique. Dans le compartiment A, les blocs basculés reposent sur le manteau,
dans le compartiment B sur des zones profondes de la crofite continentale.

Ce modele permet aussi d’obtenir une « dénudation tectonique » du manteau supé-
rieur dans 1’axe du rift avant le début de 1’accrétion océanique, ainsi qu’un dome
thermique, donc le soulévement d’une des bordures seulement (et méme, éventuel-
lement, apparition d’un rift subsidiaire excentré par rapport au premier sur cette marge
bombée). Il explique enfin la répartition dissymétrique du volcanisme sur les marges
du rift primitif.

Un modele dérivé du précédent (Lister et al., 1986) propose que la faille de détache-
ment ne traverserait pas la totalité de 1’asthénosphere mais seulement la crodite jusqu’a
sa base, litée, dans laquelle elle passerait a I’horizontale et se perdrait (fig. 4.22B).

Lorigine de ces failles de détachement tres plates s’explique probablement par la
structure litée de la crolte inférieure et la modification progressive de sa composition
minéralogique. Il en résulte que les milieux superposés ne réagissent pas de la méme
facon a une distension, si bien que des différences de comportement se manifestent
de part et d’autre de plans de cisaillement horizontaux ou peu inclinés.



Chapitre 5

Les marges continentales
convergentes
et les arcs insulaires dériveés

Ces marges sont situées a la verticale d’une zone de subduction! et montrent, de ce
fait, une activité sismique et volcanique chronique (marges « actives »), cette derniere
exprimée par I’existence d’un arc volcanique (ou magmatique).

Nous verrons toutefois que cette proposition doit étre nuancée car il existe des
marges actives sans volcanisme : elles sont associées a des zones de subduction a
faible pendage. Ces marges montrent également un régime tectonique compressif.
Nous en reparlerons donc a propos des chaines de subduction.

Les marges actives sont soumises a d’incessantes actions tectoniques car elles cons-
tituent des limites de plaques. Certaines sont caractérisées par un régime compressif
dominant, d’autres par un régime distensif dominant pouvant aboutir a I’émiette-
ment de la marge qui passe alors a un arc insulaire séparé du continent par un bassin
arriere-arc, voire une mer marginale, a crolite océanique (voir p. 141). 1l y aura
donc deux types de marges actives, celles bordant effectivement un continent, d’une
part, et les arcs insulaires a substrat de crofite continentale, d’autre part.

Les deux cotés, E et W, du Pacifique illustrent bien cette distinction. La raison d’une
opposition aussi nette est 1’ancienneté, c’est-a-dire le poids de la crotite océanique
impliquée. En effet, du c6té est-asiatique, on a affaire avec une crofite ancienne

1. Dite parfois « plan de Bénioff ou de Wadati-Benioff ».
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(jurassique supérieur-crétacée), dense, s’enfongant facilement, tandis que, du c6té
américain, on a des croites récentes (tertiaires), plus 1égeres.

Que I'on ait une véritable marge continentale ou une guirlande insulaire, on
trouve toujours deux éléments fondamentaux, une fosse sous-marine (« trench » des
auteurs anglo-saxons), point de départ de la zone de subduction, et un arc volca-
nique. Ces deux éléments sont parfois séparés par un prisme d’accrétion (= arc sédi-
mentaire) et un bassin avant-arc. En arriere de 1’arc volcanique, les structures
observables dépendent du régime distensif (ou compressif) auquel est soumise la
marge en question (fig. 5.1).

5.1 DONNEES GEOPHYSIQUES SUR LES MARGES ACTIVES

Données sismiques

Elles concernent surtout la zone de subduction, jalonnée de séismes parfois jusque
vers 700 km de profondeur. On peut ainsi constater que 1’inclinaison de ces surfaces
est treés variable, parfois tres faible (et dans ce cas le volcanisme disparait), parfois
méme coudée (peu inclinée d’abord puis forte).

Les mécanismes au foyer montrent un régime compressif au niveau du prisme
d’accrétion, distensif au-dela, au sein de la lithosphere descendante. Ils peuvent
cependant étre compressifs au contact méme des deux lithospheres en jeu.

Données gravimétriques

Il existe une forte anomalie a [’air libre négative sur la fosse océanique et 1’arc
sédimentaire (quand il existe), anomalie évidemment liée a I’épaisseur des sédi-
ments et a la subduction qui éloigne de la surface le matériel dense du manteau
océanique.

Quand la subduction cesse, I’isostasie fait donc émerger la ride sédimentaire,
«découplant » (c’est-a-dire désolidarisant) celle-ci de 1’arc volcanique le long d’un
faisceau d’accidents.

Il existe une anomalie gravimétrique positive sur 1’arc volcanique, liée a la
présence des réservoirs granodioritiques. Si la subduction cesse, 1’arc volcanique
s’affaissera.

Ainsi une marge active est-elle une région soumise a de forts déséquilibres
isostasiques tant que dure la subduction. Le ralentissement ou 1’arrét de celle-ci
implique des mouvements verticaux importants.

Données géothermiques

Il existe un flux thermique faible sur I’arc sédimentaire, élevé sur I’arc volcanique.
Le premier est dii a la présence, sous le prisme, d’une lithosphere océanique froide,
le second est évidemment 1i¢ a la montée des masses magmatiques.
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Fig. 5.1 Coupe théorique d'une marge active.
En haut, en régime de distension (marge de type est-asiatique). Coupe inspirée de
I'arc indonésien.

Au milieu et en bas, en régime de compression (marge de type ouest-américain). Coupes
inspirées des Andes du Sud Pérou-Chili-Bolivie (B) et du Pérou central-Bolivie (C).
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5.2 LA FOSSE DE SUBDUCTION

Etroite et allongée, elle offre les plus grandes profondeurs océaniques connues,
supérieures a 10 000 m.

Sa pente externe (c6té océan)

Elle est douce (2 a 5°), mais dessine par flexion de la lithosphere, une sorte de vous-
sure qui la raccorde a la plaine abyssale voisine (pour son explication, voir p. 8),
voussure accidentée de failles de distension pouvant faire apparaitre la crofite
océanique sous une couche plus ou moins épaisse de sédiments abyssaux. Ces failles
ont été observées en de nombreux points (Japon, Pérou-Chili, Amérique centrale,
Puerto-Rico, Timor, etc.). Elles peuvent aussi manquer (Aléoutiennes E) mais, dans
ce cas, on observe la présence d’un trés gros prisme d’accrétion.

En dehors des escarpements produits par ces failles normales, la pente externe de
la fosse peut étre accidentée, comme n’importe quel espace de croiite océanique, par
des reliefs variés tels que des volcans sous-marins isolés, parfois méme une dorsale,
active ou non.

Ces reliefs seront, soit totalement engloutis dans la zone de subduction, soit déca-
pités, la partie ainsi isolée étant alors incorporée aux structures de la pente interne de
la fosse (prisme d’accrétion). De toute fagon, 1’absorption de ces reliefs crée des
perturbations de la morphologie de cette pente. Un exemple classique se situe dans
la fosse du Japon, pres de son passage a celle des Kouriles (fig. 5.2).

Le fond de la fosse

C’est la que la crolite océanique, plus ou moins revétue de sédiments, vient
s’engloutir dans la zone de subduction. Ce fond est plat, le plus souvent vide, parfois
rempli de turbidites sur une épaisseur variable.

Dans la fosse du Guatemala, on a pu mesurer la pression des fluides interstitiels
dans la surface de subduction, sous la fosse. Les chiffres obtenus (40 kg/cm?) sont
du méme ordre que ceux de la pression lithostatique.

Pour le prisme de la Barbade, les fluides sont chauds (80 a 120°). IIs s’échappent
en formant des volcans de boue associés a une activité biologique intense.

La pente interne (c6té continent)

Son exploration a permis de voir que deux cas peuvent se présenter :

La pente en question est la bordure du substrat de [’arc volcanique, c’est-a-dire
de la crofite continentale avec ses structures anciennes. C’est le cas de la fosse
d’Amérique centrale au large du Guatemala. L’existence de failles en distension y
est a peu pres générale. De telles marges actives sont dites extensives (fig. 5.2). Les
sédiments apportés a la fosse sont totalement engloutis avec la lithosphere océa-
nique plongeante.
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FOSSE DES KOURILES

PLAQUE PACIFIQUE

A/ volcan Kashima

Fig. 5.2 Fosse océanique du Japon (d'apres Cadet, 1987, simplifié).
Observer surtout les failles de distension affectant la crolte océanique aux abords
de la fosse.

Cette crolite supporte aussi quelques volcans sous-marins dont le volcan Kashima, au
premier plan, fendu en deux parties par les failles en question et dont la moitié W
s'enfonce peu a peu dans la zone de subduction.

La pente interne de la fosse montre un empilement complexe de lames faites de
sédiments abyssaux d’origine océanique, avec méme un peu de matériel crustal
océanique, le tout recouvert par une pellicule de sédiments piégés dans les irrégula-
rités de la pente. Ici, donc, les matériaux apportés par la lithosphere océanique plon-
geante ne s’enfoncent pas dans la zone de subduction, du moins pas en totalité, et
sont empilés en lames successives sous les apports plus anciens. De telles marges
sont dites compressives (Java, Aléoutiennes). L’édifice en question est un prisme
d’accrétion tectonique, tout a fait analogue a celui décrit pour I’ile de la Barbade
dans un contexte d’arc intra-océanique.

5.3 LE PRISME D'ACCRETION (ARC SEDIMENTAIRE)

Quand il existe, ce qui est le cas dans 56 % des marges actives, il se développe entre
la fosse et I’arc volcanique. La ou sa structure est connue, elle montre des plis et des
écailles chevauchantes, a vergence océanique (fig. 5.3, 5.4). Mais cette disposition est
souvent masquée, sous la mer, par les glissements superficiels ou les coulées boueuses.
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Fig. 5.3 Une marge active semi-immergée : la péninsule d'Alaska
(adapté de Dickinson et Seely, 1979).
AV. arc volcanique (les principaux volcans sont indiqués)
B. bassin frontal (« fore-arc basin »)
AS2. prisme d'accrétion mésozoique
AS3. prisme d'accrétion tertiaire.

v

Fig. 5.4 Coupe de la fosse centre-américaine au SE d'Acapulco
(d'apres Casey Moore et al., 1982, simplifié).

Le prisme néogeéne est fait de sédiments sablo-argileux d’eau profonde. Il se met en
place contre une marge continentale tronquée. Compte tenu de son age, de son
volume et de I'épaisseur moyenne des sédiments océaniques apportés a la fosse, on
estime qu’un tiers des sédiments s’enfonce dans la zone de subduction S et ne parti-
cipe pas a la formation du prisme.

Le secteur A, sans réflecteurs, parait étre une zone de découplage tectonique entre
prisme et croGte continentale. Les numéros sont ceux des forages sous-marins.
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Au point de vue sédimentologique, ces prismes se caractérisent surtout par la
présence de « mélanges » dus a I’action conjuguée d’une bréchification tectonique et
d’une désorganisation des sédiments par glissement sous-marin. Pour beaucoup de
géologues européens, ces mélanges ne seraient que des olistostromes plus ou moins
tectonisés.

On y voit, cOte a cote, des ophiolites (basaltes, gabbros, ultramafites) c’est-a-dire
des copeaux de croflite océanique, des basaltes alcalins provenant du volcanisme
sous-océanique banal, des sédiments océaniques (radiolarites, argiles brunes, carbo-
nates pélagiques) et des sédiments venant de 1’arc volcanique (turbidites, sédiments
volcano-détritiques ou grauwackes, calcaires récifaux, etc.).

Ce qui est surtout important, c’est I’intrication de tous ces facies, qui contraste
avec I’organisation réguliere des séries du bassin frontal sus-jacent quand il existe.

Certains auteurs (Scholl et al., 1977) ont cependant estimé que ce processus de
formation du prisme d’accrétion par «offscraping » avait été trop systématiquement
appliqué a tous les cas et que ces prismes pourraient tre aussi le résultat du plisse-
ment tectonique banal des séries sédimentaires déposées sur la marge continentale
plus ou moins amincie. Les sédiments océaniques seraient, quant a eux, presque

MARGE EN ACCRETION, Prisme étroit (largeur 5-40 km)
16 000 Km

MARGE EN ACCRETION, Prisme large (largeur > 40 km)
8 000 Km

MARGE EN EROSION, Prisme (0 & < 5 km en largeur)
19 000 Km

[] Sédiments d’avant-arc Il Croite océanique

[ Sédiments du bassin océanique

[1 Prisme d’accrétion Butoir (continent, arc)

Fig. 5.5 Différents types de marges (d'aprés Von Huene et Scholl, 1991,
Rev. Geophys. 29, 279-316).
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entierement absorbés dans la zone de subduction (ce qui est obligatoire : en effet, un
«offscraping » total, appliqué pendant 100 Ma, a une crolite océanique portant une
tranche de sédiments de quelques centaines de metres d’épaisseur, aurait donné des
prismes d’un volume énorme que I’on n’observe évidemment pas).

Ces auteurs estiment qu’on a surestimé le volume et la proportion des sédiments
océaniques entrant dans la composition des prismes d’accrétion.

L« accrétion tectonique » correspond a un écaillage qui enléve du matériel a la
surface de la plaque plongeante pour I’« accréter » a la base du prisme et épaissir
ainsi la plaque chevauchante. Au contraire, I’érosion tectonique écaille la base du
prisme chevauchant, amincissant la plaque chevauchante (qui s’approfondit en
surface) et accrétant le matériel a la plaque plongeante.

Le fait que 44 % des marges actives soient dépourvues de prisme d’accrétion a
conduit les auteurs a séparer les marges a accrétion tectonique des marges a érosion
tectonique (fig. 5.5, 5.6). Toutefois, cette érosion est un phénomene quasi général,
comme on vient de le voir, si bien que la nature de la marge résulte en fait de son
efficacité. On peut donc distinguer les marges a prisme typique ou un grand volume
de matériel est accrété, les marges a petit prisme ou I’essentiel du matériel est

subduit et les marges sans accrétion ol tout est subduit (fig. 5.5 et 5.6).

_/\  Marge en érosion A Marge avec prisme d'accrétion
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Fig. 5.6 Nature des marges convergentes (Pacifique, océan Indien oriental et Caraibes).
Cette projection ne permet pas de représenter les marges méditerranéennes (Egée,
Calabre) non plus que le Makran et les Sandwich du Sud (d'aprés Von Huene &
Scholl, 1991, Rev. Geophys., 29, 279-316).
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Les facteurs qui déterminent le caractere érosif ou non de la marge paraissent €tre
la vitesse de convergence (vitesse plus faible pour les marges en accrétion), le
volume de matériel arrivant a la fosse (un fort apport de sédiments sous-compactés
favorise la formation d’un prisme), la présence d’aspérités (entrainant 1’érosion du
bas de la plaque supérieure), I’abondance des fluides (entrainant une fracturation
hydraulique de la plaque supérieure).

Au point de vue morphologique, le prisme d’accrétion peut apparaitre soit comme
un simple ressaut au flanc de 1’arc volcanique, soit comme une ride sous-marine
franche, parfois émergée. On parle alors d’arc sédimentaire.

C’est le cas des iles Mentawei, face a Sumatra, de la branche orientale des
Célebes (fig. 5.7), de la presqu’ile de Kenai avec 1’ile Kodiak, dans les Aléoutiennes
orientales (fig. 5.3). Rappelons aussi I’arc de la Barbade (fig. 1.15, 1.16).

Des équivalents de prismes d’accrétion fossiles s’observent dans 1’ile de Taiwan
(voir p. 220), le Makran (Iran méridional, p. 208, fig. 10.12 p. 231), les écailles sud
d’Hispaniola dans les Grandes Antilles.

5.4 L'ARCVOLCANIQUE

11 est parfois dit aussi arc magmatique car il existe en profondeur des plutons surtout
granodioritiques que I’on voit affleurer dans les arcs anciens, plissés, soulevés et
érodés.

Comme on I’a dit, I’arc volcanique est I'un des deux éléments morphologiques
essentiels des marges actives. Depuis longtemps on a décrit la «ceinture de feu» du
Pacifique (Nouvelle-Zélande !, Philippines, Japon, Kouriles, Aléoutiennes, Cordilleres
pacifiques nord-américaines, Amérique centrale, Andes, Péninsule antarctique). Mais
I’arc des Petites Antilles ou des iles Sandwich du sud dans 1’ Atlantique, celui de
I’Indonésie (Sumatra, Java, Bali, Flores, Célebes W) dans 1’océan Indien, sont des
exemples aussi typiques.

Les arcs volcaniques peuvent se présenter de trois facons :

— les arcs situés sur une marge continentale proprement dite, c’est-a-dire ceux qui
s’installent sur la bordure émergée d’un continent (Andes);

— les arcs insulaires a substrat continental, séparés du continent voisin par une mer
marginale (Japon, Nouvelle-Zélande);

— les arcs intermédiaires entre les deux types précédents, c’est-a-dire ceux des
péninsules continentales actives émergées (Kamtchatka, Aléoutiennes orientales
et Alaska W) ou ceux d’une véritable bordure continentale mais immergée
(Indonésie).

1. Les iles Tonga-Kermadec et les archipels ouest-mélanésiens font également partie de cette
«ceinture de feu » sur le plan géographique, mais représentent des arcs intra-océaniques et non le
terme ultime de I’évolution d’une marge continentale.
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Fig. 5.7 Larcinsulaire des Célébes et son cadre indonésien.
AS. arc sédimentaire, AV. arc volcanique.

Ces trois types ont en commun un substrat de roches continentales, parfois aminci
(crofite de type «intermédiaire »). C’est ce qui les distingue des arcs volcaniques intra-
océaniques, pourtant liés a une subduction mais o aucune lithosphere continentale
n’intervient.

Les arcs de marge active sont relativement étroits (largeur inférieure a 50 km pour
la moitié d’entre eux). Le volcanisme n’y apparait qu’a une certaine distance de la
fosse, jamais inférieure a 100 km car il faut, pour le déclencher, que la lithosphere
descendante atteigne une certaine profondeur (100 a 150 km 1a ot sa profondeur a
pu étre déterminée par les études sismiques, fig. 5.8).

Pour un pendage de 45°, la longueur subductée doit donc étre de 140 km. Compte
tenu de la vitesse de subduction (5 a 10 cm/an), il faut 1,5 & 3 Ma pour que le volcanisme
apparaisse apres la mise en route d’un processus de subduction.
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Fig. 5.8 Profondeur de la surface de subduction sous les arcs volcaniques
de quelques marges actives (d’aprés Maury, 1984).

Le probléme inverse, c’est-a-dire le temps qui s’écoule entre I’arrét de ce dernier
et celui du volcanisme est mal résolu, faute, en général, de pouvoir préciser le
moment de cet arrét ou le temps pendant lequel des morceaux de lithosphere
subductée peuvent subsister au sein du manteau. On a avancé des chiffres de 1’ordre
de 5 Ma, mais peut-étre sont-ils beaucoup plus élevés dans quelques cas treés particu-
liers — et d’ailleurs fort discutés — comme celui des Cascadia Mountains aux
Etats-Unis. Bien que située sur une marge continentale globalement active, cette
région volcanique n’est cependant pas en bordure d’une fosse et aucune zone de
subduction n’est repérable, sismiquement parlant, a sa verticale. Toute subduction
semble y avoir cessé depuis une vingtaine de millions d’années.

La difficulté de résoudre ce probleme est due aussi a ce que les marges actives de
bordure de continent sont soumises a une alternance de périodes de distension et de
périodes de compression. Lors de ces dernieres, la crofite est épaissie et le volca-
nisme « orogénique » correspondant n’est pas facile a séparer de celui de la subduc-
tion antérieure.

5.4.1 Le volcanisme

Les laves de ces arcs sont, en regle générale, saturées ou sursaturées en silice et
varient depuis des basaltes (surtout fréquents dans les arcs intraoc€aniques) jusqu’a
des rhyolites par I'intermédiaire d’andésites et de dacites. Suivant la proportion de
Si0, et de K,O, on peut distinguer quatre types de séries volcaniques passant
progressivement les unes aux autres :

— les «tholéites d’arc », peu potassiques;
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— les séries calco-alcalines (basaltes calco-alcalins, andésites et dacites);

— les séries calco-alcalines potassiques dont les termes dacitiques, les plus fréquents,
sont appelés latites;

— les séries shoshonitiques, dont les termes les plus acides sont les liparites.

D’une facon générale, la richesse en Ca et alumine, la pauvreté en Ti sont typiques
de ces séries d’arc.

Ces différents types de laves peuvent coexister et, dans ce cas, on observe géné-
ralement une certaine zonation, en ce sens que la teneur en K semble augmenter au
fur et 2 mesure que ’on s’éloigne de la fosse. L’explication n’est pas encore tres
claire. On a pensé a une contamination croissante des magmas liée a un trajet de
plus en plus long dans la lithosphere ou bien a la diminution progressive du taux de
fusion partielle en raison de la déshydratation de plus en plus marquée de la plaque
plongeante.

La nature du manteau sus-jacent a la zone de subduction semble jouer un rdle
prépondérant dans les caractéristiques géochimiques des laves. De plus, I’influence
de la crolite sus-jacente a la surface de subduction, c¢’est-a-dire le substratum de I’arc
volcanique, parait évidente en ce sens que plus la crofite continentale est épaisse plus
les laves émises sont riches en Si et K. Les arcs insulaires donnent des andésites et des
dacites et les arcs de marge continentale proprement dite montrent des rhyolites
(al’origine desquelles peuvent intervenir des phénomenes d’anatexie de la crofite
continentale épaissie) (fig. 5.9).

Si cette liaison est évidente, la raison en est discutée. Il peut y avoir contamination des
magmas par la crofite continentale ou bien celle-ci, plus épaisse, permettrait simplement

CONTEXTES R
ARCS INSULAIRES MARGES
TYPES sur croltes sur crolites sur fragments | sur péninsules CONTINENTALES
DE SERIES océaniques intermédiaires | continentaux continentales ACTIVES

THOLEIITIQUES —_
D'ARC

CALCO-ALCALINES

CALCO-ALCALINES
POTASSIQUES

SHOSHONITIQUES

ANATECTIQUES
(RHYOLITIQUES)

Fig. 5.9 Répartitiion des séries volcaniques dans les marges actives et les arcs insulaires
(d’apres Maury, 1984).
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I’établissement plus facile de réservoirs magmatiques ou la différenciation de magmas
acides devient possible.

Les volcans d’arc ont des styles éruptifs extrémement variés mais, en raison de la
richesse en fluides des magmas, la plupart des éruptions sont de type péléen a
explosif. C’est parmi eux que se trouvent les volcans les plus dangereux : Montagne
Pelée (Martinique), Mt Saint Helens (Cascade Range), Mérapi (Indonésie), Krakatoa
(Indonésie), Santorin (mer Egée), etc. Les produits émis sont surtout des pyroclastites
allant des produits stromboliens aux ignimbrites.

5.4.2 Geneése des magmas

Elle est discutée, mais toutes les hypotheses doivent se plier aux contraintes suivantes :

— 1. La profondeur de formation est de I’ordre de 100 km au moins, soit 30 Kbar.

— 2. Le liquide magmatique ne peut provenir que des péridotites du manteau et des
produits basiques d’une crofite océanique métamorphisée (éclogites).

— 3.1l faut de I’eau dans la zone de fusion partielle pour pouvoir faire fondre des
matériaux péridotitiques ou éclogitiques sous 30 Kbar de pression et a des tempé-
ratures de I’ordre de 1 000 a 1 100 °C, températures compatibles avec le flux de
chaleur observé dans les zones de subduction.

Des lors, un certain consensus s’est établi pour privilégier le processus suivant
(fig. 5.10) :

— 1. La crofite océanique subductée subit un métamorphisme qui I’ameéne dans le
facies des amphibolites puis celui des éclogites, cette derniere transformation
s’accompagnant d’une déshydratation. Il y a donc libération d’un fluide aqueux
qui, a haute pression, doit transporter une certaine quantité de silice et de quel-
ques autres éléments.

— 2. Ce fluide passe dans le manteau sus-jacent a la lithospheére descendante et y
provoque la fusion partielle des péridotites, ce qui donne un liquide basique rela-
tivement hydraté, basaltique ou andésitique, peut-&tre méme des liquides acides.
Tous remontent au sein du manteau puis de la crofite sus-jacente.

— 3. Au cours de cette montée, ils subissent des modifications pouvant avoir trois
causes : des interactions avec I’encaissant (assimilation, transfert de fluides et des
éléments transportés), surtout quand cet encaissant est continental, des différen-
ciations par cristallisation fractionnée dans des réservoirs magmatiques, des mélanges
éventuels avec d’autres magmas, soit profonds, soit superficiels (anatexie de la
crolite continentale). Ces magmas anatectiques sialiques doivent certainement
arriver aussi en surface indépendamment des précédents en donnant naissance
a des rhyolites ignimbritiques.

Au terme de cette évolution complexe, les magmas sont stockés dans des réser-
voirs superficiels ou ils alimentent les volcans par le jeu des failles qui s’ouvrent ou
se ferment suivant le contexte orogénique. Ils peuvent aussi se figer en profondeur
sous forme de massifs plus ou moins bien circonscrits.
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Fig. 5.10 Schéma de I'évolution des magmas calco-alcalins dans les zones de subduction
(d'aprés Maury, 1984).
A. Par apport d’eau, fusion partielle du manteau sus-jacent a la lithosphére en subduction.
B. Remontée diapirique du magma dans le manteau, pouvant s'accompagner de diffé-
renciations et d'interactions magma-manteau.
C. Arrivée du magma dans la crolte; séjour et différenciation dans des réservoirs
magmatiques; interactions possibles crolte-magma.

L utilisation des marqueurs géochimiques (isotopes cosmogéniques en particulier)
a permis de montrer que les éléments subduits participent également a la genese de
ces magmas, confirmant ainsi une hypothese formulée par Westercamp (1988) pour
expliquer certaines particularités du magmatisme antillais.

5.4.3 Structure tectonique de I'arc volcanique

Elle reflete le fait que les marges actives sont soumises a un régime tantot distensif,
tantdt compressif. On y trouvera donc :
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— soit des structures de distension, telles que bassins sédimentaires, fossés d’effon-
drement sous-marins ou lacustres, remplis de sédiments a dominante volcano-
détritique!;

— soit des structures de compression sous forme de plis et de failles chevauchantes.
Nous y reviendrons a propos des « chaines de subduction », p. 187.

5.5 LE BASSIN AVANT-ARC OU FRONTAL
(= FORE-ARC BASIN)

Il correspond a I’espace sous-marin en creux situé entre 1’arc volcanique et I’arc
sédimentaire quand ce dernier est suffisamment saillant. Il est en général difficile de
connaitre la nature de la crofite sous-jacente a ce bassin en raison de la couverture
sédimentaire. Les rares indications dont nous disposons montrent tantdt une crofite
continentale amincie (donc une croite de type «intermédiaire »), tantdt une crofite
océanique, ce qui impliquerait alors que la zone de subduction se soit installée au
sein de cette croflite océanique, a une certaine distance de la marge continentale.

La morphologie de ces bassins est tres variable suivant la quantité de sédiments
qu’ils recoivent et la saillie de 1’arc sédimentaire. Les principales dispositions sont
les suivantes (fig. 5.11) :

1. L’arc sédimentaire est peu saillant, reste a grande profondeur et regoit peu de sédi-
ments. Il forme donc une sorte de terrasse sous forte épaisseur d’eau au pied de I’arc
volcanique («terraced fore-arc »). Exemple : arc des Aléoutiennes ouest, arc de Luzon
(Philippines), arc de Kermadec dans le cas des arcs intra-océaniques (fig. 5.11A).

2. L’arc sédimentaire est plus saillant et arrive presqu’a la surface. Mais, suivant
le volume de I’apport sédimentaire :

— le bassin se remplit a peine, restant donc en creux, sous une forte épaisseur d’eau.
Exemple : le bassin entre Sumatra et les Tles Mentawei, bassin des Petites Antilles
entre la Barbade et St-Vincent-Grenade pour un arc intraocéanique (fig. 5.11B);

— le bassin se remplit presque complétement, si bien que sa surface forme une sorte
de plateau continental séparant 1’arc volcanique de I’arc sédimentaire, ce dernier
pouvant rester visible par une mince aréte ou étre totalement masqué par la sédi-
mentation du bassin frontal («shelved fore-arc »). Exemple : plateau sous-marin
séparant la fosse centre-américaine du Guatemala-Nicaragua (fig. 5.11C).

Il ne faut pas confondre une telle disposition avec les véritables plateaux conti-
nentaux plus ou moins faillés qui prolongent parfois le substrat de 1’arc volcanique
sous la mer (exemple : cote nord-péruvienne, fig. 5.11D).

3. L’arc sédimentaire émerge largement. Le bassin frontal forme alors un détroit
ou une anse de profondeur variable («ridged fore-arc »). Exemple : baie de Cook

1. Ou greywackes des auteurs anglo-saxons.
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Fig. 5.11 Différents types de bassins frontaux d'arc volcanique (AV)
(inspiré de Dickinson et Seely, 1979).

A. Arc sédimentaire peu saillant, bassin frontal profond et peu subsident (arc des
Aléoutiennes W., de Luzon, de Kermadec).

B. Arc sédimentaire arrivant a la surface mais bassin peu rempli, donc en eau
profonde (bassin entre Sumatra et les fles Mentawei, entre la Barbade et St-Vincent
dans les Petites Antilles).

C. Arc sédimentaire arrivant en surface et bassin pratiquement comblé, donnant un
faux plateau continental (plateau sous-marin au large du Guatemala et du Nicaragua).
D. Plateau continental sans bassin frontal, avec lequel on pourrait confondre le
type C (Pérou).

E. Arc sédimentaire largement émergé, bassin frontal peu profond (baie de Cook =
Cook Inlet, Alaska).

La nature de la croGte sous-jacente au bassin frontal n‘est en général pas connue.

entre ’extrémité E des Aléoutiennes et la péninsule de Kenai puis I'Tle de Kodiak
(fig. 5.11E).

Le remplissage sédimentaire des bassins frontaux est surtout fait de produits
détritiques, parfois turbiditiques, provenant de I’arc volcanique ou de son subs-
tratum granito-gneissique, parfois de l’arc sédimentaire s’il est suffisamment
saillant. La connaissance de leur existence s’appuie sur les quelques forages qui y
ont été effectués mais surtout sur 1’étude des bassins frontaux fossiles émergés. La
baie de Cook, a I’extrémité E des Aléoutiennes (arc volcanique) est un bon exemple
car une partie du bassin est émergée dans le N de la péninsule de Kenai. On a la des
sédiments détritiques et volcanodétritiques allant des facies abyssaux au Mésozoique
jusqu’a des facies de faible profondeur au Néogene.
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L arc sédimentaire peut méme étre presque completement émergé comme au Makran
(Sud de I’Iran et Pakistan) (fig. 10.12, p. 231).

5.6 LES STRUCTURES SITUEES EN ARRIERE DE L'ARC
VOLCANIQUE

Elles dépendent du régime auquel est soumis la marge :

Dans les marges en compression de type Ouest-américain, il n’y a plus de
bassin arriere-arc, mais un ensemble de chaines plissées de type intracontinental,
venues s’accoler a I’arc volcanique, lui-méme plissé. Certaines de ces chaines résul-
tent du plissement d’un bassin sédimentaire (chaines sudandines du Pérou, par
exemple). Il est donc probable que de telles marges aient connu des stades d’évolu-
tion a distension dominante.

Cette question sera reprise a propos des chaines de subduction.

Dans les marges en distension de type Est-asiatique, vient un nouveau bassin
sédimentaire, dit bassin arriere-arc (« back-arc basin »). 1l peut montrer des stades
d’évolution variés, si bien que les structures de ce type feront 1’objet du chapitre suivant.
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Chapitre 6

Les bassins arriere-arc

Ces bassins présentent la particularité d’étre associ€s a une marge continentale
convergente. Ils constituent un domaine subsident situé a I’arriere de 1’arc magma-
tique. Leur évolution peut aller jusqu’a I’apparition de lithosphere océanique,
entourée de marges passives. Dans ce cas, on parle de « mers marginales » ou de
« bassins marginaux ». Un certain nombre d’exemples se situent dans le domaine
méditerranéen et européen (fig. 6.1).

6.1 BASSINS ARRIERE-ARC SUR CROUTE CONTINENTALE
AMINCIE (fig. 6.2 et 6.3)

Le bassin Pannonique est un exemple de ce type de bassin, situé a I’intérieur de
I’arc de Carpates (plaine hongroise, fig. 6.2). Il est li€ a un arc volcanique néogene,
actuellement inactif, si bien qu’il peut étre considéré comme un bassin arriere-arc
fossile qui a évolué ultérieurement en bassin molassique d’arriere-chaine.

D’un diametre d’environ 400 km, il est constitué d’une série de dépressions coales-
centes (bassins intracarpatiques) qui se développent a partir du Burdigalien (vers
19 Ma), et au cours du Miocene, pendant la période ou I’arc des Carpates acquiert sa
structure et sa forme actuelles. Il y a donc une relation entre la compression active a
la périphérie de I’arc et la distension régnant a I’intérieur de celui-ci.

Tous les bassins intracarpatiques présentent une évolution assez semblable, avec
un léger décalage dans le temps, les plus orientaux étant un peu plus jeunes.

Un premier épisode de subsidence se traduit par un enfoncement rapide du Burdi-
galien au Serravallien moyen (19-13 Ma). Les dépdts d’abord clastiques et continentaux
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Fig. 6.2 Les bassins intérieurs de I'arc des Carpates.
Modifié d'apres Van Balen et al., 1999.
D. bassin du Danube, P. bassin pannonique, TC. bassin transcarpatique, TR. Bassin de
Transylvanie, V. bassin de Vienne.
A et B traces des coupes de la fig. 6.3.
Les chiffres en gras représentent I’age du volcanisme néogeéne, décroissant globale-
ment vers I'Est. Dans les bassins, les isopaques 2, 4 et 6 km sont représentés.

deviennent franchement marins, puis marins profonds pélagiques (fig. 6.3A). Les
nombreux forages et profils géophysiques, effectués dans cette région pour la recherche
pétroliere, permettent de mettre en évidence la structure en blocs basculés et déta-
chements (fig. 6.3). Cet épisode (subsidence initiale) traduit la réponse immédiate de
la crofite, surépaissie lors de la collision alpine, a une distension. Un étirement
ductile profond entraine une remontée du manteau supérieur et un amincissement de
la lithosphére bien mis en évidence par les données géophysiques (fig. 6.3B).

A partir du Serravallien moyen, le régime de subsidence devient plus lent, et un
remplissage clastique (molasse) se met en place qui finira par combler le bassin
(fig. 6.3A). Les environnements marins disparaissent a la fin du Miocene, et le dernier
remplissage est entierement continental, alimenté par les reliefs de la chaine qui entoure
le bassin. Deux épisodes compressifs, au Tortonien (vers 10 Ma) et au Pliocéne
moyen (3 Ma), provoquent de légeres inversions sur les structures. Au Quaternaire, la
subsidence reprend dans la partie occidentale (pannonique ss) du bassin qui présente
encore une crotite mince et un fort flux géothermique (double de la moyenne normale)
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(fig. 6.3). Le remplissage total demeure cependant assez modeste, de 1 700 a 4 000 m
en moyenne, avec cependant localement des épaisseurs plus fortes (6 000 m) (fig. 6.2).
Cette période correspond a une subsidence thermique, a laquelle s’ajoute I’effet de
la surcharge sédimentaire.

Lhistoire tectonique du bassin est a relier a celle de I’arc carpatique. C’est au cours
du Miocene inférieur-moyen que se mettent en place les nappes de flyschs (flyschs
moldaves) qui constituent les unités externes des Carpates. Cet arc constitue un
prisme d’accrétion consécutif a la subduction vers I’'W d’un fragment océanique
téthysien situé a la marge du bouclier ukrainien. Durant le Miocene, I’arc a migré vers
I’E entrainant une distension arriere-arc. Les Carpates ont donc constitué une marge
active responsable de la mise en place d’un magmatisme calco-alcalin (andésites et
surtout dacites, ici dans la localité qui leur a donné son nom : pays des Daces)
(fig. 6.2). On observe que le volcanisme migre vers I’E en m&me temps que 1’arc.
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Fig. 6.3 Coupes dans le bassin pannonique.
A. Coupe montrant la géométrie du remplissage sédimentaire : série syn-rift en
éventail, série post-rit progradante (simplifié d'aprés Horvath et Tari, 1999) ;
B. Coupe montrant la structure profonde (simplifié d'apres Tari et al., 1999).
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Le bassin pannonique apparait donc comme un bassin d’arriere-arc inachevé, sans
apparition de crolite océanique, et entierement comblé. Le comblement s’explique
aisément dans un tel environnement montagneux.

Le bassin Egéen représente un exemple analogue. Il est situé en arriere de la
subduction hellénique qui se traduit par une tres intense séismicité et qui témoigne
du plongement vers le N de lithosphere océanique (Téthys) appartenant a la plaque
africaine. Le pendage est proche de 45°. Le bassin Egéen est divisé en deux sous-bassins
par I’arc magmatique des Cyclades, représenté entre autres par le volcan de Santorin
et les granites quaternaires de Milos. Le substrat est entierement continental. La
bathymétrie reste modeste, dépassant rarement 1 000 m. La crofite a une épaisseur
moyenne de 25 km, s’amincissant jusqu’a 20 km sous la fosse nord-égéenne et la
mer de Crete. Le flux de chaleur est élevé, en moyenne de I’ordre de 106 mW/m?2,

o

0
3 ¢ cro(te ductile ’
g exhumée

3 Santorin
Fig. 6.4 La mer Egée. ' mer de Creté
Bathymétrie : gris clair : profondeurs ®s (bassin dextension o avantare) f
entre 1000 et 2000 m; gris foncé : %
profondeurs supérieures a 2 000. ?

En noir, les fles de Naxos et Paros
représentent un m.c.c. (metamorphic
core complex) avec remontée de
gneiss de haute température datés
de 25 Ma et un granite d'anatexie
daté de 11 Ma.

FD. faille de détachement.

-~



146 6 e Les bassins arriere-arc

et responsable de I’anatexie qui a affecté la crotite a Paros. Le couple d’iles Naxos-
Paros représente un « metamorphic core complex », émergeant sous un détachement
lui-mé&me responsable du réamincissement qui a affecté, et affecte encore, I’édifice
orogénique hellénique. A I’extérieur de 1’arc, se met en place un volumineux complexe
d’accrétion tectonique, la « ride méditerranéenne ».

La situation actuelle de ce bassin évoque celle qui devait régner dans le domaine
carpatique au début de la formation du bassin pannonique (entre 19 et 13 Ma), avec
toutefois une complication liée ici a I’emboutissage du bassin par la dérive vers 'W
du bloc anatolien (fig. 6.1).

6.2 BASSINS D'ARRIERE-ARC OCEANISES

6.2.1 Le bassin Tyrrhénien au coeur de I'arc de Calabre (fig. 6.5 ¢t 6.6)

Ce bassin marin, de forme triangulaire, est encadré par I’Italie péninsulaire, la Sicile,
la Sardaigne et la Corse. 11 se situe ainsi a 1’arriere de I’arc siculo-calabrais au droit
d’une subduction a fort pendage W du bassin Ionien sous la chaine siculo-calabraise.
Cette subduction est marquée en particulier par de rares séismes profonds (450 km)
et par le volcanisme de 1’arc éolien (iles Eoliennes ou Lipari).

La structure de la mer Tyrrhénienne apparait bien sur la carte bathymétrique (fig. 6.5).
On y observe une succession de reliefs, orientés N-S a N 30, recoupés par des linéa-
ments E-W a N 120. La marge sarde montre une succession de marches d’escalier
effectuant la transition entre le domaine émergé et le bassin profond (fig. 6.5). Les profils
géophysiques et les données géologiques (forages et observations en submersible)
indiquent qu’il s’agit d’une série de blocs basculés de crofite continentale.

La partie profonde du bassin est caractérisée par des plaines abyssales situées a
3 600 m. Elles sont accidentées par des dorsales volcaniques (Magnaghi, Vavilov et
Marsili) qui déterminent deux sous-bassins dénommés Vavilov et Marsili. Le flux de
chaleur est trés important, atteignant localement 145 mW/m2. Des bandes d’anomalies
magnétiques bien exprimées s’observent dans le bassin Vavilov. L’épaisseur de la crofite
est de 'ordre de 10 km. Les forages ODP, ainsi que des observations en submersibles
de la dorsale Vavilov, ont montré que le substratum est constitué par une lithosphere
océanique tres jeune (basaltes et péridotites serpentinisées), agée de 5 a 3 Ma dans le
bassin Vavilov, et de moins de 1,8 Ma dans le bassin Marsili.

L’évolution de la mer Tyrrhénienne s’est effectuée en plusieurs temps. Un premier
épisode d’étirement s’est produit au Miocene supérieur (10 a 5,5 Ma) dans la partie
actuellement haute de la marge sarde (séries syn-rift du Tortonien sup.-Messinien).
Un second épisode (Messinien-Pliocene inférieur) a intéressé la partie profonde de
cette méme marge. Une lithosphere océanique s’est mise en place dans le bassin
Vavilov au cours du Pliocene, puis a la fin du Pliocene dans le bassin Marsili. Ainsi
la zone de distension maximale s’est déplacée dans le temps en direction de I’arc. Ce
déplacement vers 1’arc a parfois été attribué a une accentuation du pendage de la
subduction, explication peu convaincante dans la mesure ot il n’y a pas de variations
importantes des caractéristiques de la lithosphere subduite. Une autre explication est
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Fig. 6.5 Le bassin Tyrrhénien.
En haut: carte bathymétrique, en noir les zones de plaine abyssale (profondeur
supérieure a 3 600 m).
A. Coupe montrant la structure de la marge sarde et le bassin Vavilov (croGte océa-
nigue en noir) ;
B. Coupe montrant la structure profonde.
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Fig. 6.6 Ouverture progressive du bassin Tyrrhénien au Pliocene par retrait de la subduction.

CroGte continentale en pointillé; crolte océanique en noir; V. bassin Vaviloy,
M. bassin Marsili, ASC. Arc siculo-calabrais (d'apres K. Kastens, J. Mascle et al., 1988,
Geol. Soc. America Bull., 100, 1140-1156).

de lier cette migration a un retrait de la subduction en direction de la Méditerranée
orientale (fig. 6.6). Le recul de la plaque subduite qui exerce une forte traction sur la
plaque chevauchante induit sa fracturation et I’ouverture d’un bassin arriere-arc. Des
modélisations physiques (Chemenda, 1993) suggerent I’existence d’un couplage entre
les deux lithospheres, supérieure et subduite, tel que I’enfoncement de cette dernicre
entraine la fracturation de la supérieure et I’ouverture d’un bassin. La présence dans
cette lithosphere d’une zone de fragilité, telle qu’un arc magmatique, aide a la locali-
sation de I’ouverture, entrainant la cessation du fonctionnement de I’arc magmatique qui
devient ainsi un arc rémanent.

6.2.2 Le bassin Liguro-Provencal (fig. 6.7-6.9)

Le bassin est de forme assez complexe. Il est limité au N et au NW par la cote cata-
lane, puis par le golfe du Lion, la cote provencale et la riviera italienne jusqu’au fond
du golfe de Génes (fig. 6.1). Au Sud, il s’étend jusqu’a la cote algérienne, et a I’E, il
est bordé par les marges de Corse et de Sardaigne. Le fond est extrémement plat
(fig. 6.7), a peine accidenté par quelques petits reliefs dus au diapirisme des évapo-
rites messiniennes. 11 se situe vers 2 800 m de profondeur. Ces deux faits (fond plat,
profondeur moyenne) s’expliquent par la présence d’un trés volumineux remplissage
sédimentaire dépassant 8 km d’épaisseur.

Les marges sont tres étroites et abruptes, sauf a I’emplacement du cone sous-marin
profond du Rhone et, secondairement, du Var. Elles sont profondément entaillées par
des cafions sous-marins (fig. 6.7). Elles présentent une structure en blocs basculés,
comme le montrent de trés nombreux profils sismiques. Des forages effectués sur les
marges de Provence et des Baléares ont permis de caler les profils de sismique-réflexion
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Fig. 6.7 Morphologie du bassin Liguro-Provencal.

D’apres G. Gauthier et J.P. Rehault, 1986. A. plate-forme continentale, B. talus conti-
nental entaillé par des cainons sous-marins. C. cénes sous-marins du Rhone et du Var.

et de caractériser les sédiments syn-rift de 1’Oligocene supérieur-Aquitanien (28-
20 Ma) ; les séries post-rift débutent au Burdigalien.

Les données gravimétriques montrent que le treés épais remplissage sédimentaire
du bassin repose sur une crodte mince (5 km). Celle-ci présente des bandes
d’anomalies magnétiques, symétriques par rapport a I’axe du bassin. Cette crofite
présente donc les caractéristiques d’une crotite océanique.

La forme du bassin et la géométrie des marges suggerent une ouverture en ciseau
(« sphénochasme »), autour d’un pivot situé dans le golfe de Génes, et donc une
rotation de I’ensemble Corse-Sardaigne par rapport a la Provence.

Cette rotation est bien caractérisée grice a divers arguments :

Stratigraphie. Le Paléozoique sarde rappelle celui de la Montagne Noire et des
massifs N-Pyrénéens. Le Permien de Corse (M. Cinto) correspond a celui de 1’Esterel.
Le Mésozoique de Sardaigne prolonge celui du domaine pyrénéo-provencal. Les
séquences éocenes des Alpes-Maritimes (Annot) et de Corse (Balagne) sont identiques.

Structure. Les linéations hercyniennes et les failles tardi-hercyniennes des Maures
étaient initialement dans le prolongement de leurs homologues corso-sardes, avant
la rotation ce dernier ensemble de 30° en sens horaire (fig. 6.8).
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Fig. 6.8 Dérive de |'axe Corso-sarde et correspondance
entre les linéations d'étirement hercyniennes (fleches)
et les failles tardi-hercyniennes (F) des Maures et de I’ensemble corso-sarde.
1. d'apres G. Chabrier et G. Mascle, 1975. 2. d'aprés M. Mattauer, 1973. Les divergences proviennent
de l'appréciation de la limite de la croGte provencale-languedocienne (A) et corso-sarde (B),
limite qui sert de référence mais est masquée par le céne sous-marin du Rhéne.
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Paléomagnétisme. Les laves permiennes de Corse et de Sardaigne d’une part, et
celles de I’Esterel d’autre part, montrent une différence de leurs déclinaisons magné-
tiques fossiles de 1’ordre de 30°, impliquant une rotation anti-horaire de I’ensemble
corso-sarde. Les mesures effectuées sur les laves miocenes de Sardaigne montrent
que I’essentiel de cette rotation s’est produit entre 20 et 18 Ma.

Volcanisme. La présence d’un important volcanisme calco-alcalin en Sardaigne,
mis en place entre 28 et 13 Ma, implique qu’une zone de subduction a pendage NW
ait fonctionné a cette époque a proximité de la Sardaigne. Elle est mise en relation avec
le plongement d’un espace océanique téthysien situé au SE du massif corso-sarde.

L’évolution s’est effectuée en plusieurs étapes. Ce domaine a été affecté par une
phase de rifting débutant a 1’Oligoceéne supérieur (28 Ma) ; en fait, il s’agit d’une
prolongation du systeme de rifting qui a affecté I’ W-européen, déja évoqué lorsque
nous avons traité du fossé rhénan.

La subduction d’un panneau de Téthys sous le bloc corso-sarde a débuté a la méme
époque. Le retrait de la subduction a entrainé la rupture de la plaque supérieure dans
une zone fragilisée par le rifting, aboutissant a la rotation du bloc corso-sarde et a la

Continent corso-sarde

——rrrrT Oligocéne infér'

réseau Huvia'l"_"f‘ Axe corso-sarde

Miocéne infl-moy.

Pliocéne (transgression)

Fig. 6.9 Formation des cafions sous-marins du Languedoc et de Provence.
Avant le rifting (1), le bloc corso-sarde a été soulevé lors de la structuration pyrénéo-
provencale, le relief a été érodé alimentant des bassins situés au N (gres d’Annot).
Lors du rifting (2), les épaules du rift se soulévent et continuent a étre la proie de
|"érosion.

Au Miocéne (3), la subsidence du bassin entraine une inversion du drainage ; au
Messinien, le tres fort abaissement du niveau de base provoque I'encaissement du
drainage et la formation des caions (type cafion du Colorado).

La remise en eau du Pliocéne (4), aboutit a immerger les cafions qui deviennent sous-
marins. Leur profil est accentué par la subsidence du bassin.
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mise en place d’une croiite océanique. On a donc la un bassin d’arriere-arc, qui a
fonctionné durant pres de 2 Ma.

Ce bassin, situé a proximité d’importants reliefs montagneux, a accueilli un tres
important remplissage sédimentaire. Ce phénomene a été exacerbé par 1’assechement
messinien, responsable d’une exagération des reliefs. C’est a cette époque qu’ont été
creusés les cafions, par encaissement des cours d’eau alimentant le bassin (fig. 6.9).
Apres la remise en eau plioceéne, les cafions sont devenus sous-marins. Mais entre-temps
un nouveau retrait de la zone de subduction est intervenu ouvrant la mer Tyrrhénienne et
conduisant a I’arrét du fonctionnement de 1’arc sarde. L’ ensemble corso-sarde est
donc en situation d’arc rémanent.

Hormis la Méditerranée, ce type de bassin existe dans les Antilles, a I’arriere de la
subduction caraibe (voir p. 33), ainsi que dans I’ Atlantique S, a I’arriere de I’arc de
Scotia ; mais c’est surtout dans I’W du Pacifique que ce type de bassin est tres déve-

loppé.

6.2.3 Les bassins d'arriére-arc de I'W-Pacifique (fig 6.10 a 6.14)

L’W-Pacifique est en effet caractérisé par 1’existence de plusieurs espaces océani-
ques situés a ’arriere d’arcs magmatiques (fig. 6.10). Certains ont déja été évoqués
dans le chapitre des structures océaniques (voir p. 34), comme la mer de Tasmanie,
de Corail, de Chine, du Japon, des Kouriles, de Bering (fig. 6.10), séparant un arc
insulaire (a substrat continental) du continent voisin, asiatique ou australien.

Les données sismologiques et tomographiques indiquent que ces bassins sont
associés a des subductions a fort pendage (fig. 6.11 et 5.1 p. 125). Les données
géologiques et géophysiques montrent qu’ils présentent un substratum complexe. Ils
contiennent parfois des fragments de crofite continentale, comme le banc Yamato en
mer du Japon (fig. 6.12), ou les rides de Lord Howe et de Norfolk entre 1’ Australie et
la Nouvelle-Zélande (fig. 6.10). Ces rides montrent une épaisseur crustale de 1’ordre
de 10 a 15 km, et sont limitées par des failles normales, indiquant qu’elles résultent
d’un régime d’extension.

Ces bassins constituent des mers marginales ou bassins marginaux, ainsi appelés
parce que la marge continentale voisine a été suffisamment étirée pour laisser apparaitre
une crolite océanique en arriere d’un arc volcanique originel.

Toutefois pour I’essentiel le substratum des bassins marginaux est constitué de
crolite océanique comme le montrent les données géophysiques et les observations
en submersible.

Nous concentrerons 1’analyse sur le bassin des Fiji (fig. 6.13).

C’est un bassin triangulaire situé a I’arriere (E) de I’arc du Vanuatu, et au S de la
fosse de Vitiaz. La carte des anomalies magnétiques du bassin montre un dispositif
tres enchevétré (fig. 6.14), indiquant que la structure du bassin est complexe. On y
observe en effet des zones tres étroites caractérisées par des bandes paralleles peu
nombreuses, a peu pres N-S au S du bassin, mais E-W dans sa partie N. Elles tradui-
sent I’existence de centres d’accrétion multiples (fig. 6.13), et a fonctionnement rela-
tivement éphémere. Les vitesses d’accrétion sont parfois élevées, atteignant jusqu’a
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Fig. 6.10 Les bassins marginaux du Pacifique W.
LH. ride de Lord Howe, N. ride de Norfolk.

a

8 cm/an sur la petite dorsale NS (CSR, Fig. 6.13), longue de 880 km, située au
centre du bassin N-Fijien, voire 10 cm/an dans le bassin de Lau.

Le flux de chaleur est tres élevé, de 1’ordre de 165 mW/m?2, et se traduit par un
hydrothermalisme tres actif, auquel sont parfois associées des minéralisations
importantes (d’or dans le bassin de Manus).

D’une maniere générale, les bassins arriere-arc du Pacifique sont jeunes, néogenes
ou paléogenes. Sauf pour les dorsales actives, leur fond est généralement plat, car ils
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Fig. 6.11 L'arcinsulaire et le bassin arriére-arc du Japon.
En haut : carte schématique.

En bas : coupe « sismique » (vitesse des ondes P en km/s) et interprétation crustale
(croix : croGte continentale, hachures : croGte océanique).
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6.2 Bassins d’arriére-arc océanisés
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Fig. 6.12 Coupe tomographique de I'arc du Japon.
D’aprés Bijwaard & Spakman, 1998 ; M. Mongolie (au Sud du lac Baikal), MJ. mer du
Japon, J. Japon (N de Honshu).
Cette coupe montre un élément « froid » (noir), interprété comme la lithosphére
Pacifique s’enfong¢ant sous I’'Eurasie avec un changement de pendage au niveau de
la discontinuité des 660 km.

Fig. 6.14 Anomalies magnétiques du bassin des Fiji.
D’apres A. Malahoff, 1979, in J.-M. Auzende et al., 1988.
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sont le siege d’une sédimentation importante en raison de leur proximité avec des
zones montagneuses soumises a une érosion intense.

Le modele impliquant une fracturation de la lithosphere supérieure et I’ouverture
d’un bassin d’arriére-arc a I’emplacement d’une zone de faiblesse préexistante (arc
magmatique ou ancienne suture) comme conséquence du couplage entre les deux
lithospheres, rend bien compte de la genese de ces bassins.

En résumé, tous ces bassins sont associés a des subductions a fort pendage et a
plongement W. Leur fonctionnement est caractérisé par sa brieveté et I'instabilité
des systemes d’accrétion en relation avec les modifications du systeme de la subduc-
tion. Il peut s’agir d’'une augmentation du plongement de la subduction, de son
retrait, voire d’une réorganisation compléte de sa géométrie, ou encore d’une combi-
naison de ces processus.






PARTIE 3

LES STRUCTURES CONTINENTALES
DE COMIPRESSION

La compression résulte toujours d’un phénomene de convergence de plaques ne
pouvant étre équilibré par un processus de subduction complete.

Quand une plaque lithosphérique portant une crofite continentale est ainsi
comprimée, elle se déforme. La déformation commence évidemment par en affecter
les parties les plus fragiles, ou se manifestent alors des phénomenes d’inversion
tectonique, notamment le rejeu en failles inverses des failles normales préexistantes.
Nous en avons vu un exemple dans le bassin de la mer du Nord (fig. 3.35). Si la
déformation s’accentue, on obtient une véritable chaine de montagnes.

On étudiera successivement :

1. Les chaines intracontinentales
2. les chaines de marge :

— chaines de subduction

— chaines d’obduction

— chaines de collision

Un dernier chapitre sera consacré a des structures assez particulieres que les
géologues anglo-saxons appellent « collages », ol les mouvements de décrochement
jouent le rdle principal.
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Chapitre 7

Les chaines intracontinentales

Ce sont les structures qui apparaissent a la surface d’une lithosphere continentale
mise en compression. Elles seront donc contemporaines des grandes crises orogéni-
ques mondiales. On peut les grouper en deux catégories :

les chaines autonomes, c’est-a-dire isolées au sein d’une plate-forme, comme le
Haut-Atlas ou les Pyrénées. Elles correspondent a un simple bombement de celle-
ci ou a un écaillage plus ou moins complexe, mais elles se placent le plus souvent
au niveau d’un accident préexistant représentant une zone de fragilité particuliere,
accident tel qu’un faisceau de failles d’importance crustale, une zone transfor-
mante, un fossé d’effondrement, etc.;

des annexes des grandes chaines de collision continentale. En effet, une fois le coeur
de ces grandes chaines édifié et si le régime compressif persiste, la déformation
gagne des territoires nouveaux, extérieurs a la chaine en finition et franchement
intracontinentaux (zone externe alpine, zone subandine, par exemple), parfois fort
loin de la grande chaine (Tian Shan). Ces nouvelles structures seront donc plus ou
moins contigués aux précédentes et toujours plissées avec un temps de retard. On les
étudiera donc avec les grandes chalnes en question mais certaines seront cependant
évoquées ici quand elles présentent une individualité morphologique suffisante.

Les chaines intracontinentales offrent tous les intermédiaires depuis celles qui

résultent d’un simple soulévement du socle sous-jacent (ce sont les « plis de fond »
des anciens auteurs) jusqu’a celles ou le socle se raccourcit sans bombement, par
clivage interne de la crofite ou subduction intracontinentale. Dans ce dernier cas la
couverture sédimentaire doit s’adapter au raccourcissement en se repliant sur elle-
méme. La chaine n’est plus alors qu’un simple train de plis au sein desquels le socle
sous-jacent n’apparait plus.
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A ces deux cas extrémes, les anciens auteurs donnaient le nom de «chaines de
socle» et «chaines de couverture». Malheureusement cette terminologie est
souvent délicate a manier car une chaine donnée peut étre provoquée par le souleve-
ment de son socle, celui-ci restant revétu de sa couverture sédimentaire (Liban, Haut
Atlas oriental), ou bien la chaine est de socle ou de couverture suivant les points
(Pyrénées). Enfin, la notion méme de socle et de couverture n’est pas nette. Par
exemple, le Paléozoique pyrénéen, peu ou pas métamorphique a partir de 1I’Ordovi-
cien supérieur ou du Silurien, doit-il étre classé dans le socle ou la couverture ?

Ces termes de chaine de socle ou de couverture n’ont en définitive qu’une valeur
descriptive et pas du tout génétique. Il est plus intéressant de distinguer les chaines
résultant d’un bombement de leur socle et celles provenant d’un clivage crustal ou
d’une subduction intracontinentale.

7.1 CHAINES RESULTANT D’'UN BOMBEMENT DE LEUR SOCLE

Celui-ci devrait traduire, a priori, soit un surépaississement de la crofite ou de la
lithosphere, soit une véritable structure arquée de cette derniere entrainant un soule-
vement correspondant de 1’asthénosphere sous-jacente. Les données géophysiques
n’indiquent en général ni 1’un ni I’autre. En fait, en raison de I’énorme énergie que
ces mécanismes exigeraient a 1’échelle lithosphérique, il est plus probable qu’un
clivage tangentiel se produit au sein de la crofite et que seule la lame de crofite sus-
jacente au clivage est susceptible de prendre une structure en vofite ou en duplex.
Lapparition de ces structures serait évidemment facilitée par I’existence de zones de
faiblesse préexistantes de la crolte granito-gneissique, telles qu'un amincissement
de celle-ci (bassins subsidents) ou la présence de faisceaux de failles susceptibles de
fonctionner comme rampes.

7.1.1 Cas simples

La surface de la croiite continentale dessine une voite, éventuellement affectée de
failles inverses a double vergence, qui souléve sa couverture.

a) L’Anti-Atlas marocain (fig. 7.1)

Ce n’est qu’un simple et large bombement de matériel paléozoique, a ceeur précam-
brien, dépourvu de couverture secondaire et tertiaire, qui a été soulevé pour la
premiere fois au cours de 1’orogenese hercynienne, puis a nouveau a la fin du
Tertiaire et au Quaternaire jusqu’a 2 500 m. Ces derniers mouvements ont été enre-
gistrés et donc datés par les déformations du Néogene des bassins voisins.

Le plissement-soulevement s’accompagne d’une certaine fracturation laissant
passage a un volcanisme plio-quaternaire. L.’ édifice volcanique le plus important est
celui du Djebel Siroua, a I'W de Ouarzazate, strato-volcan montrant des trachyandé-
sites finimiocenes (10 a 6 Ma) surmontées de basaltes et de phonolites plio-quater-
naires. Ce volcanisme est toujours alcalin.



© Dunod — La photocopie non autorisée est un délit.

7.1 Chaines résultant d’'un bombement de leur socle 163

Marrakech

Fig. 7.1 Schéma structural de I’Anti-Atlas (d'aprés G. Choubert, 1971, simplifié).
Pointillé : Néogéne, blanc: Paléozoique, noir : Précambrien, F. failles importantes,
alignement de croix : axe de soulévement, S. Djebel Siroua.

A. Coupe : N. Néogeéne, O. Ordovicien, C. Cambrien, PK. Précambrien.

b) Les montagnes Rocheuses du Wyoming et du Colorado (Etats-Unis, fig. 7.2)

On a la plusieurs chainons atteignant parfois 4 000 m de hauteur, orientés NS (Laramie
Mountains, Front Range) ou EW (Uinta Mountains). Toutes montrent un cceur précam-
brien largement soulevé avec quelques restes d’une couverture primaire et secondaire :
les facies y sont d’eau peu profonde, beaucoup franchement continentaux.

L’intérét de ces montagnes est de montrer des failles inverses a déversement
opposé sur les flancs opposés de leur «zone axiale». Cette tectonique est lara-
mienne (paléogene) et, grace a ces failles inverses, traduit une compression plus
énergique que dans les exemples précédents.

De fait, les profils géophysiques COCORP (« Consortium for Continental Reflec-
tion Profiling ») ont permis de montrer que la crofite sous-jacente a ces montagnes
était affectée de failles inverses tres nettes dont certaines se prolongeaient en surface
par les failles de chevauchement évoquées. On ne sait pas si, en profondeur, elles se
raccordent avec de grands clivages plats. En tout cas, elles expriment un raccourcis-
sement crustal important dont les modalités locales refletent souvent des disconti-
nuités précambriennes.
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Il faut ajouter que le plissement et le soulevement de ces chalnes s’est accom-

pagné d’une certaine fracturation secondaire laissant passage a un magmatisme
alcalin banal.
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Fig. 7.2 Les montagnes Rocheuses des Etats-Unis.
Socle précambrien en grisé (PK), volcanisme et magmatisme tertiaires en noir.
Pal. Paléozoique, H. Houiller, J. Tr, Tria-Jurassique, Cr. Crétacé, Tert. Tertiaire.

¢) Le Liban, I'’Anti-Liban et les Monts de Palmyre (Palmyrides)

La montagne du Liban (3 096 m) et son annexe I’ Anti-Liban (2 814 m), séparées par
le synclinal de la Bekaa, sont deux plis de fond, a cceur jurassique (fig. 7.3), affectant
la plate-forme arabe de part et d’autre de la faille du Jourdain qui prend, dans ce
secteur, une direction SW-NE et le nom de faille de Yammouna (ou Yamuneh).
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L’ Anti-Liban est relayé, a I’'E de Damas, par les Monts de Palmyre, a matériel
seulement crétacé-paléogene, qui se suivent sur 400 km vers le NE en s’atténuant
progressivement avant de disparaitre sous le Néogene et les alluvions de I’ Euphrate.

Si le Liban et I’ Anti-Liban sont deux anticlinaux simples (fig. 7.3), les monts de
Palmyre sont plus complexes et comprennent deux systemes de plis superposés : de
petits plis NE-SW, paralleles au Liban et a I’ Anti-Liban (dont ils sont contempo-
rains), d’age miocene car recouverts d’un Plioceéne discordant, et de grands plis,
grossicrement EW, moins accentués, d’age plioceéne et synsédimentaires (ce qui
permet de les dater).

Cette superposition traduit deux périodes d’activité (fig. 7.4) :

— L’une, miocéne, correspond a un champ de contrainte compressif (G, orienté NW-
SE), déja évoquée a propos du golfe de Suez et de la mer Rouge, et qui régne alors
dans toutes les chaines périméditerranéennes. Cette phase édifie un premier
systeme de plis auxquels appartiennent aussi le Liban et I’ Anti-Liban. La faille du
Jourdain joue en décrochement sénestre mais en régime compressif.

— Lautre, plio-quaternaire, correspond a une période distensive généralisée et a
I’ouverture de la mer Rouge, donc a un nouveau décrochement sénestre de la
faille du Jourdain accompagné du développement de bassins en pull-apart.

Dans le secteur qui nous occupe, ¢, devient pratiquement NS et donne des plis
approximativement EW dans les monts de Palmyre (anticlinal du Djebel Bilas, par
exemple, fig. 7.4) superposés aux plis précédents. Le Liban et I’ Anti-Liban ne sont
pas modifiés mais affectés d’un réseau complexe de petites failles décrochantes dont
les directions (N 120 et N 60) sont compatibles avec celle, quasi-méridienne, de G,.

Le plissement de toutes ces chalnes s’accompagne de 1’émission de basaltes alca-
lins classiques! répartis en deux ensembles géographiques, respectivement au N et
au S du domaine plissé. Le plus important est celui du S (Djebel Druze), dans lequel
les points d’émission se disposent nettement suivant une direction NW-SE.

Les datations radiométriques et les arguments stratigraphiques montrent que le
volcanisme débute au Miocene inférieur suivant cette direction NW-SE qui est celle
des fissures de tension paralleles a ¢, mais il s’intensifie au Plio-Quaternaire
lorsque le décrochement sénestre de la faille du Jourdain, jouant en transtension,
ouvre les fissures précédentes.

Le fait que les chaines que 1’on vient de décrire n’existent qu’au niveau de la faille
de Yamuneh et s’atténuent peu a peu quand on s’en éloigne, ainsi que I’absence de
volcanisme dans ce secteur, montrent bien que c’est le changement d’orientation de
la faille du Jourdain qui est en cause, provoquant un blocage relatif du déplacement
de la plaque arabe vers le N, donc une compression locale qui s’exprime par les plis
en question (fig. 7.5). Ceux-ci n’équilibrent évidemment pas le déplacement de la plate-
forme arabe, qui est évalué a 60 km pour le Miocene et 40 pour le Plio-Quaternaire.
Il est donc obligatoire qu’il y ait eu, au moins de facon intermittente, glissement

1. Qu’il ne faut pas confondre avec les basaltes d’age jurassique supérieur-crétacé inférieur inter-
calés dans la série stratigraphique.
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Fig. 7.3 Structure du Liban et de I’Anti-Liban.

Le Liban est un anticlinal coffré, a coeur jurassique, dont le soulévement n’a pas été
suffisant pour faire apparaitre le socle. L'anticlinal est limité a I'E par la faille décro-
chante sénestre de Yammouna (= Yamuneh) qui est I'accident majeur du systéme et
le prolongement de celle du Jourdain. Les nombreuses petites failles du versant W
sont des accidents tardifs, postérieurs a I'individualisation du massif.

Au-dela du synclinal effondré de la Bekaa, vient I'anticlinal de I'Anti-Liban, égale-
ment a coceur jurassique (Mt Hermon), coupé de grandes failles obliques.

Au NE de Damas, enfin, la figure montre les premiers anticlinaux des Palmyrides ou
la superposition de deux phases tectoniques apparait clairement.

1. Volcanisme récent, 2. Crétacé supérieur-Eocéne, 3. Crétacé inférieur, 4. Basaltes
crétacé inférieur, 5. Jurassique. Abréviations de la coupe: e. Eocéne, Cs. Crétacé
supérieur, Ci. Crétacé inférieur, J. Jurassique.
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Fig. 7.4 Cadre structural du plissement du Liban (L), de I’Anti-Liban (AL) et des Palmyrides
(d'apres Giannerini et al., 1988, simplifié et Iégérement modifié).
1. Volcanisme, 2. plis majeurs, 3. failles, 4. dykes gabbroiques des bords de la mer
Rouge et du golfe de Suez, 5. limite des chaines alpines du Taurus et du Zagros.

B. Djebel Bilas (NW de Palmyre).

latéral le long du décrochement ce qui a di se produire deés que la dépense d’énergie
correspondante était moindre que celle nécessaire a la poursuite du plissement et de
son évolution éventuelle en chevauchement.



168 7 ¢ Les chaines intracontinentales

Un cas analogue de chaine par blocage de coulissement est celui des chaines
Transverses (Transverse Ranges) du S de la Californie, au N de Los Angeles, ou
la faille de San Andreas prend un trajet EW sur une centaine de kilometres de
longueur (« Big Bend ») (fig. 7.5, 7.6). Ces Transverse Ranges sont postérieures a la
naissance de cette faille et lui sont évidemment liées.

Cet exemple est d’autant plus intéressant que 1’on peut démontrer ici le caractere
intermittent du coulissage. En effet, la dernicre activité sismique sur le troncon EW
remonte a 1857 et des mesures au géodimetre ont montré qu’entre 1959 et 1973, les
déplacements y ont été faibles par rapport a ceux qui se produisaient sur les branches
NW-SE (3 a 6 cm/an). Le « Big Bend » est donc resté pratiquement bloqué et a joué
alors en compression.

S.Francisco

Fig. 7.5 Chaines par blocage de coulissement.
A.Liban et Anti-Liban (Y. faille de Yamuneh, V. volcanisme).
B. Transverse Ranges de Californie.
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Bassin de Ventura Bassin de
FSA S.Joachin

Fig. 7.6 Coupe des Transverse Ranges (Californie)
(d'aprés Namson et Davis, 1988, simplifié).

La coupe montre un ensemble de plis et de chevauchements formés depuis le Pliocéne.
Les données sismiques et le dessin de coupes équilibrées impliquent I'existence d'un
niveau de clivage important vers 10 a 12 km de profondeur, relié a la surface par des
rampes, ainsi qu’un raccourcissement de 50 km, soit donc 20 mm par an environ.
N. Néogeéne, E. Eocéne, Cs. Crétacé supérieur.
Croix : roches cristallines diverses d'age mésozoique (granites et ophiolites).
FSA. Faille de San Andreas.

d) Le Haut Atlas marocain

Avec lui on aborde des chaines de socle un peu plus complexes ol I’on va voir juxta-
posées des failles inverses a déversement opposé (donc un fort raccourcissement
crustal) et des structures anciennes conditionnant le développement et 1’orientation
de la chaine.

Celle-ci, longue de 600 km, large de 50 a 150, culmine au Djebel Toubkhal
(4 165 m) et comprend, d’W en E, le Haut-Atlas maritime, I’ Atlas de Marrakech et
le Haut Atlas oriental (fig. 7.7).

» Evolution structurale

Des le Permo-Trias, le craton africain est soumis a distension et se découpe, au
niveau du futur Haut-Atlas, en une série de grabens ou d’hémigrabens orientés suivant
des failles héritées de I’'Hercynien (WSW-ENE), avec émission de produits basaltiques
a tendance tholéitique, datés de 195 a 200 Ma (Trias supérieur).

Au Jurassique, I’océan Atlantique s’ouvre entre Maroc et Mexique, repoussant
I’ Afrique vers I’E. Dans ce cadre dynamique extensif, il y a ouverture d’un sillon a
I’emplacement du futur Haut-Atlas oriental, sillon dont le comblement est achevé au
Jurassique moyen. Ce sillon était limité vers le SW par le « horst » du Haut-Atlas de
Marrakech au-dela duquel réapparaissait une zone subsidente, le futur Haut-Atlas
maritime (région d’ Agadir-Essaouira) (fig. 7.7).

Le sillon jurassique du Haut-Atlas oriental était tres subsident (3 000 a 8 000 m de
sédiments calcaréomarneux a Céphalopodes, frangés de formations récifales). La
subsidence était liée a un systeme de failles actives (synsédimentaires), souvent décro-
chantes et pouvant alors donner des bassins en pull-apart, au Jurassique moyen, dans
le Haut-Atlas oriental. L’ ouverture de ces petits bassins a été aussi accompagnée de la
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genese de rides anticlinales locales (plis transverses) et d’un magmatisme alcalin (sills
de dolérites, monzodiorites et leucogabbros jalonnant le réseau des fractures).

Distension et subsidence ralentissent au Jurassique supérieur et au Crétacé infé-
rieur qui voient une émersion quasi générale du futur Haut-Atlas, a nouveau accom-
pagné de I’émission de basaltes alcalins. Ce régime persiste au Crétacé supérieur qui
ne connait que les transgressions marines classiques de cette époque.

Plus a I'W, a I'autre extrémité de la chaine, le bassin du futur Haut-Atlas mari-
time n’est qu'un bassin de marge passive, banal, ou la sédimentation marine se
poursuit apres le Dogger. Au Tertiaire, le mouvement de I’ Afrique vers le N modifie
le cadre structural. Il entraine le plissement du Haut-Atlas au cours d’une série de

fosse liasique

A

Fig. 7.7 Situation et subdivisions du Haut Atlas marocain (croix : socle ancien,
hachuré horizontal : couverture sédimentaire mésozoique).

A. Paléogéographie liasique (bassins marins en grisés) : elle préfigure la disposition

de la chaine.
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mouvements allant de la fin de I'Eocéne au Pliocéne, et fait rejouer les fractures
antérieures en décrochements dextres. Tout le Haut-Atlas devient, en fait, un couloir
de décrochement.

Le plissement-soulévement est accompagné d’une intense fracturation et d’un
faible volcanisme alcalin daté de 8 a 0,5 Ma, comme celui de I’ Anti-Atlas.

» Structure actuelle (fig. 7.8)

Elle varie suivant les points.

Le Haut-Atlas de Marrakech, qui a toujours joué en zone haute lors de 1’évolution
mésozoique et ou la série sédimentaire est restée mince, est une chaine de socle
typique, avec une «zone axiale» ol affleurent les terrains anciens. C’est un
ensemble rigide, limité par des failles inverses a double déversement, toutes repré-
sentant des rejeux d’accidents hercyniens. Au S, I’accident sud-atlasique se suit de
facon assez continue sous forme d’une grande faille inverse ou verticale. Au N,
I’accident nord-atlasique est, au contraire, un faisceau d’accidents inverses ou verti-
caux, se relayant mutuellement, suivant des directions SW-NE ou EW.

Le Haut-Atlas oriental et le Haut-Atlas maritime sont, en fait, des chaines de
couverture, caractérisées par une €paisse série sédimentaire et un plissement de
style jurassien : vastes synclinaux a fond plat remplis de marnes lias supérieur-aalé-
niennes, anticlinaux aigus a coeur de Lias inférieur et de Trias. Les plis sont de type
concentrique, sans schistosité : il s’agit évidemment d’une tectonique de super-
structure.

La fracturation reste intense et il est intéressant de remarquer que les failles
normales suivant lesquelles s’était affaissé le bassin triasique, rejouent en failles
inverses ou pli-failles : ces accidents correspondent en effet a des changements de
facies sur leurs levres. L’ensemble offre toujours le double déversement caractéris-
tique (fig. 7.8) et la double orientation SW-NE et EW qui facilite le découpage de la
chalne en compartiments losangiques allongés.

Sous la chaine, la crofite ne montre pas d’épaississement particulier. En fait, c’est
grace a son découpage en lanieres coulissant les unes par rapport aux autres que le
socle atlasique s’est raccourci.

7.1.2 Cas complexe : les Pyrénées (fig. 7.9 a 7.12)

C’est une chaine longue de 400 km environ sur 50 a 100 de large, culminant a
3400 m, et faisant limite entre le craton ibérique et le craton européen.

A premiére vue, elle ressemble beaucoup au Haut-Atlas, avec une « zone axiale »
ou affleure largement le socle ancien affecté de failles inverses a double
déversement : au N, il s’agit de la faille nord-pyrénéenne, ancien accident hercynien
remis en mouvement; au S, de plusieurs accidents beaucoup plus plats donnant au
versant sud de la zone axiale une structure en écailles tangentielles, au moins pour
ce qui est de la crofite superficielle (fig. 7.9).
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Fig. 7.8 Schéma structural et coupes du Haut Atlas marocain

(croix : socle ancien, hachuré horizontal : couverture sédimentaire mésozoique; noir :
volcanisme tertiaire. Le tireté noir souligne I'axe de culmination de I’Anti-Atlas).

Tous ces accidents, ainsi que la zone axiale elle-méme, s’ennoient vers I'W sous
leur couverture mésozoique a partir du méridien de Pau.

La chaine est cependant beaucoup moins symétrique que le Haut Atlas car elle est
compliquée sur le versant francais par une zone particuliere, dite zone nord-pyré-
néenne qui montre des caracteres particuliers. Son substratum, granito-gneissique,
est tres écaillé («massifs satellites » des anciens auteurs). A ces écailles granito-
gneissiques s’associent quelques minuscules lames de péridotites (lherzolites, bapti-
sées précisément ici, du nom de I’étang de Lherz). Il y existe un volcanisme synsé-
dimentaire fréquent, bien que faible en volume.

Ces trois caracteres traduisent bien I’amincissement et la fracturation du subs-
tratum au voisinage de la vieille faille hercynienne qu’est la faille nord-pyrénéenne,
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bordure sud de la zone nord-pyrénéenne. Celle-ci correspond donc a la zone de
fragilité crustale que I’on retrouve a I’origine de la plupart des chaines de socle.

Ajoutons que les terrains de la zone nord-pyrénéenne confinant a la zone axiale
sont métamorphisés en facies de haute température, puis, ultérieurement, en facies
de pression plus élevée, accompagné de schistosité (séricitoschistes).

L’intérét des Pyrénées est aussi que la zone nord-pyrénéenne représente un ancien
couloir transformant qui a fr6lé la rupture, c’est-a-dire la genése d’une fissure crus-
tale, si bien que la chaine achevée pourrait presque €tre considérée comme une
chaine de collision. C’est ce que va montrer I’évolution du domaine pyrénéen depuis
le Trias.

a) Evolution structurale

Elle est inséparable de celle du bassin d’ Aquitaine et du golfe de Gascogne. On a vu,
a propos de ce dernier (p. 110), que la position du craton ibérique par rapport au
craton européen a varié au cours du Crétacé supérieur, ce qui implique 1’existence
entre les deux cratons d’une zone particulicrement déformable, restée cependant a
crofite continentale car on ne connait pas d’ophiolites dans les Pyrénées.

ZNP sous leflysch basque
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Fig. 7.9 Schéma structural et coupe des Pyrénées.

FNP. faille nord-pyrénéenne, SM. Sierras marginales, ZA. zone axiale, ZNP. zone nord-
pyrénéenne, ZSP. zone sous-pyrénéenne.
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Du Trias au Jurassique, on avait 1a un bassin de subsidence en eau peu profonde,
probable conséquence de la dislocation de la Pangée. Ce bassin était certainement
contrdlé par de nombreux accidents dont la « flexure Arcachon-Toulouse » (fig. 3.24)
et, plus au S, la faille nord-pyérénéenne.

A I’Aptien et a I’Albien, par suite de ”ouverture progressive de I’ Atlantique nord,
distension et subsidence reprennent brutalement. La future zone nord-pyrénéenne
apparait alors comme si¢ge de la subsidence maximum, directement limitée au S par
la faille de méme nom (dépdt du « flysch ardoisier » des géologues pyrénéens, cein-
turé au N et au S de récifs urgoniens). De plus, cette distension Aptien-Albien
s’accompagne de volcanisme synsédimentaire (basaltes alcalins) et d’un métamor-
phisme thermique, particulierement bien marqué pres de la faille nord-pyrénéenne.
On en conclut qu’a ce stade, un véritable rift s’est installé a 1’emplacement de
I’ancien bassin subsident triasique-jurassique, rift dont I’axe devait se trouver au
contact de la faille nord-pyrénéenne (fig. 7.10).

A la fin de I’Albien, commence le coulissement sénestre du craton ibérique, avec
début de I’ouverture du golfe de Gascogne. Ces mouvement ont deux conséquences.
Le coulissement se fait probablement suivant des accidents transformants jalonnés
de petits bassins en pull-apart pouvant expliquer 1’apparition de lambeaux de lherzo-
lites du manteau supérieur.

Quant a I’ouverture du golfe de Gascogne, elle provoque la contraction de I’extré-
mité E de la zone subsidente et d’abord du rift nord-pyrénéen. La future zone axiale
se souleve et entraine avec elle la zone nord-pyrénéenne. La subsidence est donc
rejetée dans la partie N de 1’ancien bassin triasique ou s’individualise un nouveau
sillon dit sous-pyrénéen, future zone sous-pyrénéenne ou se fait le passage des Pyré-
nées au bassin d’ Aquitaine.

Au Campanien, et par suite de ’ouverture de 1’ Atlantique sud, le craton ibérique
commence sa remontée vers le N (fig. 7.11). Le processus de fermeture débute dans
les Pyrénées orientales ou se développe alors un 1éger métamorphisme dynamique et
non plus thermique, associé a une schistosité de flux.

A I’Eocéne, le processus gagne toute la chaine pour atteindre son maximum a
1’Eocéne moyen. A ce moment, I’ancien domaine nord-pyrénéen devient un faisceau
de plis pour ce qui est de la couverture et un faisceau d’écailles (les « massifs
satellites ») pour ce qui est du socle. Toutes ces structures sont a vergence N et plus
ou moins chevauchées par la zone axiale. Quant au versant S de cette derniere, il est
débité, au moins en surface, en grandes écailles a vergence S, ce qui donne a la
chaine sa structure a double déversement. Ces phénomenes sont contemporains de la
subduction de la croite océanique du golfe de Gascogne sous la marge cantabrique
(voir p. 112 et fig. 4.13).

b) Les profils géophysiques récents ont révélé des faits intéressants (fig. 7.12),
a savoir :

1. Que la crofite ibérique est plus épaisse que la crofite européenne et que sa partie
inférieure est bien litée, correspondant probablement a un matériel a facieés granu-
litique qui affleure dans les petits massifs anciens de la zone nord-pyrénéenne.
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Fig. 7.10 Evolution structurale du domaine pyrénéen depuis I'Aptien
(d'aprés Souquet et Debroas, 1980, simplifié).
Mémes abréviations que pour la fig. 7.9.

. Que les structures d’ensemble de la chaine ont bien une disposition en éventail,

mais légerement dissymétrique, les réflecteurs a pendage N étant dominants.

. Que tout se passe comme si la lithosphere européenne venait emboutir la lithos-

phere ibérique. Mais les avis différent sur I’importance de ce poingonnement en
raison de la difficulté d’interprétation du profil a la verticale de la zone nord-pyré-
néenne, ce qui est normal, les structures jouant d’autant moins en réflecteurs
qu’elles sont plus redressées.

De toute fagon, et quelle que soit I’ampleur du poingconnement, 1’élément impor-
tant que révele ce profil est une amorce de sous-charriage de la croiite ibérique
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Fig. 7.11 Cadre paléogéographique de la genese des Pyrénées.
(en grisé clair : talus continentaux, en grisé sombre : crotGte océanique. Les contours
de I'Espagne et de la France ne sont indiqués qu’a titre de repéres géographiques).
A. De I'Albien au Campanien. L'Espagne coulisse de facon sénestre par rapport a la
France, ce qui entraine la naissance de petits bassins en pull-apart (PA) considérés
comme pouvant étre a l'origine des écailles de lherzolites. Ce coulissement est
accompagné d'un déplacement du podle de rotation entrainant I'ouverture du golfe
de Gascogne.
B. Au Campanien. Le golfe de Gascogne est entiérement ouvert. L'Espagne amorce
sa remontée vers le NE.
C. Fin du Crétacé. L'Espagne remonte vers le NE. Le plissesment commence dans les
Pyrénées orientales.
D. Eocéne. Le mouvement de I'Espagne se fait franchement vers le N. Le plissement
s'étend a toute la chaine.

sous la crolite européenne, impliquant une remontée du manteau supérieur sous
cette derniere. Ce serait peut-€tre I’héritage du diapir mantellique du Crétacé
moyen a I’aplomb du «rift » nord-pyrénéen. Une telle remontée pourrait faciliter
I’emboutissement évoqué.
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Fig. 7.12 Deux interprétations du profil ECORS-Pyrénées d'aprés Mattauer, 1990).

Dans le modeéle 1, généralement admis, la faille nord-pyrénéenne (FNP), subverticale
en surface, est décalée a une dizaine de km de profondeur par un important chevau-
chement vers le N. L'emboutissement du socle européen est fort.

Dans le modeéle 2, la faille nord-pyrénéenne conserverait au contraire sa disposition
verticale sur une hauteur de 20 a 30 km. Emboutissement du socle européen faible a
nul.

Le seul élément visible sur le profil dans ce secteur de la faille nord-pyrénéenne est
un important réflecteur lité situé sous la zone axiale dans la «zone blanche ». I
représenterait, soit la crolte inférieure litée des massifs nord-pyrénéens (modéle 1),
soit la crote inférieure de la zone axiale remontée par écaillage (modéle 2).

En A, remontée du manteau supérieur.

¢) En conclusion

Les Pyrénées s’édifient sur une zone fragile apparue au Trias et elle-méme calquée
sur des accidents hercyniens, dont la faille nord-pyrénéenne. Cette zone fragile est
devenue un rift, avec des amorces locales de fissure crustale. Les deux levres de ce
hiatus ont coulissé I’une par rapport a 1’autre avant de s’affronter, mais le systeéme
est resté, pour 1’essentiel, de type intracontinental. C’est tout de méme une évolution
qui annonce celle des chaines de collision : il aurait suffi pour aboutir a ce stade que
la fissure crustale se soit un peu plus ouverte et que I’on ait eu un espace suffisant de
crofite océanique.

de chaines intracontinentales.

Mais I’écaillage crustal des Pyrénées est important et annonce le deuxieme groupe
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7.2 CHAINES RESULTANT D’UN CLIVAGE INTRACRUSTAL

7.2.1 Les chaines catalanes et ibériques (fig. 7.13)

Entre le bassin de I’Ebre et les cordilleres bétiques, existe une série de chaines
faiblement élevées (2 400 m maximum), d’orientation NE-SW (chaine catalane) ou
NW-SE (chaine ibérique). La couverture mésozoique y atteint une épaisseur de
2 000 m et débute par un Trias a évaporites qui représente évidemment un niveau de
décollement quasi général. Cette couverture dessine des plis a grands rayons de
courbure limités par des failles chevauchantes et des décrochements, tous ces acci-
dents pouvant impliquer du matériel hercynien.

L’dge de ces chaines a été établi principalement dans leur secteur catalan grice
aux dépdts marins tertiaires. Elles sont contemporaines des Pyrénées (Eocéne).
Mais, au Miocene inférieur, se produit aussi une phase de distension qui donne
naissance a des bassins néogenes superposés aux structures compressives anté-
rieures.

Sur le plan de I'interprétation dynamique, il faut remarquer :

1. que I’orientation des décrochements (sénestres dans la chalne catalane et dextres
dans la chaine ibérique), ainsi que la direction générale des chevauchements,
impliquent une direction de compression grossierement NS, analogue a celle
responsable des Pyrénées;

2. que I’existence d’écailles de socle engagées dans les chevauchements montre que
ce socle a été tout autant comprimé que sa couverture. S’il n’a pas été soulevé en
bloc ou bombé en pli de fond, c’est que les clivages correspondants a ces écailles
ont di rester trés plats. Comme, par ailleurs, la crofite garde une épaisseur
normale, il faut conclure a I’existence d’un plan de clivage intracrustal, subhori-
zontal, rejoignant probablement la zone de contraction pyrénéenne, ce qui expli-
querait la contemporanéité parfaite des déformations respectives. Ce plan de
clivage pourrait se situer vers 7-11 km de profondeur ot I’on connait une zone de
faibles vitesses sismiques.

Sur ce plan de clivage se grefferaient des failles inverses plus ou moins concaves,
jouant comme des rampes et aboutissant en surface aux failles chevauchantes observées.

Il y a tous les intermédiaires entre ce type de chaine et celles ol le clivage intra-
crustal invoqué aboutit a une véritable subduction intracontinentale (subduction de
type A des auteurs).

Dans ce cas, et s’il existe un niveau de décollement favorable, la couverture ne
suit pas la translation horizontale de son socle puis son enfoncement. Elle s’en
décolle et se replie passivement sur elle-méme en donnant un train de plis ou
d’écailles chevauchantes.

Ces chaines apparaissent en général comme les annexes de plus grands ensembles
orogéniques, comme vont le montrer les deux exemples choisis, le Jura et les
Montagnes Rocheuses du Canada.
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Fig. 7.13 Chaines ibériques et catalanes (d’aprés Guimera et Alvaro, 1990, simplifié).
Légende de la carte : 1. Trias évaporitique, 2. Mésozoique, 3. Paléogéne, 4. Néogéne,
5. plis.
Légende des coupes : Pal. Paléozoique, Tr. Trias, J-Cr. Jurassique-Crétacé, Tert. Tertiaire.
Fléche blanche : direction de la compression générale, fleches noires : vergence des
structures.
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7.2.2 Lelura (fig. 7.14a 7.17)

Cette petite chalne, a matériel presque uniquement mésozoique, forme un arc appuyé
au N sur la Forét-Noire et au S sur le promontoire mésozoique de I’lle Crémieu.

a) La série stratigraphique

Elle comporte un Trias a facies germanique, dont un Keuper riche en évaporite
(1 300 m de sel et de gypse dans certains forages, soit I’équivalent de I’épaisseur du
reste de la couverture mésozoique). Cette derniere flotte donc sur un véritable matelas
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Fig. 7.14 Carte structurale du Jura.
Simplifié d'apres P. Chauve, 1980
En noir, le front plissé chevauchant.
En A : schéma de la couverture jurassienne a la fin de la sédimentation mésozoique
montrant que I'épaisseur des sédiments est plus forte a I'E qu’a I'W en direction de la
marge téthysienne.
1 a 4 trace des coupes fig. 7.15, 7.16 et 7.17. M, P, V : failles de déchirement de Morez,
de Pontarlier, du Vuache.
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plastique. Ce sel a été exploité (Lons-le-Saunier, Salins-les-Bains, Arc-et-Sénans).
Le Jurassique et le Crétacé présentent des facies de plate-forme, en continuité avec
ceux du bassin parisien. Ils sont carbonatés a I’'W, et présentent d’importantes inter-
calations marneuses allant en s’épaississant vers I’E (vers la Suisse), en direction du
bassin téthysien. L' épaisseur augmente, depuis 1000 m a I'W jusque vers 2 000 m a
I’E (fig. 7.14). Ceci implique que des le Mésozoique le socle ait été affaiss€ vers I'E.

b) L’histoire tectonique

La plate-forme est émergée et soumise a I’érosion des I’Eoceéne. Au cours de 1’Oligo-
ceéne, elle subit la distension responsable de la formation des fossés d’effondrement
européens. C’est a ce systeme qu’appartient la Bresse qui limite le Jura a I’'W, ainsi
que le fossé Rhénan qui le borde au NE, et aussi le couloir transformant reliant ce dernier
ala Bresse et qui borde le Jura au N et au NW (p. 49). A I’E du Jura, le bassin molas-
sique suisse est le bassin flexural frontal de la chaine alpine (p. 90).

La déformation du Jura se produit a la fin du Miocene. La couverture sédimentaire
se décolle sur le matelas triasique et se déplace vers I’'WNW. La partie E, ol la couver-
ture est plus épaisse et plus plastique (plus marneuse), forme un systeme de plis (de
propagation) et d’écailles (duplex) qui constitue la Haute Chaine (ou Jura plissé)
(fig. 7.14 et 7.17). La partie W, plus carbonatée, demeure plus rigide, et donne lieu a de
larges bandes peu déformées (les plateaux du Jura) limitées par des zones étroites inten-
sément écaillées, dites « faisceaux », orthogonales au déplacement, ou a des structures
de déchirement parallélement a celui-ci (failles de Morez, Pontarlier, Vuache) (fig. 7.14
et7.16). A T'W et au N, la couverture décollée vient chevaucher le domaine plus externe.
En particulier a I'W, le chevauchement se produit sur le Mioceéne lacustre de la Bresse
et atteint jusqu’a 5 km de portée ; il est masqué par les dépots pliocenes bressans et n’a
été€ reconnu que grace a des forages, puis, plus récemment, par la géophysique.

Le raccourcissement plus important de la Haute Chaine a entrainé son souléve-
ment. Il en résulte que la surface topographique du Jura s’incline vers I'W, alors que,

W Laveron Val de Mouthe M. Risoux Val de Joux  Mont Tendre E

N
+ 3

. T L T T T
0 Skm A Forage pétrolier

Socle hercynien O Jurassique moyen 1 Jurassique supérieur calcaire
=3 Permo-Houiller =3 Jurassique sup.marneux [ Crétacé

Trias-Lias . Jurassigue sup. marno-calc. Molasse miocéne

Fig. 7.15 Structure de la Haute Chaine du Jura.
Tracé 1sur la fig. 7.14 ; d'aprés Y. Philippe, 1994.
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Fig. 7.16 Stucture du Jura externe et chevauchement
du front jurassien sur la Bresse.

En haut. transversale Lons le Saunier-Champagnole (tracé 2 sur la fig. 7.16) ;
En bas. transversale du Bugey (tracé 3 sur la fig. 7.14) ; d'apres Y. Philippe, 1994.

comme le montrent les données géophysiques, la pente du substratum est toujours
dirigée vers I’E. La déformation « alpine » est donc nettement plus intense au niveau
de la couverture.

¢) Mécanisme de plissement

Pendant longtemps, on a pensé que le Jura était le résultat du glissement gravitaire
d’une couverture décollée passivement d’un socle plus oriental, ce que suggérait son
chevauchement frontal sur un bassin lacustre non déformé.

Cependant le socle est et a toujours été incliné vers I’E (vers la Suisse), comme le
montrent aussi bien les épaisseurs des séries mésozoiques que les données géophy-
siques. Il parait difficile de faire remonter une pente a un glissement gravitaire.

L’explication retenue actuellement invoque un sous-charriage du socle du Jura
vers I’E, sous la partie des Alpes ol existe un surépaississement crustal (fig. 7.17).
Ce sous-charriage n’est en fait que la cause la plus externe du ré-épaississement crustal
lié a la collision alpine.
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Fig. 7.17 Plissement du Jura par sous-charriage du socle jurassien-subalpin :
coupe le long du profil ECORS Alpes.
D’apres Y. Philippe, 1994.
En bas géométrie réelle ; en haut échelle des hauteurs doublée. Tracé 4 sur la fig. 7.14.

Le Jura apparait donc comme une annexe des Alpes et le mécanisme de sa
formation ne peut pas étre séparé de celui des Alpes externes dont il est contempo-
rain. Toutefois, sa localisation est liée a une particularité stratigraphique : I’impor-
tante séquence évaporitique triasique. Un systeme analogue existe en Himalaya
avec la chaine du Salt Range (p. 234) également liée a un épisode €vaporitique
localisé.

7.2.3 Les Montagnes Rocheuses canadiennes (fig. 7.18)

Cette chaine de couverture apparatt, elle aussi, comme une annexe d’une grande chaine,
les Cordilleres pacifiques nord-américaines.

a) L’évolution structurale

Elle résulte du plissement d’un bassin mésozoique fortement subsident succédant
lui-méme, apreés ’interruption des mouvements hercyniens peu intenses, a un
bassin paléozoique et méme protérozoique (série de Belt, ou Beltien, épaisse de
10 000 m). C’est d’ailleurs ce Protérozoique qui forme le substratum apparent
de la chaine.

Toutes ces séries sont détritiques, monotones, d’eau peu profonde, alimentées par
la destruction d’un seuil précambrien, le « géanticlinal beltien » des anciens auteurs,
qui les séparait des bassins cdtiers pacifiques.

Les lacunes, les discordances, la présence de quelques niveaux de basaltes alcalins
fissuraux, soulignent le régime de plate-forme continentale a fleur d’eau.
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Fig. 7.18 Position structurale des montagnes Rocheuses canadiennes (hachuré serré).

Elles se prolongent aux Etats-Unis par les Rocheuses occidentales (les Rocheuses
orientales — hachuré large — sont des plis de fond, voir fig. 7.2).

En noir : batholites granodioritiques des Cordilléres pacifiques.

Pointillé : zones métamorphiques des British Columbia Ranges (chaine de collision).
RMT. Rocky Mountain Trench (décrochement tardif limitant les Rocheuses a I'W).

L’évolution du bassin est stoppée, a la limite Crétacé-Tertiaire, par I’ orogénie laramienne
qui se prolongera jusqu’a I’Eocene. La chaine obtenue est dissymétrique (fig. 7.19) :

— la moitié W, la plus soulevée, donc la plus érodée, est surtout faite de matériel
ancien (Omineca);
— la moitié E, moins haute et moins érodée, de matériel crétacé (Foothills belt).

L’ensemble est a déversement E dominant et le style tectonique celui de failles
inverses tres plates affectant les deux zones précédentes.
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b) La tectonique tangentielle des Rocheuses

C’est I’une des plus célebres du monde. Elle est particulierement bien connue grice
aux tres nombreux forages pétroliers qui y ont été pratiqués et permettent de suivre
les chevauchements en profondeur. On y voit un empilement d’écailles concaves
vers la surface (fig. 7.20) dont les contacts chevauchants représentent une succession
de «plats» et de rampes auxquels sont associés des plissements plus ou moins
intenses mais sans schistosité.

Ce style tres particulier est généralement expliqué par une sorte de sous-charriage
du vieux socle précambrien anté-beltien vers I’W, en direction de la zone d’écaillage
crustal sous-jacente a la cordillere pacifique, d’age surtout jurassique.

Fig. 7.20 Coupe de détail dans la « Foothills belt», a I'W de Calgary (Rocheuses canadiennes).
T. Tertiaire, Cs, Ci. Crétacé supérieur et inférieur, J. Jurassique, Pal. Paléozoique.
Les forages sont indiqués par des tiretés.

Le mécanisme de mise en place de ces lames superposées a dii débuter par un
glissement lit sur lit, parallele a la stratification, dans les parties profondes de la série
sédimentaire. Il allait évidemment de pair avec un décollement total de la couverture
stratifiée, y compris le Beltien, par rapport au socle cristallin.

Ces structures laramiennes ont été ultérieurement retouchées. Au Néogene, tout
d’abord, se produit le soulevement de la chaine sans qu’il y ait modification des
structures tangentielles antérieures. Ce soulevement est a la fois une réaction isosta-
tique au surépaississement crustal de la cordillere pacifique et 1’effet d’un nouvel
état de contrainte compressive. Ces nouvelles contraintes — obliques aux structures
laramiennes — ont fait jouer des chevauchements en décrochements comme celui
qui limite a I’'W les Rocheuses canadiennes (Purcell Fault et son prolongement N, le
Rocky Mountain Trench, fig. 7.18).

Il existe également un magmatisme néogene dans les parties les plus écaillées,
sous la forme de batholites granitiques dont certains peuvent étre de grande taille
(batholites de Boulder et de I’'Idaho, fig. 7.18). Ils sont probablement liés au suré-
paississement crustal sous la Mountain Belt.
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Chapitre 8

Les chaines de subduction

Elles apparaissent a la verticale d’une zone de subduction lorsqu’il y régne un
régime compressif (fig. 5.1, p. 125). Dans ce cas, on constate en général que la zone
de subduction sous-jacente a la chaine offre un pendage tres faible.

Le pendage de la zone de subduction est sous la dépendance de plusieurs facteurs.
Les principaux sont :

— L’épaisseur et la densité de la lithosphere subduite, donc son age (les lithospheres
anciennes sont plus épaisses, plus froides et plus denses) qui induit donc une
force de traction plus ou moins importante.

— Le déplacement global horizontal de 1’asthénosphere vers I’E, qui supporte les
plaques a plongement E (faible pendage) et s’oppose au plongement vers I'W
(fort pendage).

Secondairement, la convergence plus ou moins rapide des plaques en présence
(facteur 1ié a la tectonique globale) induit une force de poussée plus ou moins
grande. Enfin la présence de « flotteurs », comme la ride de Nazca, est susceptible
d’alléger la plaque qui les porte.

Suivant les interférences entre ces différents facteurs, on observe donc des sub-
ductions a forte pente (supérieure a 30°), donnant, a la surface de la plaque chevau-
chante, un régime et des structures de distension avec un magmatisme abondant, ou
des subductions a faible pente (1 a 10°), et en surface de la plaque supérieure, un
régime et des structures en compression avec absence de magmatisme. L’explication
doit étre recherchée dans le fort « couplage » des deux lithospheres si la zone de sub-
duction qui les sépare est plate, ainsi que dans I’absence de fenétre asthénosphérique
dans la plaque supérieure (fig. 5.1, p. 125).
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Des modélisations physiques (Chemenda, 1993) suggerent qu’une lithosphere
légere en cours de subduction reste « collée » a la plaque supérieure ou elle induit un
régime compressif. Une lithosphere dense induit un régime distensif et I’apparition
d’un bassin marginal. Une lithosphere intermédiaire, 1égerement plus dense que celle
de la plaque supérieure, entraine un régime alternant : la plaque supérieure subit une
assez longue période de distension, puis, lorsque I’extrémité de la lithosphere subduite
se détache, le réarrangement du systéme induit une compression dans la plaque
supérieure. On assiste ainsi a une succession d’épisodes compressifs relativement
brefs entrecoupant une évolution globalement ditensive.

Lorsqu’il y a une obliquité nette dans la convergence des deux plaques en présence,
il se forme de grandes failles de décrochement plus ou moins paralleles a la fosse et
a I’arc magmatique (Sumatra-Andaman, Philippines, Nouvelle-Zélande, Guyaquil,
Atacama, Zagros). Il s’agit 1a du phénomene de partitionnement de la déformation,
qui se traduit par I’existence simultanée d’une zone de plis et chevauchements d’axes
paralleles a la fosse (compression perpendiculaire a celle-ci) et d’une zone de décro-
chement pur également parallele a la fosse (voir Fig. 10.1, p. 217 et 10.12, p. 231).

L’exemple classique de chaine de subduction est la chaine des Andes et nous insis-
terons plus particulierement sur la partie centrale de cette chaine, les Andes du Pérou,
de Bolivie et du Nord-Chili, d’autant plus intéressantes que s’y rencontrent les deux
dispositions que nous venons d’évoquer pour le pendage de la surface de subduction.

8.1 LA CHAINE DES ANDES ACTUELLE

La chaine des Andes s’étire sur plus de 65° de latitude depuis le Cap Horn au Sud
jusqu’a la péninsule de Gallinas au Nord de la Colombie (fig. 8.1). Elle se développe
au droit de la subduction du Pacifique sous la plaque Amérique du Sud, plus précisé-
ment de la subduction des plaques de Nazca au centre, Caraibes au Nord et Antarc-
tique au Sud. En fait, comme le montre la figure 8.1, le Nord et le Sud de la chalne
sont concernés par des phénomenes de collision avec des séries océaniques (voir
p. 216), et seule la partie centrale de la chaine, au Sud de I’Equateur et au Nord du
40°8S, correspond vraiment a un systeéme de subduction. Tout au long de ce segment
s’affrontent les plaques de Nazca et Sud-Amérique.

Les données cinématiques et les mesures GPS montrent que cet affrontement se
traduit par une convergence orientée E-W a une vitesse de I’ordre de 60 a 70 mm/an.
Le GPS montre aussi que 1’essentiel, plus des deux tiers, de cette convergence est
consommé par la subduction ; le reste est absorbé par la déformation de la chaine,
dont un peu plus de la moitié par déformation interne et le reste en propagation sur
les boucliers externes (brésilien, guyanais, pampéen).

La séismicité importante, et caractérisée par des magnitudes tres fortes (fig. 8.2),
permet d’imager la surface de Benioff correspondant a la subduction de la lithosphere
Nazca. Le pendage est faible, et méme localement treés faible, déterminant des zones
de subduction plate (« flat slab ») comme au Nord du Pérou ou au centre du Chili-
Argentine, et qui correspondent a des régions sans volcanisme actif actuellement.



© Dunod — La photocopie non autorisée est un délit.

[ 80°W PL Caraibe70° We 4 T60° W
/77[

San Jose % 9
B < A =5 -
Plaque Caracas 10° N
S~ Georgetown
Co'c (;Q 3" B. Bannas-Apuret
Bouclier X /{_Bogota 3 il Paramari?)o .
p : . 3 3
précambrien 60 cs %25 B. Los Llanos

B. Oriente Bouclier Guyanais 0°

b

Dorsales

océaniques

et failles
transformantes

N

Subduction

X

Chevauchement

—B. Maranon

Bouclier Brésilien
» 22

. B. Madre de Dios 10°S |
% Plaque Amérique Sud

{9\;% 5 N\ £
1) I‘» 20° S_
Coulissement 0y = Brasilia
_2 o g ; B. Chaco
— 194 °

Vecteur GPS San Felix
(vitesse Plaque Nazca 77

en mm/an)

1,0

A
=3
o

Easter (PAques) Puna 77 7,3 22 Asuncion

(] 77

U Bouclier de |

la Pampa 30°S
Montevideo

Volcans

_ B. Cuyo
30°S

[IYD np 3ss0,

Robinson
4 Crusoé

Plateaux 61

océaniques Dorsale h—

accrétés Sud Chili

Bassins 40°S \/\/

flexuraux

40° S

i B. Magall
Plaque Antarctique aga}:;}js Malouines L ]
50°S
100° W . 80°W . " Plaque Scotia S0° W

Fig. 8.1 Situation géodynamique de la chaine des Andes.
Modifié d'apres V. Ramos et A. Aleman, 2000, GPS d'apres R. Kendrik et al., 1999
Geoph. Res. Lett., 26, 541-544, S. Norabuena et al., 1999, Science, 279, 358-362,
R. Trenkamp et al., 2002, J. S. Amer. Earth Sc., 15, 157-171.
L'ile de Paques (Easter) se situe sur la plaque Nazca, en dehors du schéma, a la longi-
tude 110° W.

1-2-3. traces des coupes fig. 8.7, 4. trace de la coupe fig. 10.2, 5. trace de la coupe
fig. 10.4.
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Fig. 8.2 Subduction au niveau de la chaine des Andes :
isobathes de la surface de Benioff et surfaces de ruptures sismiques majeures.

Modifié d'aprés V. Ramos et A. Aleman, 2000 ; séismes majeurs d'aprés B. Delouis,
1998, Thése. Légende structurale voir fig. 8.1. 1. trace du profil sismique de la fosse
du Pérou (fig. 8.4), 2. trace du profil tomographique (fig. 8.3). On notera qu'en
raison de leur obliquité par rapport a la direction de convergence, les rides océani-
ques sont amenées a balayer la marge.

Un profil tomographique, orienté E-W (fig. 8.3) situé au niveau du S Pérou et du
N de la Bolivie montre un ensemble « froid » subhorizontal sous la chaine et qui se
verticalise au niveau du front subandin.
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Fig. 8.3 Profil tomographique a travers les Andes du Pérou-Bolivie.

D’aprés R. Bijwaard et al.,1998, J. G. R., 103, 30.055-30.078 ; trace sur la fig. 8.2. FS..
fosse de subduction, FA. front subandin, BB. bouclier brésilien.

8.2 LES ANDES DU PEROU

A ce niveau, la plaque océanique Nazca s’enfonce sous 1’ Amérique du Sud suivant
un angle tres faible, de 1’ordre de 10 a 15° (« flat slab » du Pérou, fig. 8.2), qui tend
méme a s’annuler, les deux lithospheres restant collées.

Cette partie de la chaine montre d’W en E, donc en partant de la fosse, les ensembles
morpho-structuraux suivants (fig. 8.4, 8.5, 8.6, 8.7 coupe 1, 8.8) :

1. Un prisme d’accrétion tres étroit, profondément immergé et constitué, et parfois
recouvert, de coulées de solifluxion (fig. 8.4).

SW NE

Axe de la fosse

—
route Océanique

Fig. 8.4 Le prisme d’accrétion de la subduction péruvienne.
D’aprés R. Von Huene et al., 1996, Tectonics, 15, 19-33 ; trace sur la fig. 8.2. BSR. « Bottom Simu-
lator Reflector » réflecteur sismique d( aux hydrates de méthane. La zone ou disparaissent les
matériaux entrainés en subduction (sédiments, irrégularités du substratum océanique ou de la
base de la crolte surplombante) constitue le chenal de subduction.
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Fig. 8.5 Schéma structural des Andes du Pérou et de Bolivie du Nord.
D'aprés F. Mégard, 1987.

2. Un talus et un plateau continental immergés, a structure en blocs juxtaposés ; les
forages ont montré que ce domaine a été le siege d’une trés importante subsidence
(pres de 4 000 m en 35 Ma).

3. La zone cdétiere, ou affleure le substratum précambrien et paléozoique, recouvert
d’une mince série mésozoique. Ce secteur a été une zone en relief relatif depuis le
Paléozoique.

4. La Cordillere occidentale, arc magmatique actuellement inactif, et ceci depuis le
Paléogene, a ’exception de quelques émissions de tufs acides et de rares coulées
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D’apreés E. Jaillard et al., 2000.

Le petit rectangle dessiné au S. d’Antofagasta
donne les limites de la fig. 8.11, p. 199.



194 8 ¢ Les chaines de subduction

PO s . NE
sw Zone cotiere CO‘I.‘dlllEI‘e Cl?rdlllere Subandin Bassin Oriente
Fosse (avant-arc) occidentale orientale (avant-pays)
s

Plaque Sud-Amérique E
=3
wy

50 km

PEROU CENTRAL

2

SW ) = NE
Zone cotiere Cordillere Yallefe Cm:(!lller? Altiplano Cordillere _ Bassin Beni
(avant-arc) ~ cOtiere longitudinal orientale Subandin (avant-pays)

Fosse

Plaque Nazca

BOLIVIE NORD-CHILI

Plaque Sud-Amérique E
=3
w

50 km

3 [ Tertiaire sédimentaire
Cordillere [ Mésozoique et Paléozoique
w Zone cotiere Cordillere V.allee' principale Bassin Cuyo g ET] Magmatisme
(avant-arc)  cotiere longitudinale (Aconcagua) (avant-pays)
Fosse [ Crofite continentale
E ] Matériel sous-plaqué
* Aneit *ot ot )
+hgienne sy g+ [ Croite océanique
+ o+ + 4
+ Manteau lithosphéri
Plaque Sud-Amérique - anteau ithospherique
g
=z
(=3
wy
50 km

CHILI-CENTRE ARGENTINE

Fig. 8.7 Coupes dans les Andes.
1. Pérou d'apres L. Moulin, 1989, Thése, Jaillard et al., 2000 ;
2. Bolivie N-Chili d’aprés P. Rochat et al., 1999, Rochat, 2000 ;
3. Chili central Argentine d’aprés V. Ramos et A. Aleman, 2000 ;

traces sur la fig. 8.1.
Les lettres j, ¢, p, n, q représentent les ages du magmatisme (respectivement jurassique,
crétacé, paléogéne, néogene, quaternaire).

basaltiques. La Cordillere est constituée d’une tres épaisse série de sédiments volcani-
clastiques permo-triasiques, jurassiques et surtout du Crétacé inférieur, associés a
des produits volcaniques calco-alcalins. Le tout est plissé en une succession plus
ou moins réguliere d’anticlinaux et synclinaux orientés NW-SE, a plans axiaux
redressés, accompagnés d’une schistosité subverticale. Ces plis sont localement
perturbés par des virgations (dites ici « déflections »), plus ou moins EW, a valeur
de rampes latérales, et qui résultent de variations des directions de raccourcissement
lors des épisodes tectonique successifs.
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La Cordillere occidentale posséde un substrat granito-gneissique.

Ce style tectonique se complique, en particulier sur le versant E de la Cordillere,
ou existe un faisceau de plis et chevauchements (écailles du Marafion). Mais il n’y a
pas de métamorphisme et la schistosité elle-méme reste modeste, ce qui signifie que
la déformation s’est effectuée a faible profondeur.

Cet ensemble est traversé par des plutons granodioritiques, d’age jurassique supérieur
a crétacé, que le soulevement récent de la chaine a porté a I’affleurement. Les deux
principaux sont le « batholite cotier », long de plus de 1 000 km, et celui de la Cordillera
Blanca qui porte les points culminants de la Cordillere occidentale (Huascaran,
6 768 m). Le soulevement est encore actif comme le montrent des escarpements de
failles vivantes décalant des moraines récentes au pied de la Cordillera Blanca et siege
de séismes (faille de Qichues : 3,5 m de rejet en 1946), ainsi que les déformations
des terrasses et cones de piémont sur la cote. Les mécanismes au foyer indiquent un
régime compressif.

5. La Cordillere orientale, assez mal séparée de la précédente morphologiquement. La
série sédimentaire mésozoique y est mince si bien que le socle ancien y affleure
largement, avec une structure en éventail de plis et chevauchements associés a
une schistosité subverticale. Un chevauchement majeur marque sa limite avec le
Subandin. Le soulevement s’effectue également le long de failles vivantes comme
celle de Huaytapallana avec 1,6 m de rejet vertical et 0,7 m de rejet horizontal lors
du séisme de 1969.

6. Le Subandin, est ici envahi par la forét amazonienne ; il montre une série sédi-
mentaire assez épaisse, mésozoique et cénozoique, non volcani-clastique, déformée
en un systeme de plis et chevauchements a vergence E. De nombreux profils
géophysiques (pour la recherche d’hydrocarbures) montrent que ce domaine est
décollé et chevauche le bouclier amazonien et sa couverture sédimentaire suivant
une surface subhorizontale sur laquelle se greffent les chevauchements, constituant
une classique ceinture de plis et chevauchements (« fold and thrust belt »).

8.3 LES ANDES DE BOLIVIE, DU SUD PEROU
ET DU NORD CHILI

A ce niveau, la plaque océanique Nazca s’enfonce sous I’ Amérique du Sud suivant
un angle plus fort, de I’ordre de 30°.

Cette partie de la chaine montre les ensembles morpho-structuraux suivants (fig. 8./,
8.5, 8.6, 8.7 coupe 2).

1. La partie immergée du continent présente comme précédemment une structure de
marge en érosion (voir fig. 5.5 et 5.6, p. 129-130) avec une fosse pratiquement
vide de sédiments et un avant-arc constitué de blocs basculés vers la fosse ayant
subi une importante subsidence récente. En haut de marge affleurent des granitoides
et des séquences d’arc calco-alcalins jurassiques.

2. La Cordillere occidentale, toujours a substrat granito-gneissique, présente en gros
la méme séquence stratigraphique que plus au N, mais elle est recouverte d’un
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épais manteau discordant de matériel volcanique calco-alcalin, néogeéne a quater-
naire, tres peu déformé et couronné par de remarquables volcans actifs (Misti,
5 822 m ; Sajama, 6 542 m). L’arc volcanique s’allonge parallelement a la fosse,
a environ 250 km de celle-ci ; il montre une zonation caractéristique des marges
actives avec une premiere bande calco-alcaline suivie par une zone a dominante
shoshonitique.

3. L’Altiplano, est un vaste bassin endoréique d’altitude moyenne proche de 4 000 m,
qui porte, entre autres, le lac Titicaca (fig. 8.8, 8.9) et un certain nombre de lacs salés
(salars). Cet ensemble morphostructural est situé entre les deux Cordilleres occi-
dentale et orientale qui le chevauchent; il présente une structure plissée et
écaillée. Il est rempli d’une épaisse série de dépots détritiques lacustres et conti-
nentaux recoupés par des discordances nombreuses ; elles sont bien datées grace
a de nombreuses intercalations de tufs volcaniques et caractérisent I’alternance de
brefs épisodes de compression et de périodes de distension. Le remplissage rapide
du bassin explique sa topographie plane ; le fait qu’il présente une altitude élevée

Fig. 8.8 Modéle numérique de terrain de I'Altiplano et des Andes centrales.

GTOPO, réalisé par T. Dumont. A. trace de la coupe 2 fig. 8.7, B. trace de la coupe
fig. 8.9, C. trace de la coupe fig. 8.10. A. salar d’Atacama, C. salar de Coipasa, P. lac
Poopo, T. lac Titicaca, U. salar de Uyuni.
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Fig. 8.9 Coupe dans I'Altiplano de Bolivie.
D’aprés P. Rochat, 2000, trace sur la fig. 8.8. 3, 6, 10. 4ge en Ma de niveaux de tufs.

est le résultat d’un soulevement récent, au cours du Néogene tardif, de I’ensemble
de I’ Altiplano et des deux Cordilleres qui le bordent.

4. La Cordillere orientale présente un double déversement, vers I'W sur I’ Altiplano
et vers I’E sur le Subandin. Elle montre des séries paléozoiques tres écaillées
formant une double ceinture de plis et chevauchements a multiples duplex qui
constituent les plus hauts sommets (Ancohuma, 6 427 m ; Illimani, 6 480 m).

5. Le Subandin est ici tres développé (fig. 8.10) ; la structure est celle d’une ceinture
de plis, chevauchements et duplex, décollés au niveau du Paléozoique inférieur et
mis en place au cours du Néogene.

20 km
[ Plio-Quaternaire 1 Permo-Mésozoique Précambrien
[ Oligo-Miocéne E= Paléozoique (avec niveau repére Silurien) | Forage pétrolier

Fig. 8.10 Coupe dans le Subandin de Bolivie.
D’aprés D. Zubieta-Rossetti, 2001, trace sur la fig. 8.8.

En résumé, 1’abondance du volcanisme traduit, dans cette partie des Andes,
I’existence de périodes distensives ou transtensives, ce qui est sans doute lié aux
variations de pendage de la surface de subduction ; les mécanismes au foyer des
séismes superficiels locaux traduisent actuellement un régime distensif. La séparation
entre les deux troncons coincide avec I’entrée dans la fosse de la ride de Nazca qui
jouerait le role de « flotteur » au sein de la plaque de méme nom.
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8.4 LES ANDES DU CHILI CENTRAL ET D’ARGENTINE
CENTRALE

A ce niveau, la plaque océanique Nazca s’enfonce a nouveau sous I’ Amérique du Sud
suivant un angle tres faible, de I’ordre de 10 a 15° (« flat slab » de la Pampa, fig. 8.2).

Un prisme d’accrétion étroit existe au niveau de la fosse (fig. 8.7, coupe 3), qui
montre que cette région recoit bien une certaine quantité de sédiments, notamment
lors des épisodes climatiques El Nifio caractérisés par une forte pluviosité et donc un
fort apport clastique ; une faible partie de ces sédiments n’est pas entrainée dans la
subduction.

La Cordillere cotiere est constituée de plutons granodioritiques intrusifs dans un
substratum paléozoique, et de séquences volcaniques et volcani-clastiques. Leur age
varie du Permien au Crétacé inférieur et ils forment des ceintures emboitées les unes
dans les autres, plus ou moins paralleles, du Permien au Jurassique, puis décalées
vers I’E & partir du Crétacé (fig. 8.17). Il y a donc une apparente migration de 1’axe
magmatique depuis la cote actuelle vers le continent depuis le Crétacé.

La vallée longitudinale (ou la dépression interandine, fig. 8.6) forme une dépres-
sion qui sépare la Cordillere de la cdte de la Cordillere principale ; elle est
parcourue par de grandes failles décrochantes actives, comme la faille d’ Atacama.

La Cordillere principale est constituée de séries paléozoiques et mésozoiques
plissées et écaillées, affectées d’une schistosité a pendage raide, mais non métamor-
phiques, attestant la encore d’une structuration a faible profondeur. Cette Cordillere
porte les plus hauts sommets (Aconcagua, 6 959 m). Elle chevauche un ensemble
subandin constitué par une ceinture de plis et chevauchements qui chevauche a son
tour les bassins flexuraux portés par les chaines pampéennes (Paléozoique supé-
rieur) et le bouclier de la Pampa.

8.5 EVOLUTION OROGENIQUE

Le régime de subduction est établi sur la bordure W de I’ Amérique du Sud depuis
le Permien. Antérieurement cette zone a connu une histoire complexe ; un subs-
tratum grenvillien a été mis en évidence dans la zone cdtiere et des événements du
Paléozoique inférieur ont été observés en Bolivie et dans les sierras Pampeanas
(Argentine).

Du Permien a la fin du Crétacé inférieur, entre 300 et 100 Ma, la paléogéographie
est caractérisée par un systeme en extension (fig. 8./2). Un arc magmatique caracté-
rise la future zone cdtiere. Sa situation par rapport a la marge demeure relativement
stable durant toute la période. Il alimente en produits volcano-clastiques une zone
subsidente, donc a crofite amincie, correspondant a I’actuelle Cordillere occidentale.
Dans le domaine d’arriere arc qui constitue le bassin subsident ouest-péruvien se
met en place un ensemble volcanique sous-marin tres épais (10 km a I’ Albien moyen) ;
ce domaine passe vers 1’Est & une zone moins profonde, sans intercalations volcaniques
qui traduit la présence d’un haut-fond (haut-fond du Marafion). Ce domaine d’arricre-
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Fig. 8.12 Bloc-diagramme du domaine péruvien au Crétacé inférieur (145-100 Ma).

Simplifié d'aprés F. Mégard, 1987. 1. zones émergées, 2. volcans, 3. gres, 4. shales,
5. calcaires, 6. coulées et sills volcaniques, 7. pillow lavas, 8. granodiorites et gabbros,
9. couches liasiques et triasiques, 10. Paléozoique et Précambrien.

arc n’aboutit cependant pas a la naissance d’un véritable bassin océanique de ce type.
Au-dela du haut-fond du Maraiion, un nouveau bassin subsident, le bassin est-péruvien,
siege d’un important volcanisme alcalin au Permien supérieur et au Trias (Mitu), est
ensuite comblé par des séquences essentiellement clastiques, issues de 1’érosion des
boucliers situés a I’Est. Plus a I’Est encore, correspondant au futur domaine subandin,
une plate-forme épicontinentale est le siege d’une sédimentation peu épaisse, tres
lacunaire, caractérisée a certains niveaux par d’importantes formations éoliennes
(qui constituent d’intéressants réservoirs pétroliers).

A partir du Crétacé supérieur, la marge subit un raccourcissement qui se traduit
par des structures compressives locales et surtout par 1’érosion tectonique progressive
du domaine d’avant arc qui va provoquer une migration de 1I’axe magmatique qui se
localise au niveau de la Cordillere occidentale (fig. 8.1 et 8.11). Un premier épisode
de plissement (Mochica) est assez bien marqué dans le Nord du Pérou vers 100 Ma
(Fig. 8.13). Un second épisode majeur se situe au Santonien, vers 85 Ma ; il est
reconnu dans la zone cotiere et la Cordillere occidentale ; il est en particulier carac-
térisé par la mise en place de chevauchements a vergence NE dans la région d’ Arequipa ;
il correspond a la « phase péruvienne » (Fig. 8.13). Au cours du Paléogene, entre 58
et 30 Ma, la déformation atteint les zones plus orientales (Altiplano et Cordillere
orientale) avec la mise en place de chevauchements dans les régions de Cusco et de
Bolivie SW ; cette longue période de déformation majeure des Andes correspond
aux « phases incaiques » (Fig. 8.13). Au cours du Néogene (« phases Quechua ») la
déformation gagne la zone Subandine (Fig. 8.13). Cette période est caractérisée par
un volcanisme calco-alcalin trés intense. C’est aussi au cours de cette période que se
met en place le relief montagneux actuel.
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En conclusion les faits importants sont :

1. La constance de I’arc magmatique apparu des le Permien supérieur et qui persiste
a I’époque actuelle, méme si son activité a été intermittente. Cet arc s’est édifié
sur une crofite continentale. Il s’est déplacé progressivement vers I’Est a partir du
Crétacé supérieur. Il est a I’origine de trés grands gisements métalliques (or :
Yanacocha, Pérou ; argent: Potosi, Bolivie; cuivre: Chuquicamata, Chili ;
étain : Oruro, Bolivie).

2. La migration progressive de la déformation vers I’E du continent, qui demeure
toutefois en régime de superstructure.

3. La mise en place tardive du relief montagneux.

Les Andes centrales (Pérou, Bolivie, N Chili) constituent donc un bon exemple
d’un orogeéne de marge continentale lié a la subduction d’une lithosphere océanique
sous une lithosphére continentale. Toutefois, comme on vient de le voir, il ne s’agit pas
d’un systeme immuable et il convient de s’interroger sur les variations qu’il présente
au cours du temps, comme le passage d’une marge en distension vers une marge en
compression a partir du Crétacé supérieur, le fonctionnement discontinu de 1’arc, sa
migration et celle de la déformation, I’apparition du relief.

Du Permien au Crétacé inférieur le régime de marge convergente en distension
implique une subduction a pendage relativement fort et constant qui assure la perma-
nence de 1’arc magmatique et induit un fort amincissement crustal du continent et, en
conséquence, la formation d’un bassin d’arriere-arc fortement subsident. Ce domaine
d’arriere-arc n’aboutit cependant pas a la naissance d’un véritable bassin océanique
d’arriere-arc. La situation évoque ainsi celle de I’actuel arc indonésien a Java (pendage
de la subduction de I’ordre de 45°). On n’observe pas non plus de migration d’arc
vers I’océan ce qui implique une stabilité de la position de la zone de subduction par
rapport au continent ; il n’y a pas de retrait de subduction comme on 1’observe aux
Mariannes.

A partir du Crétacé supérieur, 1'évolution est caractérisée par des périodes
compressives et distensives, en bon accord avec les résultats de modélisation évoqués
plus haut. Les crises tectoniques majeures qui affectent la totalité de la marge sur
plusieurs milliers de kilometres sont, par ailleurs, contemporaines des événements
intéressant I’ensemble des chaines du cycle alpin, et donc a relier a I’évolution tecto-
nique globale. Parmi ces événements globaux, on retiendra qu’au début du Crétacé
supérieur intervient une réorganisation globale du systeme des dorsales océaniques,
se traduisant par une forte augmentation des vitesses d’ouverture dans le Pacifique ;
une autre réorganisation globale intervient vers la fin de I’ Eoceéne moyen et, au cours
du Miocene, lorsque s’ouvrent les dorsales du Sud Chili et des Galapagos. D’autres
phénomenes ont un caractere plus local, comme le balayage de la marge par les rides
asismiques (Nazca et Juan Fernandez et plus au Nord Carnegie).

Sur la figure 8.13, on a représenté 1’ évolution de la déformation dans les Andes en
regard de quelques phénomenes caractéristiques de la subduction de la plaque Nazca :
vitesse de convergence, age de la lithosphere subduite, angle de convergence. On
remarque que les périodes d’intense déformation sont corrélées avec les variations
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Fig. 8.13 Evolution de la convergence Andine depuis I’Aptien.

Modifié d'aprés E. Jaillard et al., 2000. On a reporté sur ce diagramme les principaux
épisodes de déformation compressive, une estimation des vitesses de convergence,
I’age probable de la lithosphére arrivant en subduction et I'obliquité de la conver-
gence (en gris foncé, la marge d’erreur pour les vitesses et les ages).

de ces parametres et, en particulier, avec les moments de variation importante de la
vitesse de convergence.

Les conséquences de ces changements pour la marge pacifique de I’ Amérique du
Sud ont été une forte diminution du pendage de la surface de subduction, entrainant
la mise en compression de 1’ensemble du systeme. Il en a résulté un raccourcisse-
ment d’ensemble de la marge, des écaillages intéressant a la fois la couverture sédi-
mentaire et le substratum, et un épaississement crustal important. L’ampleur du
raccourcissement, évalué sur des coupes équilibrées a partir de données de surface,
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atteint 200 km au niveau des Andes centrales, soit de I’ordre de 30%. La croiite
épaissie atteint jusqu’a 75 km. Les bilans de matiere, réalisés a partir de ces coupes
équilibrées (fig. 8.7, coupe 2), impliquent qu’un volume important ait été sous-plaqué
sous la chaine pour créer cet épaississement crustal. Sous la Cordillere orientale,
I’épaississement provient du sous-charriage des boucliers (brésilien ou pampéen).
Sous la Cordillere occidentale et 1’ Altiplano, une petite partie de ce matériel
provient du magmatisme, mais 1’essentiel tire son origine du sous-placage de matériel
crustal pouvant provenir de 1’érosion de la base de la crolite de la plaque supé-
rieure (S Amérique) comme en témoignent la migration de 1’arc magmatique et la
subsidence treés importante subie par les zones immergées de la marge.
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Chapitre 9

Les chaines d’'obduction

Dans le phénomene de subduction, la lithosphere océanique, dense, s’enfonce sous
une lithospheére moins dense, océanique dans le cas des arcs intraocéaniques, ou
continentale dans les marges de type andin. Cependant, on observe souvent un
dispositif inverse, c’est-a-dire, d’épaisses lames d’ophiolites reposant a plat sur un
substratum continental et sa couverture sédimentaire. Pour décrire ce dispositif ou
une portion de lithosphere océanique chevauche une bordure continentale, on a créé
le terme d’obduction (R. Coleman, 1971). Ce phénomene est bien développé dans
les chaines alpines du Pacifique SW (Papouasie, Nouvelle-Guinée, Nouvelle-Calé-
donie) et également dans le domaine téthysien, en particulier en Oman.

L’ obduction constitue souvent une étape précoce au cours d’un cycle de déforma-
tion. Elle est presque toujours suivie par une phase de collision si bien que les
géométries primitives sont partiellement ou totalement masquées et que méme le
domaine océanique originel disparait. Il devient des lors difficile de retrouver le
mécanisme de mise en place des ophiolites.

Toutefois il existe quelques cas, peu nombreux, ou les structures d’obduction sont
restées intactes apres la mise en place du complexe océanique et, dans ce cas, on
peut réellement parler de chaines d’obduction.

9.1 L'OMAN (fig. 9.1)

A la pointe orientale de la péninsule Arabe, s’éleve la chaine d’Oman (500 par
100 km environ), culminant a un peu plus de 3 000 m au Djebel Akhadar, et qui
montre une immense nappe ophiolitique (Semail) reposant a plat sur la plate-forme
arabe.
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Fig. 9.1 Obduction de ['Oman.
Simplifié d’'aprés A. Michard, 1987 ; coupes d'aprés Saddiqi et al., 2006.
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L’autochtone de la plate-forme arabe est recouvert par un premier ensemble de
matériaux allochtones de plusieurs origines. Les unités les plus basses sont consti-
tuées d’écailles provenant de la marge arabe ; elles sont surmontées par des unités
d’origine océanique, les nappes Hawasina, constituées de sédiments océaniques
(radiolarites) et de laves sous-marines a caractere d’OIB. La nappe ophiolitique,
constituée de péridotites mantelliques et de leur couverture crustale, surmonte cet
ensemble par I'intermédiaire d’une mince semelle métamorphique sous facies
amphibolite. Les basaltes du sommet de la séquence ophiolitique montrent des
caractéristiques géochimiques de laves d’arc.

La lame ophiolitique est particulierement épaisse, de I’ordre de 15 km, dont 8 km
de péridotites, issues du manteau supérieur. Compte tenu de la largeur de la plate-
forme arabe (300 km) et de la portée du chevauchement (100 km), le déplacement
atteint au moins 400 km.

Les données stratigraphiques et géochronologiques permettent d’évaluer la
vitesse de déplacement de cet ensemble. Les sédiments les plus récents portés par la
nappe sont de la base du Crétacé supérieur (95 Ma), alors que les plus récents du
matériel chevauché datent du Crétacé supérieur élevé (75 Ma) ; le Maastrichtien
inférieur (70 Ma) est discordant sur les structures. Le déplacement sur 400 km s’est
donc effectué en 20 Ma, soit a une vitesse de 1’ordre de 2 cm/an, du méme ordre de
grandeur que la vitesse moyenne de I’expansion océanique.

Le déplacement a entrainé le feuilletage des péridotites qui montrent une linéa-
tion d’étirement ; on la retrouve également dans la semelle métamorphique ; elle est
orientée SW-NE, indiquant le sens de déplacement de la nappe. La minéralogie de
ces péridotites basales indique que leur déformation s’est effectuée vers 800 a
1 000 °C (lithosphere chaude), ce qui s’accorde avec les parageneses de la semelle
métamorphique. Au front de la nappe, les températures sont plus faibles (400 °C,
facies schiste vert).

Le substratum de la plate-forme arabe apparait au front de la nappe, mais aussi
dans deux fenétres sous la nappe (Djebel Akhdar et Saih Hatat). On y observe
plusieurs unités structurales empilées caractérisant des facies de bas de marge. Les
plus basses montrent des facies métamorphiques de haut degré : éclogite (14-15 a
20-23 kb, 480 a 550 °C) et schistes bleus (11 a 13 kb, 320 a 520 °C), impliquant un
enfouissement a grande profondeur, de I’ordre de 100 km pour les plus basses.

Le scénario de mise en place de cet ensemble comporte un premier épisode de
subduction, documenté par la chimie des laves. Les dges mesurés sur les roches
ophiolitiques et leur semelle métamorphique ainsi que sur les sédiments, sont de
I’ordre de 100 a 95 Ma (base du Crétacé supérieur), et donc presque contemporains
de ceux des sédiments qui se sont déposés sur les ophiolites. Ceci signifie que le
cisaillement des ophiolites s’est produit trés peu de temps apres qu’elles ont été
mises en place au fond de 1’océan. La subduction a donc concerné une lithosphere
trés jeune, agée de moins de 5 Ma, donc mince et chaude.

La base du Crétacé supérieur correspond a un changement du régime tectonique
global. Dans cette partie du domaine téthysien, un régime de convergence (rappro-
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chement Afrique/Eurasie) succede a un régime de divergence (ouverture océanique).
Le rapprochement s’est effectué a une vitesse de I’ordre de 2 cm/an.

On suppose que, mise en compression, la lithosphere océanique omanaise, s’est
rompue dans sa partie la moins épaisse, donc la plus jeune. Une subduction intra-
océanique s’est mise en place. Un prisme d’accrétion tectonique s’est constitué au
front, a partir des sédiments océaniques (nappes Hawasina). La subduction a ensuite
intéressé la partie la plus amincie de la marge arabe qui s’est enfouie profondément.
La plate-forme arabe fléchit sous I’effet de la charge des nappes, en formant un
bassin d’avant-chaine. En effet, les sédiments crétacés montrent une évolution
depuis des facies de plate-forme, a la base du Crétacé supérieur, vers des facies
turbiditiques a matériel continental au Sénonien-Maastrichtien.

Il est cependant arrivé un moment ou ce matériel continental, bien qu’éclogitisé,
n’a plus été susceptible de s’enfoncer davantage. Il est remonté le long d’un cisaillement
chevauchant a sa base, alors que son toit a fonctionné en faille normale, et percé le
dispositif sus-jacent, isolant la nappe ophiolitique et les unités de sa semelle.

Le phénomene a ensuite cessé, la déformation se transférant plus au N. La litho-
sphere océanique du golfe d’Oman a commencé a s’enfoncer sous la marge iranienne,
édifiant le prisme du Makran (S Iran), dont la construction a débuté a I’Eocene infé-
rieur, et qui continue a s’édifier avec une vitesse de convergence moyenne de 2 cm/
an. A ce taux, si le phénomene se poursuit, le golfe d’Oman disparaitra dans 10 Ma.
A ce moment se produira une collision entre I’Arabie et 'Iran et s’édifiera une
chalne analogue au Zagros (voir p. 233).

9.2 LA NOUVELLE-CALEDONIE (fig. 9.2)

Cette ile, longue de 400 km, large de 40 a 50, culminant a 1 650 m seulement,
comprend un «substratum» complexe, surtout mésozoique, supportant une nappe
de péridotite mise en place a I'Eocéne supérieur.

Les grands traits de sa structure sont exprimés par la fig. 9.2.

L’ évolution comporte deux étapes principales.

1. Du Permien & I’Eocéne, se constituent les unités du substratum dans un cadre
structural complexe, celui d’arcs insulaires et de bassins arriere-arc accrétés a la marge
gondwanienne (le NE de I’ Australie) au Jurassique supérieur. Les produits sédimentaires
et volcaniques correspondants forment un prisme d’accrétion qui est ensuite démenbré
en plusieurs unités a partir du Crétacé supérieur lorsque s’ ouvrent les bassins margi-
naux de Tasmanie, de Nouvelle-Calédonie et des iles Loyauté. A I’Eocene, I’entrée
de ces unités dans la zone de subduction des Loyauté entraine leur superposition,
tandis que se déposent des flyschs bréchiques et des olistostromes discordants.

Nous n’entrerons pas dans le détail de ces unités. On dira simplement que les plus
basses (Unités d’avant-pays : Nouméa, Teremba, Koumac) montrent les faci¢s habi-
tuels, sédimentaires et volcaniques, des bassins d’arc du Permien au Sénonien. Au-
dessus viennent, toujours en superposition tectonique, deux ensembles ophiolitiques
anciens plus ou moins dilacérés, métamorphisés en facies de haute pression : 'un
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Fig. 9.2 Grands traits de la structure géologique de la Nouvelle-Calédonie
(d'apres Paris, 1981).
Carte : T. massif de Tiebaghi, S. massif des Sources
Coupe : B. basaltes, G. gabbros, P. péridotites, e. Eocéne, cs. Crétacé supérieur,
j- Jurassique-Trias, x. terrains anté-permiens, g. intrusion de gabbros (Oligocéne).
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(Chaine Centrale) au Crétacé supérieur, 1’autre (Anticlinorium du Mont Panié) a
I’Eocene. Ce dernier est le mieux connu, avec des éclogites de 25 kb/550 °C et des
glaucophanites qui ont permis de les dater de 51 a 37 Ma. L’exhumation de I’ Anti-
clinorium du Mont Panié s’est effectuée en contexte distensif.

L’ensemble de ces unités du substratum est séparé de la nappe des péridotites par
la nappe de Poya, ou nappes des basaltes, comportant des basaltes et des sédiments
océaniques du Crétacé supérieur-Paléocene. Cette nappe pourrait représenter
I’ancienne couverture décollée des péridotites.

2. A ’Eocéne supérieur se met en place la nappe des péridotites (fig. 9.2). Elle
constitue le tiers de la surface de I'ile; elle est surtout représentée au Sud (« Massif
du Sud ») ou elle atteint son épaisseur maximum (3 a 4 km), mais parseme le reste
de I’lle de nombreuses klippes. Elle comprend de bas en haut :

— une semelle de serpentinites mylonitiques,

— une masse péridotitique principale, essentiellement constituée de harzburgites
massives, avec des intercalations de niveaux rubanés harzburgitiques ou pyroxé-
nitiques. De fréquents amas de dunites y forment des poches irrégulieres. Des
lherzolites, parfois feldspathiques, sont connues dans le massif de Tiebaghi
(partie N de I'ile) a la surface des harzburgites.

— Toutes ces roches ont des textures de tectonites et représentent le manteau supé-
rieur. Elles sont recoupées de filons de pyroxénites, gabbros, basaltes doléritiques
et contiennent des intrusions de plagiogranites.

— Au-dessus des ultrabasites, mais seulement dans le minuscule massif des Sources,
pres de Nouméa, on trouve des cumulats de dunite et de gabbro, en tres 1égere
discordance (fig. 9.2). C’est le seul témoin connu d’une croflite océanique sensu
stricto. Les basaltes sus-jacents, s’ils ont existé, ne sont pas connus, a moins que,
par décollement précoce, ils ne se soient séparés des ultrabasites sous-jacentes et
aient ainsi donné naissance a la « nappe des basaltes de Poya ».

De toute facon, avec ou sans basaltes, les roches ultrabasiques de Nouvelle Calé-
donie constituent une masse obductée a la suite de la mise en compression énergique
d’un systeme en subduction. L’obduction ne semble pas avoir créé de structures
particulieres hormis peut étre la semelle de mylonites serpentineuses. Les structures
magmatiques antérieures, porphyroblastiques a blastomylonitiques, avec une folia-
tion parallele au rubanement magmatique, ont été passivement transportées, ne
subissant que des ondulations d’assez grande longueur d’onde.

En revanche, apres sa mise en place, la dalle a été fragmentée par de nombreuses
failles tardives en compartiments juxtaposés, parfois effondrés et plus facilement
conservés en klippes. Ces accidents tardifs sont souvent décrochants.

Age de la mise en place

Les ultrabasites sont remaniées dans I’Eoceéne terminal. Par ailleurs, dans la région
de Nouméa, elles chevauchent cet Eocene ou le refoulent devant elles. Le charriage
est donc éocene supérieur et ainsi contemporain du métamorphisme du Nord de 'ile
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et donc de I’exhumation des facies HP qui s’effectue par dénudation tectonique
(Cluzel et al., 1995). On retrouve ici le dispositif comportant un systeéme compressif
au front des ophiolites et un systéme distensif a leur arriere.

Le sens du charriage

Il est certainement du NE vers le SW. 1l existe en effet une bande d’anomalies gravi-
métriques importantes sur la cdte E qui indique que les péridotites viennent de ce
secteur. Par ailleurs, la dalle péridotitique a provoqué a son front, dans le S de I'ile,
des plis et des écailles déversés au SSW.

9.3 LA NOUVELLE-GUINEE

Les conditions géologiques de I’obduction néocalédonienne se retrouvent en Nouvelle-
Guinée qui en est le prolongement N mais montre quelques dispositions supplémen-
taires, notamment une série ophiolitique compléte et beaucoup plus épaisse.

Cette ile comprend, au moins dans sa partie est, trois parties (fig. 9.3) :

M. des Salomon

Port Moresby

S/Z\ Mer de Corail

Fig. 9.3 Grands traits de la structure géologique de la Nouvelle-Guinée orientale.
CO. Crolte océanique, CC. chaine Centrale, OS. chaine Owen-Stanley.



212 9 e [es chaines d’obduction

— une zone Sud, bordure de la plate-forme continentale australienne, recouverte de
dépots détritiques d’eau peu profonde, qui fléchit sous la chalne en donnant un
bassin flexural dont le bord nord est déformé (zone des plis néogenes);

— une zone centrale, montagneuse, équivalente du massif central néocalédonien,
avec une série mésozoique a éocene, métamorphisée sous facies de haute pression
a I’Eocene supérieur’;

— une zone Nord, qui affleure sur une longueur de 400 km et une largeur de 40, sur le
flanc NE de la chaine Owen-Stanley. Elle montre, de haut en bas, des basaltes d’affi-
nités tholéitiques, massifs ou en pillows-lavas, avec quelques dacites (4 a 6 km), puis
des gabbros, a texture de cumulats (4 km), et enfin des péridotites (harzburgites),
d’abord en cumulats (0,5 km environ) puis a structure de tectonites, parfois méta-
morphisées (4 a 8 km) qui représentent évidemment le manteau.

Le tout est traversé d’intrusions tonalitiques (diorites) datées de I’Eocéne (50 a
55 Ma).

L’age et les conditions tectoniques de la mise en place de cet ensemble sont les
mémes qu’en Nouvelle-Calédonie. Il existe aussi le méme métamorphisme de rela-
tivement haute pression (glaucophane, chlorite, albite) sous les péridotites charriées,
parfois interprété ici comme un effet de surcharge de cette dalle, peut-&tre par
I’intermédiaire des pressions de fluides.

Une autre particularité de la Nouvelle-Guinée est que la nappe des péridotites, a
son extrémité E, est traversée de nombreuses venues volcaniques néogenes a
actuelles, calco-alcalines au N, shoshonitiques au S. Leur origine est encore discutée
mais ce volcanisme pourrait traduire I’existence d’une zone de subduction tardive a
vergence S, bien que les données océanographiques ne permettent pas d’en situer
exactement le départ.

9.4 LE MECANISME DE L’'OBDUCTION (fig. 9.4)

Différents mécanismes ont été invoqués pour tenter d’expliquer une situation consi-
dérée comme paradoxale (compression brutale suivie de réajustement isostatique,
subduction bloquée...). Ils n’ont plus qu’une valeur historique.

Les exemples précédents nous ont montré que les chaines d’obduction présentent
un certain nombre de caractéristiques communes.

— Les lames ophiolitiques obductées, tout en étant souvent tres épaisses, ne présentent
jamais 1’épaisseur d’une lithosphere océanique classique (40 a 60 km). Il s’agit
donc soit de lithosphere jeune et encore mince et chaude, soit du résultat du clivage
d’une lithosphere normale, ce qui suppose I’existence de niveaux de décollement
constitués par exemple par des zones serpentinisées.

— L’age de la mise en place tectonique est toujours tres proche de celui de la mise en
place magmatique. Le phénomene est donc rapide.

— Il'y a une association systématique avec des unités ayant subi de hautes et/ou tres
hautes pressions (HP et UHP) qui apparaissent en fenétre sous les ophiolites et
qui, elles-mé&mes, montrent les signes d’une exhumation tres rapide.
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Lithosphére océanique

Crolte continentale

l:l Manteau lithosphérique
sous-continental

Fig. 9.4 Mécanisme de |'obduction.
D’apres A. Chemenda, 1993.

Des modélisations physiques (Chemenda, 1993) conduisent a une interprétation
qui rend compte de ces particularités. Dans ce modele, la subduction de la litho-
sphere océanique entraine celle de la partie la plus amincie (le bas de marge) de la
marge continentale adjacente, jusqu’a ce que celle-ci se trouve dans les conditions
du facies éclogite. Un clivage se produit alors au sein du matériel continental qui
remonte rapidement en percant le matériel océanique sus-jacent, et en isolant un
lambeau ophiolitique. On aboutit ainsi a un dispositif comportant un cisaillement
chevauchant sous le matériel métamorphique, et un cisaillement normal au dos de
celui-ci, actifs simultanément.
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9.5 L'EVOLUTION DU PACIFIQUE SW

Une réorganisation cinématique se produit a la fin du Miocene (vers 12 Ma) a I’échelle
mondiale. Elle se traduit dans la région par la collision du plateau d’Ontong Java
avec I’arc des Salomon-Wallis-Samoa et le blocage de la subduction a vergence sud
de Vitiaz. Elle donne donc naissance a un nouveau cadre structural. Une nouvelle zone
de subduction a vergence pacifique, c’est-a-dire vers le NE, apparait au S des 1iles
Salomon et du Vanuatu (Nouvelles-Hébrides). La Nouvelle-Guinée et la Nouvelle-
Calédonie deviennent des arcs résiduels, ou les structures d’obduction précoce sont
conservées (voir fig. 1.18). La surrection de la Nouvelle-Calédonie et des iles Loyauté
peut étre une conséquence du fléchissement de la plaque australienne a son entrée en
subduction dans la fosse de Vanuatu (bombement externe).
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Chapitre 10

Les chaines de collision

Comme leur nom I’indique, elles résultent d’un phénomene de collision entre une
marge continentale et une autre structure qui peut étre :

— soit une crofite océanique, généralement anormale, de type plateau océanique, ou,
plus fréquemment, un arc insulaire. Le résultat est une chaine liminaire;

— soit une autre marge continentale. Le résultat est une chaine de collision intercon-
tinentale ou chaine de collision sensu stricto (anciennes chaines « géosynclinales »
ou «biliminaires » des auteurs).

Selon M. Cloos (1993), une collision ne peut se réaliser que si les objets trans-
portés par la plaque subduite ont une dimension suffisante. Pour un bloc continental,
il faut que I’épaisseur de la crofite atteigne 15 a 20 km ; ceci signifie que les crofites
continentales trés amincies peuvent entrer en subduction, et nous verrons que c’est
effectivement le cas. Pour les plateaux océaniques et marges volcaniques, I’épaisseur
limite de la crotite est de ’ordre de 17 km; seuls les objets plus €pais sont donc
susceptibles d’entrer en collision. Les iles volcaniques de trés grandes dimensions
(hauteur supérieure a 8 km) peuvent refuser la subduction et engendrer des collisions
locales. La plupart du temps elles sont susceptibles d’étre subduites, et d’étre décapi-
tées en engendrant de forts séismes. Les arcs volcaniques ayant fonctionné au moins
durant 20 Ma posseédent une crofite suffisamment épaisse pour entrer en collision.

Dans tous les cas ol un objet entre en collision cela se traduit par :
1) un saut de subduction;
2) un changement dans la cinématique des plaques;
3) la formation d’une chaine de montagne.
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10.1 CHAINES LIMINAIRES

10.1.1 Collision de plateaux océaniques : les Andes d’Equateur
et de Colombie (fig. 10.1 a 10.4)

Les Andes d’Equateur et de Colombie représentent un cas de collision de plateaux
océaniques avec une marge continentale. Situées dans la prolongation N des Andes
péruviennes (fig. 8.1), 'on y retrouve, a I’E, les mémes éléments morpho-structuraux
caractéristiques, mais qui sont séparés de la zone de subduction par un nouvel
ensemble formé de séquences océaniques, I’Occidente, anciennement dénommé
« Andes a ophiolites ».

a) La prolongation de la chaine andine : I’Oriente équatorien et colombien

Ce domaine comporte les unités suivantes (fig. /0.1 et 10.2) :

1. Un arc volcanique. La Cordillere occidentale du Pérou se prolonge morpho-
logiquement et en tant qu’arc volcanique par la Cordillere occidentale d’Equateur et
la Cordillere centrale de Colombie. Les points culminants sont constitués par les
volcans (en Equateur : Chimborazo 6 272 m, dont le sommet constitue, en raison de
sa situation sous 1’équateur et de la forme de la Terre, le point de la surface le plus
éloigné du centre de la Terre ; Cotopaxi 5 897 m ; en Colombie : Nevado del Huila
5 760 m, Nevado del Ruiz 5 400 m).

A la différence du Perou, ou la Cordillere W est a substrat continental, en Equateur,
cet ensemble magmatique présente un substrat ou un encaissant complexe princi-
palement constitué d’ensembles océaniques accrétés, arcs et plateaux, souvent méta-
morphisés sous facies schistes verts. Le matériel a fourni des dges géochronologiques
et paléontologiques a 120, 90 et 50 Ma, qui caractérisent respectivement les
périodes de mise en place des matériaux et les épisodes de leur accrétion et de leur
déformation (« laramienne »).

2. La vallée interandine, dépression relative (altitude moyenne 2 500 m) caracté-
risée par un remplissage sédimentaire et volcaniclastique. C’est un couloir faillé en
décrochement actuellement actif (faille Dolores-Guayaquil-Pallatanga) superposé a
une suture. Le remplissage sédimentaire repose sur un ensemble écaillé trées complexe
incluant des lames de crofite continentale d’age précambrien et de séquences sédi-
mentaires paléozoiques et mésozoiques, et des écailles de matériel océanique.

3. La Cordillére orientale d’Equateur et de Colombie prolonge la Cordillere orientale
péruvienne. Encore dénommée Cordillere Royale, la Cordillere orientale, est constituée
par un substratum précambrien et une ceinture de roches volcano-sédimentaires paléo-
zoiques et mésozoiques qui présentent un métamorphisme généralement de degré
faible 2 moyen. Dans sa partie méridionale, cet ensemble est traversé par des plutons
calco-alcalins qui appartiennent a plusieurs générations : Jurassique (190-140 Ma),
Crétacé supérieur-Paléocene (110-60 Ma), Néogene (15-10 Ma), ces derniers décalés
vers I’W par rapport aux précédents.
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Fig. 10.1 Schéma structural des Andes d’'Equateur et de Colombie.
C, E, W. Cordilléres centrale, orientale et occidentale. MNT GTOPO.

La déformation principale est néogene et caractérisée par des chevauchements a
vergence E en Equateur. Des volcans actifs, ou récemment actifs, sont installés sur
ce domaine en Equateur (Sangay 5 320 m).

En Colombie, la Cordillere orientale est dédoublée. A I'W, la Cordillére centrale,
constituée d’un substratum continental, chevauche la Cordillere occidentale ; le contact
date de I'Eocéne (fig. 10.4). A I’E, elle chevauche un bassin intramontagneux, la
vallée du Magdalena, chevauché a son tour par la Cordillere orientale ss qui montre
également une double vergence, E et W. Vers I'W, elle chevauche le bassin de Los
Llanos par I'intermédiaire du Subandin. Enfin cet ensemble est parcouru par des failles
décrochantes actives, dont la faille Romeral, prolongement de la faille Guayaquil-
Dolores.
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4. Le Subandin et les bassins d’Oriente et Los Llanos correspondent a la migra-
tion, au Néogene, de la déformation sur le craton guyanais flexuré, et au plissement
de sa couverture sédimentaire (paléozoique, mésozoique et paléogene). En Equateur,
le Subandin est également couronné par des volcans actifs (Reventador, Sumaco).

Tous ces éléments « andins » (arcs magmatiques et chalnes dérivées du plissement
de I’arriere arc) forment I’« Oriente » équatorien et colombien. Le fait nouveau ici
est qu’a I’'W, donc cdté pacifique, s’y ajoutent des unités a matériel océanique qui
constituent I’« Occidente ».

Cordillere . Cordillere
w occidentale ,nt;_aened_n%rientale E
1 1 O . .
Fosse Zone de la Cote (Occidente) FGD Subandin Bassin Oriente

40

180

I Volcanisme actuel

o . 120
[ ] Tertiaire sédimentaire

[ ] Mésozoique sédim.

[ Croite océanique Volcanisme et volcani-
[_] Paléozoique 1 Manteau lithosphérique clastique mésozoique-éocene
Précambrien Plateaux océaniques

Fig. 10.2 Coupe géologique des Andes d'Equateur.
D'apres E. Jaillard et al., 2000. FGD. Décrochement Guyaquil-Dolorés. Trace sur la fig. 8.1.

b) Le bloc accrété de I’Occidente équatorien (fig. 10.1 a 10.3)

Il est représenté par la zone cotiere équatorienne, et une partie de la Cordillere occi-
dentale. Dans la zone cotiere, le substratum (Pifion) atteint une vingtaine de km
d’épaisseur, d’apres les données géophysiques (sismique et gravimétrie). A 1affleu-
rement, il apparait constitué par des séries océaniques (diabases massives ou en
coussins, cumulats gabbroiques et harzburgites) dont les caractéristiques géochimi-
ques sont de type OIB. Les ages fournis par les microfossiles, récupérés dans les
sédiments inter-pillows et la série sédimentaire sus-jacente, permettent de situer cet
ensemble vers 90 Ma (Crétacé supérieur) ; les caractéristiques géochimiques sont
tout a fait semblables a celles du plateau océanique Caraibe. Ce substratum supporte
des séquences volcani-clastiques, caractérisant un arc insulaire turono-sénonien
(Cayo San Lorenzo, fig. 10.3). Les déformations sont scellées par le Paléocene ou
apparaissent des séquences détritiques a matériel de provenance continentale. Au
cours du Paléogene et du Néogene, ce domaine a connu un régime en distension,
délimitant des bassins d’avant-arc, ou se sont déposées des séquences marines. Cet
avant-arc a émerg¢ tres récemment lors de I’entrée en subduction de la ride Carnegie.
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Une grande partie du substratum de la Cordillére occidentale est constituée de
formations du méme type : séries océaniques de type OIB, sédiments volcani-clasti-
ques et marins pélagiques. On peut distinguer deux plateaux océaniques d’ages
différents (120 et 90 Ma) présentant des différences géochimiques. Ils sont recou-
verts par une puissante série volcanique d’arcs composés de basaltes en coussins,
andésites basaltiques et tufs (Macuchi) de I’Eocene. L’ensemble est tres déformé et
forme des écailles chevauchant la zone cotiere.

\\ E

Arc crétacé (Las Orquideas - Cayo)  Arc crétacé (Celica-Casma)

100 a 80 MA

Arc crétacé-paléocene
(Cayo - San Lorenzo) Suture

Y T L L.
A A S O

60 a 55 MA

Arc éocene (Macughi

Pifion : plateau
océanique

Fig. 10.3 Interprétation de I'évolution des Andes d’Equateur
au Crétacé supérieur-Paléocéne.

¢) Les blocs accrétés de I’Occidente colombien (fig. 10.4)

Cette région présente une structure plus complexe qu’en Equateur. La Serrania
del Baudo se situe en bordure du Pacifique ; elle représente un arc intra-océanique
reposant sur un substratum de type OIB, caractéristique du plateau Caraibe ; en
particulier les picrites de Gorgona sont datées a 90 Ma. Ce domaine est chevauché
au Miocene par la Cordillere Occidentale de Colombie.
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La Cordillere Occidentale de Colombie montre un empilement d’écailles d’unités
océaniques chevauchant vers I’'W et vers I’E (sur la croiite sud-américaine). Les
écailles les plus basses ont été mises en place au Crétacé inférieur (125 a 104 Ma,
ages obtenus sur des schistes bleus a glaucophane), alors que plus récentes 1’ont été
au Crétacé supérieur-Paléocene, car leur matériel est daté entre 80-100 Ma, et elles
sont traversées par des granodiorites d’age variant entre 80 et 60 Ma.

W Cordillere Cordillere p Cordillere E
. Vallée . .

Fosse S. Baudo occidentale centrale Niaeaalens orientale Subandinﬁ‘ssm

anos

50
] Magmatisme récent

] Tertiaire et Mésozoique
sédimentaires [IX Croite océanique Plateaux océaniques

Précambrien et Paléozoique [] Manteau lithosphérique

Fig. 10.4 Coupe géologique des Andes de Colombie.
D’aprés A. Taboada et al., 2000. Trace sur la fig. 8.1.

Ainsi I’évolution de 1’« Occidente » nord-andin est caractérisée par I’adjonction
de matériel océanique a la chaine de type andin.

En Equateur, cette adjonction consiste en la collision de plateaux océaniques, et
des arcs qu’ils portent, avec la chaine ; une partie de ces ensembles passe en sous-
placage et participe a I’édification du relief.

En Colombie, I’évolution parait plus complexe, dans la mesure ou certaines unités
océaniques chevauchent la Cordillere, ce qui témoignerait d’'une possible phase
d’obduction de lithosphere océanique antérieurement a la collision des fragments du
plateau Caraibe, et ou la collision de ces éléments caraibes s’est prolongée durant le
Miocene, avec 1’accrétion de la Serrania del Baudo.

10.1.2 Collision avec un arc océanique : I'ille de Taiwan (fig. 10.5)

Elle résulte de la collision, actuellement en cours, d’un arc : I’arc des Philippines
avec une marge : la marge chinoise (eurasiatique).

L’archipel des Philippines est un arc insulaire volcanique (dit arc de Luzon) qui
est séparé de 1’ Asie par la mer de Chine méridionale, ouverte au début du Tertiaire.
La fosse de Manille est le point de départ d’une subduction a pendage E. Elle est
associée a un important prisme d’accrétion.

Or, vers le N, on voit la mer de Chine méridionale se refermer peu a peu. En méme
temps, la fosse de Manille s’estompe, la séismicité devient diffuse et I’arc volcanique
perd toute activité. Ces changements résultent de la collision de I’arc de Luzon avec
la marge continentale asiatique. La partie émergée de ce systeéme en collision est
I’ile de Taiwan.
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Fig. 10.5 L'ile de Taiwan et son cadre géologique.

Simplifié d'apres F. Pelletier, 1985 ; N. Mouthereau, 2000, these ; GPS d'apreés Y. Yu et
al., 1999, Geoph. Res. Lett., 26, 923-926, M. Pubellier et al., 2003.

A gauche : position de Taiwan par rapport a I'arc des Philippines et & la mer de Chine
méridionale. CC. croGte continentale, MC. mer de Chine, AS. arc sédimentaire, AV.
arc volcanique, V. volcans actifs.

A droite : grandes unités constitutives de Taiwan. D. zone de décrochement de la
suture, v. volcanisme andésitique quaternaire de la pointe nord de I'ile associé a la
subduction des Ryu-Kyu.

L’age de la collision peut étre déduit des données stratigraphiques classiques
(c’est-a-dire de I’age des sédiments les plus récents de la marge chinoise chevauchés
par I’arc insulaire, soit le Miocene), de I’arrét du volcanisme a I’extrémité N de I’arc
de Luzon (limite Mioceéne-Pliocene) et enfin de I’age du métamorphisme a schistes
verts lié a la collision (5 Ma, qui est bien la limite Miocene-Plioceéne).

L orientation des contraintes régionales lors de la collision est donnée par le sens
de déplacement de la plaque pacifique, soit le NW.

L’ile de Taiwan elle-méme comprend deux parties (fig. 10.5 et 10.6) :

1. La chaine cétiére orientale, tres étroite. C’est I’extrémité N de 1’arc de Luzon,
tres déformée. On y voit un puissant volcanisme andésitique d’age mioceéne associé
a des greywackes.
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Fig. 10.6 Coupe transversale de I'ile de Taiwan.
(D'aprés O. Lacombe et al., 2000).

Cette chaine cdtiere est limitée a I’'W par une zone d’écailles plus ou moins rétro-
charriées vers I’E, jalonnant un grand accident décrochant, sismiquement actif.
L’analyse structurale et les mécanismes au foyer montrent une compression tres active
vers le NW ou I’W, doublée d’une composante décrochante sénestre.

2. Le compartiment occidental forme I’essentiel de 1’1le et représente la bordure
déformée de la plaque eurasiatique. On n’entrera pas dans le détail de sa structure,
en disant simplement que d’une manicre générale, I’age des terrains, I’age et I’intensité
de la déformation décroissent vers I’W, ce qui est en bon accord avec un processus
de collision se produisant d’E en W.

L’intérieur du compartiment et notamment la chaine centrale (qui dépasse locale-
ment 4 000 m d’altitude) est un ensemble d’écailles dont une partie appartient au
socle et a la couverture de la marge chinoise; I’autre représente la partie émergée et
plissée du prisme d’accrétion de Manille, précédant I’arc de Luzon. Il s’agit de
turbidites, a facies d’eau de moins en moins profonde jusqu’a la fin du Tertiaire.
Elles ne seront tectonisées qu’au Quaternaire.

La plaine cotiere W est un secteur particulier intéressant parce que la déformation
y est en cours : les terrasses alluviales et marines sont basculées et déformées, la
séismicité intense (séismes de septembre 1999).

La structuration de Taiwan est plio-pléistoceéne (fig. 10.7) et dure toujours, comme
on I’a dit, ce que traduit une séismicité intense. Elle y est associée a un métamorphisme
pouvant aller, dans la chaine centrale, jusqu’au facies schiste bleu a schiste vert, daté
radiométriquement de la fin du Miocene (5 Ma).
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Fig. 10.7 Evolution de la zone de suture
au cours de la collision de I'arc des Philippines avec la marge chinoise.

(D'aprés O. Lacombe et al., 2000 ; A. Chemenda et al., 2001).
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On remarquera 1’absence d’ophiolites dans la suture. Ces roches ont cependant
existé mais ont été détruites par I’érosion car on en retrouve des traces en olistolites
dans les sédiments constituant les écailles rétrocharriées sur la chalne cotiere orientale.
Toutefois il est vraisemblable qu’aucune grande nappe ophiolitique n’ait jamais existé.

Des ophiolites affleurent seulement a 1’autre extrémité de 1’arc des Philippines
(ile de Mindoro).

Soulignons, pour terminer, que la vergence des structures est tournée vers le continent,
comme dans I’exemple colombien. Ce n’est pas une regle absolue. Nous verrons en
Californie un cas ou la vergence des structures de collision est vers 1’océan, ce qui a
fait parfois opposer les collisions « de type Taiwan » et celles de « type californien ».
En fait, il semble bien que I'inclinaison générale des écailles soit celle de la surface
de subduction pré-collision, autrement dit que les structures soient, en principe, de
type synthétique.

10.1.3 Collisions répétées d’arcs océaniques : les chaines pacifiques
de I'Ouest américain

C’est un domaine hétérogeéne dans lequel on peut distinguer d’E en W :

— Les Montagnes Rocheuses sensu lato, ensemble de chaines intracontinentales résul-
tant d’une déformation paléoceéne-éocene (laramienne) de la bordure W de la plate-
forme nord-américaine. Elles sont donc 1’équivalent des cordilleres orientales sud-
américaines. A ce premier ensemble, et toujours du coté W, sont venus s’accoler
plusieurs arcs insulaires.

— L’axe Sierra Nevada-Klamath Mountains, a la fin du Jurassique (orogenese
névadienne).

— Les chaines cotieres (Coast Range), au Crétacé moyen (orogenese orégonienne).

a) L'axe Sierra Nevada-Klamath Mountains (fig. 10.8)

Il comprend des sédiments primaires, triasiques et jurassiques de type océanique
(radiolarites et grauwackes), des ophiolites et des volcanites calco-alcalines, c’est-a-
dire une association caractéristique d’un arc insulaire. L’ensemble a été plissé et
écaillé en vergence E a la fin du Jurassique (car on connait des molasses tithoniques
et crétacé inférieur discordantes sur les formations précédentes — formation dite de
Knoxville — et des schistes bleus, nés de cette collision, datés de 150 Ma). Il y a donc
eu, a cette époque, collision entre un bloc comportant au moins un arc insulaire, et la
marge nord-américaine, collision impliquant la disparition, par subduction, de 1’espace
océanique qui les séparait. Cependant la suture ophiolitique n’est pas connue. On
suppose qu’elle a été masquée par des chevauchements ultérieurs. Des ophiolites
sont cependant visibles dans le complexe névadien mais elles sont plus anciennes ou
témoignent d’un découpage secondaire de I’arc insulaire névadien en deux sous-arcs
séparés par un étroit bassin marginal (fig. 10.9).

La vergence E de toutes les structures névadiennes fait considérer que la subduction
finijurassique devait étre a pendage W. La collision a été suivie de la mise en place,
dans I’arc névadien, de nombreux petits corps granodioritiques (datés de 145-130 Ma)
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Fig. 10.8 Schéma structural des Cordilléres pacifiques des Etats-Unis
(d’apres J. Aubouin et al., 1986, simplifié).

1. volcanisme récent, 2. dépots tertiaires de la Great Valley, 3. complexe franciscain,
4. ophiolites, 5. complexe de la Sierra Nevada, 6. granites névadiens.

issus de la fusion liée au surépaississement crustal. Ces plutons seront ultérieurement
coupés de leurs racines par les troncatures médiocrétacées (fig. 10.10).

Ces cisaillements tardifs rendent les structures névadiennes difficiles a déchif-
frer. Ils sont a vergence E dans la Sierra Nevada (mais on n’en voit pas le bord W
masqué par les molasses crétacées et tertiaires de la Great Valley) et a vergence W
dans les Klamath Mountains (mais on n’en voit pas alors le bord E masqué par le
grand plateau volcanique récent de la Columbia River ou le volcanisme récent des
Cascadia Mountains).
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Fig. 10.9 Une évolution possible du complexe névadien (collision et orogenése névadiennes)
(d’apres Lagabrielle et al., 1986).

A, B, C. Points de repére (voir texte).

On peut néanmoins penser qu’a partir du Crétacé moyen I’ensemble Sierra Nevada-
Klamath Mountains, incorporé a la marge américaine, était devenu une chaine cotiere a
double déversement, au dessous de laquelle commencait a se développer une surface
de subduction pacifique a vergence E (fig. 10.10). 1l existe en effet, en Basse Californie
et dans le Sonora, un volcanisme calco-alcalin de cet dge. Par contre il manque en
Oregon et en Californie ou 1’on connait cependant quelques plutons intrusifs de 120
a 130 Ma.

L’orogenese laramienne a été surtout active dans les Rocheuses plus a I’E. On lui
rattache ici quelques chevauchements mineurs et, surtout, des intrusions granitiques
traduisant un nouveau surépaississement crustal de 1’arc névadien. C’est, de toute
facon, une déformation purement intracontinentale.

b) Les chaines cétiéres (Coast Range)

Elles sont formées d’un empilement d’unités sédimentaires a vergence W, donc a
pendage E, qui s’enfoncent sous les Klamath Mountains et la Sierra Nevada. Ces unités
sont recouvertes de molasses d’age différent, et se divisent en deux ensembles :
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Fig. 10.10 Evolution des chaines californiennes au Crétacé et au début du Tertiaire.
Cette évolution fait suite a celle de la figure précédente.

Ci, Cm, Cs : Crétacé inférieur, moyen, supérieur; T. Tertiaire
o n, ¢ o, ¢l:chevauchements névadiens, orégoniens, laramiens.
En bas, coupe actuelle des chaines cotieres au N de San Francisco (d'aprés Roure, 1986).

N

complexe franciscain (Coast Range thrust) (fig. 10.10).

Le complexe franciscain

Il est tres hétérogene et montre, de haut en bas :

— des schistes bleus (d’origine sédimentaire ou volcanique), nés de 1’orogencse

névadienne mais repris ici dans les structures crétacées a vergence W

a I'W, le complexe franciscain (étymologie : San Francisco), a I'E la série de la
Great Valley, a substratum ophiolitique (Coast Range ophiolites), qui chevauche le
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— des séries détritiques (grauwackes), moins métamorphiques, datées paléontologi-
quement du Tithonique au Cénomanien basal. Leur métamorphisme (schistes
bleus légers) est d’age crétacé moyen (110-80 Ma). Leur base montre des laves en
coussins et des radiolarites : il s’agit donc du remplissage d’un bassin de type
océanique ouvert au Jurassique terminal (fig. 10.9);

— un olistostrome a matrice argilo-serpentineuse, attribué au Cénomanien terminal-
Coniacien. Il contient des blocs de toute taille provenant du démantelement des
unités précédentes lors de leur mise en place vers I'W durant la tectogenese
crétacé moyen et les répliques de celle-ci au début du Crétacé supérieur.

Sur les trois ensembles précédents reposent des molasses post-cénomaniennes
indiquant donc I’existence d’une orogenese crétacé moyen (dite orégonienne). Ces
molasses sont elles-mémes coupées de chevauchements laramiens (Paléocéne-Eocene)
ou de failles décrochantes plus récentes.

» Les ophiolites de la Great Valley

Elles jalonnent la bordure orientale des Coast Range sur plus de 600 km de long et la
chevauchent vers I’W. Elles sont recouvertes en discordance par une molasse volcano-
détritique (formation de Knoxville) datée par des fossiles du Jurassique supérieur-
Crétacé inférieur (fig. 10.9). C’est le début de la puissante série conglomératique de
la Great Valley, provenant de la destruction de I’arc névadien et d’4age crétacé-tertiaire.
Ces ophiolites représentent évidemment un matériel névadien recouvert d’une molasse
jurassique supérieur-crétacé inférieur, le tout repris par 1’écaillage orégonien a
vergence W, puis recouvert par la molasse crétacé-tertiaire de la Great Valley.

» Interprétation

Ce domaine, tres étudié depuis longtemps et par de nombreux auteurs, est un bon
exemple d’évolution des idées en fonction des théories. En effet, des I’avénement de
la théorie des plaques, les ophiolites californiennes furent regardées comme les résidus
d’une crofite océanique pacifique disparue par 1’effet d’'une subduction a pendage E
sous I’Amérique du Nord. Dans cette interprétation, les Coast Ranges étaient considé-
rées comme un prisme d’accrétion typique avec « mélanges » tectoniques et méta-
morphisme de haute pression. C’est d’ailleurs 1a que fut mise en évidence, pour la
premiere fois, la liaison subduction-schistes bleus. Le bassin molassique de la Great
Valley représentait, quant a lui, un exemple typique de «fore-arc basin» (voir p. 137).

Ce modele s’est avéré trop simpliste car on reconnut par la suite que les sédiments
franciscains n’étaient pas la couverture d’une croiite pacifique crétacée mais le
remplissage d’un bassin de type marginal compris entre 1’arc névadien fossile et un
nouvel arc intraocéanique situé plus a I'W (fig. 10.10). L’existence de ce dernier est
justifiée par la présence de produits détritiques calco-alcalins dans les sédiments
franciscains les plus occidentaux.

La question se pose de savoir ce qu’est devenu cet arc et quelle est la nature de
son substrat, océanique ou continental. Les données géophysiques indiquent qu’il
existe en Californie, sous le complexe franciscain, une crofite continentale qui en
représenterait donc 1’autochtone relatif. Peut-&tre méme cette croiite réapparait-elle
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sur la cdte, au S de San Francisco, dans le bloc «salinien» (fig. 10.8, 10.10) qui
pourrait représenter le reste de 1’arc recherché, chevauché par le Franciscain. Mais il
est aussi possible que la majeure partie de cet arc ne soit plus en face de la Californie
et se retrouve maintenant dans les « blocs exotiques » collés a I’ Alaska, sous I’effet
des grands décrochements du systeéme San Andreas (p. 295).

Quoi qu’il en soit, a I’heure actuelle, les chaines cotieres sont considérées comme
la conséquence d’un phénomene de collision d’age albien, intervenu au terme de la
subduction du bassin marginal dont elles représentent le remplissage sédimentaire.

Les chaines californiennes montrent donc deux collisions successives, la deuxieme
reprenant une partie du matériel déja tectonisé par la premiere. Le schéma est
méme plus complexe encore car 1’arc névadien qui entre en contact avec la marge
nord-américaine au Kimméridgien était lui-mé&me formé de la soudure d’arcs plus
anciens.

En résumé, I’histoire des chaines pacifiques d’ Amérique du Nord, au moins au niveau
de la Californie, peut s’écrire comme suit a partir du Callovien (fig. 10.9, 10.10) :

Au Callovien, un arc insulaire, I’arc névadien s’édifie au-dessus d’une surface de
subduction a pendage W, probablement en bordure d’un microcontinent formé de la
soudure de plusieurs arcs. Il est séparé de I’ Amérique du Nord par un espace océanique
(point A de la fig. 10.9).

A I’Oxfordien, cet arc insulaire se sépare en deux, faisant ainsi apparaitre un bassin
marginal (point B de la fig. 10.9) entre les deux rides; seule la ride orientale parait
connaitre une activité volcanique.

Au Kimméridgien, au terme de la disparition du domaine océanique A, la collision
se produit entre 1’arc oriental et la marge américaine. La suture ophiolitique corres-
pondante est actuellement cachée. L’espace océanique B séparant les deux rides est
écrasé et donne des lames ophiolitiques (associées a des schistes bleus), lames sur
lesquelles se dépose la formation molassique de Knoxville. L’arc névadien est soudé
a I’Amérique du N dans un édifice a vergence E.

Au Néocomien, un nouveau cycle orogénique commence. Une subduction paci-
fique a vergence E s’installe sous I’arc névadien. Elle y ouvre un nouveau bassin
océanique (point C de la fig. 10.9), le bassin franciscain, associé a un arc insulaire.

A I’Albien, au terme de la résorption du bassin C, I’arc vient en collision avec
I’ancien arc névadien, en donnant naissance aux chevauchements a vergence W des
chaines cdtieres. C’est I’orogenese orégonienne qui correspond en fait a une contrac-
tion de I’édifice formé par 1’arc névadien et les chaines cotieres. Cet édifice prend
une structure a double déversement.

Au début du Crétacé supérieur, une réplique post-orégonienne (parfois appelée,
d’un terme a proscrire, « subhercynienne »), puis, au début du Tertiaire, les mouve-
ments laramiens, représentent de nouvelles contractions apportant des retouches a
un édifice déja purement continental. Ces dernieres actions sont ensuite compliquées
par la dilacération due aux mouvements décrochants longitudinaux du systéme
San Andreas.
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10.2 CHAINES DE COLLISION INTERCONTINENTALE

Elles résultent de la collision de deux marges continentales jadis séparées par un
espace océanique. La plupart des chaines actuelles de ce type se trouvent le long de
I’axe orogénique qui court de Gibraltar au Myanmar (Birmanie), ou axe mésogéen ;
cet axe a été depuis bien longtemps considéré comme le résultat de I’affrontement
du bloc eurasiatique avec les blocs africains, arabe et indien, bien avant que ne soient
définis les plaques lithosphériques et le terme de collision (Argand 1924) (fig. 10.11).

Alpes _
1‘:’-:"5;13‘_” Promontoire aFriecaisn Flg.16

Fig. 10.11 Collision d'aprés Argand.

Deux des coupes transversales de la « zone d'affrontement Eurasie-Gondwanie »
dessinées par Argand, 1924. Noir. manteau lithosphérique (sima pour Argand),
blanc. croGte continentale (sal pour Argand), pointillé. « produits issus de la zone
axiale de la Téthys », 1. Gondwanie, 2. Eurasie.

La genese de ces chaines implique la fermeture d’un océan, donc I’existence d’une
marge active. Leur évolution comporte deux stades, la disparition du domaine océa-
nique, suivie de la collision proprement dite.

1. La disparition du domaine océanique appartenant forcément a 1’'une des plaques
en présence, s’effectue par subduction sous I’autre. Ce stade laisse des traces :
complexes et métamorphisme de subduction, arcs volcaniques...

2. La collision des marges ; en fait deux cas sont possibles :

— Ou bien le processus de rapprochement se bloque rapidement et se transfere sur
une autre limite de plaque, cas fréquent lorsque I’espace océanique est de dimension
réduite. La chaine est alors réduite a un paquet d’écailles ophiolitiques coincées
entre des bordures continentales faiblement déformées (zones a « mélange coloré »
entourant le bloc du Lut en Iran central) (Fig. 10.12 et 10.13).

— Ou bien le processus de rapprochement ne peut pas se débloquer ailleurs. La pres-
sion se maintient dans la zone de contact et les deux marges se raccourcissent en
se clivant a divers niveaux. La couverture sédimentaire peut se décoller et donner
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1 et 2 trace des coupes fig. 10.13 et 10.15

Fig. 10.13 Coupe de la suture de Yazd.

1 sur la figure 10.12 ; d'aprés Desmons, 1982, Géol. Alp., 58, 23 ; Ev. Eocéne volcanique,
Cr. Crétacé, J. Jurassique, Pal. Paléozoique, Gr. granitoides mésozoiques, d. filon de
dacite quaternaire.
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lieu a un empilement de nappes de charriages sédimentaires (Alpes, Zagros). La

crolite supérieure peut se raccourcir en donnant des lames granito-gneissiques

empilées, et participer a la formation d’une racine crustale (Himalaya). Des écailles

de croite inférieure et de manteau supérieur (péridotites) peuvent également se

former (Alpes).

Les chaines de collision intercontinentales forment souvent une ceinture arquée
(orocline). L’ ensemble des chaines périméditerranéennes en fournit un bon exemple,
constitué de 7 arcs successifs (Fig. 10.14).

L’origine de ces structures arquées est multiple :

— II peut s’agir de la compression d’un domaine paléogéographique initialement
courbe, dans ce cas, on parle d’« arc hérité ».

— Ou bien il s’agit du moulage d’un promontoire de I’une des marges en présence.
On obtient un arc de poinconnement ou « arc induit ». L’arc alpin, par exemple,
moule le bloc adriatique (ou insubrien) ; I’arc des Carpathes moule le promon-
toire moesien de la plaque eurasienne. La chaine entiere peut mouler un bloc

120° 130°
Carpathes

Taurique

TG .
I Kashmir 190°

o

— 30 .
Assam Promontoire

Espace libre

— 209 . . 5
Rotation anti-horaire

’UGDD

Rotation horaire

-10°

190°

170° O 80°

Fig. 10.14 Les arcs des chaines méditerranéennes et himalayennes.
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comme dans le cas de I’ensemble himalayen autour du bloc indien, entre les deux
« virgations » d’Assam et du Kashmir (Fig. 10.14).

— Ou encore la déformation s’étale au niveau d’un espace libre créant un deuxieéme
type d’« arc induit ». C’est le cas des arcs Tyrrhénien et Egéen en Méditerranée,
moulés sur des zones en creux de la marge africaine (Fig. 10.14).

La mise en place des arcs induits implique des rotations d’axe vertical au niveau
du matériel déformé ; ces rotations sont tres bien mises en évidence par les techniques
du paléomagnétisme (Fig. 10.14).

En résumé, les chaines de collision intercontinentale montrent deux caracteres
essentiels :

1. Une zone ophiolitifere. Si elle est étroite, ce qui est tres généralement le cas, on
parle de suture ophiolitique (Iran : fig. 10.12 ; Himalaya : fig. 10.18) ; elle permet alors
de repérer la position de 1’ancien domaine océanique. Cette zone peut cependant
s’élargir par suite de I’étalement en nappe des unités ophiolitiques, en particulier
lorsqu’un phénomene d’obduction a précédé la collision (Himalaya, Zagros). Situer
précisément la position de I’ancien domaine océanique peut alors étre difficile et
sujet a discussion (Alpes).

2. Un empilement de nappes. Ces unités sédimentaires et crustales peuvent affecter :

— essentiellement I’ancienne marge passive : cas de I’Himalaya et du Zagros

— les deux marges : cas des Alpes

3. Enfin la déformation peut déborder largement le domaine des anciennes marges
et intéresser un vaste domaine, voire réactiver des structures anciennes : cas des
chaines d’ Asie centrale (Himalaya-Tibet-Tian Shan ; Himalaya-Pamir).

10.3 LE ZAGROS

Le Zagros est une chaine longue de plus de 1 500 km, culminant a plus de 4 000 m
(4 548 m au Zard Kuh), qui domine le golfe arabo-persique et la dépression méso-
potamienne a I’Est (Fig. 10.12). Elle résulte de la collision du bloc Arabe avec I’Iran
central. La chaine elle-mé&me (Haut Zagros) n’est pas tres large (en moyenne 100 km),
mais elle se prolonge vers 1’Ouest par un vaste domaine plissé, qui a fait 1’objet d’une
intense prospection pétroliere (champs d’Iran et d’Iraq).

Les unités constitutives : de I’Ouest vers I’Est on distingue :

1. Un bassin sédimentaire reposant sur la plate-forme arabe ; partiellement occupé
par la mer (le Golfe) ou parcouru par les fleuves mésopotamiens (Tigre, Euphrate),
ce bassin est rempli de plusieurs km de sédiments néogenes a actuels reposant sur une
séquence de plate-forme du Paléozoique-Mésozoique-Oligocene, elle-méme super-
posée a une croiite continentale précambrienne (Arabie) d’épaisseur normale. Ce bassin
est un bassin flexural caractéristique.

2. Une ceinture de plis et chevauchements (« Zagros fold-and-thrust belt ») qui
montre (Fig. 10.15) une série de plis et d’écailles de couverture, constituées des mémes
séries paléozoiques a oligocenes et de Néogene. Ces séquences sont décollées a
divers niveaux, en particulier a celui des sels d’Hormuz (Cambrien).
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Fig. 10.15 Coupe du Zagros.
2 sur la figure 10.12 ; simplifié d'aprés Blanc et al., 2003.

3. Le Haut-Zagros chevauche cet ensemble au niveau du HZT (chevauchement du
Haut Zagros). Il est constitué par une série d’écailles de sédiments (Paléozoique a
Oligocene) ; les données géophysiques permettent d’y mettre en évidence un
écaillage du socle continental sous-jacent.

4. La zone de suture montre que les unités précédentes sont chevauchées par des
nappes constituées de séquences de bas de marge (flysch, radiolarites) et d’unités
ophiolitiques.

5. Au-deld, un arc magmatique calco-alcalin tertiaire caractérise I’ancienne marge
active qui bordait le continent iranien.

Comme le montrent, entre autres, les données GPS, la convergence est ici assez
oblique, et ceci se traduit par un rejeu en décrochement dextre de la zone de suture.
Cependant les plis et chevauchements du « Zagros fold-and-thrust belt » sont bien
paralleles a la suture, et donc également obliques a la convergence actuelle. On observe
ici un classique phénomene de partitionnement de la déformation ; une partie de
celle-ci se traduit par des structures d’axes paralleles a I’ancienne marge (compression
pure) et une autre par un coulissement au niveau de la suture.

Cet exemple d’une chaine, actuellement en cours d’édification, nous montre donc
I’importance du rodle joué par la couverture décollée, et I’implication, encore faible
ici, d’écailles de crolite continentale dans les processus d’édification d’une chaine
de collision intercontinentale.

10.4 L'HIMALAYA

L’Himalaya forme une longue chaine (2 500 km) légerement arquée d’orientation
moyenne WNW-ESE (N 120°) située au Nord de I’Inde. Vers 1’Ouest, au Nord du
Kashmir, il se poursuit par le Karakorum. L’ensemble Himalaya-Karakorum constitue
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la chaine la plus €levée de notre planete. Cette chaine borde au Sud le plateau Tibé-
tain, d’altitude moyenne proche de 5 000 m, qui constitue le plus vaste haut plateau
terrestre (superficie 2,5 109 km?). L’ensemble Himalaya-Karakorum-Tibet (HKT)
est donc le plus grand relief terrestre. Tout cet ensemble résulte de la collision entre
le bloc continental Indien et le bloc Eurasie. L’Himalaya représente le type méme de
chaine de collision intercontinentale, encore en cours d’édification. Les données
géophysiques montrent en effet que cette zone est le siege d’une sismicité importante
(fig. 10.16) avec des magnitudes fortes (= 8) et des mécanismes en compression. Les
observations GPS fournissent des vitesses de convergence de 1’ordre de 50 mm/an
au niveau du front actuellement actif (MFT/MBT).

o o, T o o o o
70 80 90°] ~—~—_| 100 110 120

20 mm/an

Fig. 10.16 Situation de |I'Himalaya.

GPS d'apres Chen et al., 2000, J. G. R., 109, B01403 ; Calais et al., 2006, GRL, 33,
L24319 ; Chamot-Rooke et Rabaute, 2006 ; Sol et al., 2007, Geology, 35, 563-566.
Séismes majeurs (M > 8). N et K. traces des profils tomographiques (fig. 10.24).
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L2 2,

Fig. 10.17 Structure en blocs du Tibet.
A et B. traces des coupes Fig. 10.27.

AT. décrochevauchement d'Altyn Tagh, BL. faille de Bolnai, BN. suture Bangong Nyu
Shang, BO. faille de Bogdan Shan, C. faille de Chaman, D. faille de Dauki, FR. faille
du Fleuve Rouge, H. faille d'Herat, 1Z. suture Indus Tsangpo, J. suture Jinsha, KL.
faille de KunLun, KN. faille de Karakorum-Nubra, MBT. chevauchement bordier
Himalayen, S. faille de Sagaing, TF. faille de Talas-Ferghana.
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10.4.1 Les unités constitutives (Fig. 10.18, 10.19)

Du S au N, on observe les unités morphostructurales suivantes :

1. La plaine indo-gangétique, plaine alluviale des deux grands fleuves (Indus,
Gange) et de leurs affluents, est un bassin sédimentaire continental au remplissage
tres dissymétrique ; au pied de la chaine, 1’épaisseur sédimentaire peut atteindre
6 km ; il s’agit d’un typique bassin flexural.

2. Les Siwaliks forment une série de chainons constitués de matériel détritique
néogene a quaternaire de type molassique (fig. 10.20). 1l s’agit d’un ensemble d’écailles,
chevauchant vers le S le Quaternaire gangétique le long du « chevauchement
frontal » (MFT ou MST, « Main Frontal Thrust » ou « Main Siwaliks Thrust ») ; le
dernier relief au S est parfois constitué par un anticlinal frontal, correspondant a un
pli de propagation sur un chevauchement aveugle. A I’arriere, au N des écailles, les
dépressions accueillent des sédiments qui constituent des bassins transportés : les
« duns » (fig. 10.20).

3. Le Moyen Himalaya chevauche les Siwaliks au niveau du « chevauchement
bordier » (MBT « Main Boundary Thrust »). 11 montre des séries essentiellement
précambriennes (1 800 a 540 Ma), avec localement des séquences plus récentes,
presque toutes a facies continental, sauf I’Eoceéne qui présente des intercalations
marines. Ces séquences forment un empilement de nappes pluri-déformées. Les
nappes inférieures présentent a leur sommet une séquence continentale oligo-miocene
(Murrees). La déformation principale est caractérisée par une schistosité régionale a
faible pendage Nord, une linéation d’étirement sub-perpendiculaire a la chaine, et
des cisaillements vers le Sud. L’intensité du métamorphisme est croissante vers le
haut de la série (« métamorphisme inverse »), depuis des températures de 1’ ordre
de 330 °C dans les nappes inférieures, jusqu’a 650-750 °C au sommet des nappes
supérieures (facies amphibolite).

4. Le Haut Himalaya chevauche le précédent au niveau du « chevauchement central »
(MCT « Main Central Thrust »), tres continu tout au long de la chaine. Il montre une
dalle métamorphique (Précambrien a Cambrien) sous facies amphibolite (6 & 8 Kb,
650-750 °C)!, pouvant atteindre 5 km d’épaisseur, dénommée « dalle du Tibet » ou
HHC (High Himalaya Crystalline). Toutefois ces facies amphibolite contiennent
parfois des traces de facies de plus haut degré (éclogite et granulite), indiquant que
les roches a I’affleurement ont subi une rétromorphose.

1. 10 Kb (kilobars) = 1 GPa (gigapascal).
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[ ] Nappes du Moyen Pays (essent. Précambrien)
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Fig. 10.19 Coupes géologiques de |I'Himalaya.

Situation sur la Fig. 10.18.

1. Coupe passant par la klippe ophiolitique de Spongtang (Kashmir) (modifié d'aprés
Steck, 2003) montrant la structure en nappes des séries téthysiennes.

2. Coupe passant par le Tso Morari (Lahul) (modifié d'apres Steck, 2003) montrant le

massif cristallin interne (unité éclogitique).

3. Coupe passant par le Daulaghiri (Nepal) montrant la structure du Moyen Pays.

4. Coupe passant par la klippe de Kathmandu (Nepal central) (modifié d'aprés Bollinger
et al., 2004, Tectonics, 23, TC5015) montrant la déformation du MCT.
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E7 |:| Quaternaire Gangétique (Terai)
|:| Quaternaire des bassins transportés (Dun)

I'N
- Molasses Siwaliks D E

83| 85| 87

Siwaliks supérieurs - Quaternaire
<4 Ma (Terai et Dun)

Siwaliks moyens MY  Moyen Himalaya
11- 4 Ma
10 km

Siwaliks inférieurs
13-11 Ma

Fig. 10.20 Structure des Siwaliks du Nepal.
Carte schématique et coupes dans les chainons Siwaliks. Les molasses Siwaliks sont
décollées et forment des écailles empilées selon un systéme de chevauchement « en
séquence ». La coupe 4 montre la propagation des chevauchements vers le S, et la
formation de plis sur chevauchements aveugles.

MBT. chevauchement bordier, MST. chevauchement des Siwaliks (chevauchement
frontal).
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Au-dessus du HHC vient une séquence sédimentaire, plus ou moins complete,
allant du Cambrien a I’Eocene inférieur, et atteignant 10 km d’épaisseur, parfois
dénommée « Téthys Himalaya ». C’est elle qui forme les plus hauts sommets (calcaires
ordoviciens au sommet de I’Everest). Les facies sont ceux d’une plate-forme conti-
nentale subsidente.

Le métamorphisme décroit quand on monte dans la série (« métamorphisme
normal »). Il atteint des niveaux variables suivant les régions : Ordovicien au Népal
central, Crétacé supérieur au Kashmir.

Les isogrades sont tres resserrées, et les cisaillements vers le N impliquent un jeu
en faille normale au sommet du HHC. Cette zone de cisaillement normal correspond
a la faille nord-himlayenne (FNH) ou détachement nord-himalayen. Au-dessus de la
FNH, les séries sédimentaires (Téthys Himalaya) sont plissées et écaillées en une
série de nappes ; les déversements S et N, les structures replissées et les schistosités
superposées résultent d’une déformation polyphasée. Des leucogranites sont intru-
sifs dans cet ensemble. Ils forment deux ceintures paralleles, I’une au S, datée entre
20 et 16 Ma, et I’autre, plus au N, datée entre 12 et 5 Ma.

Au N du Haut Himalaya, existe une série de ddmes métamorphiques, les massifs
cristallins internes (NHC, « North Himalaya Crystalline ») ; au Tso Morari, le méta-
morphisme y atteint le facies éclogite de basse température (39 Kb, 550 °C) ; ces
domes ont été exhumés tres tot, des I’Eocene supérieur (40 Ma).

S. La zone de suture Indus-Zangbo est le domaine ophiolitique, marqué par une
dépression suivie par le cours supérieur de I’'Indus a I’'W et du Zangbo a I’E. On y
observe un ensemble d’écailles serrées, pluri-déformées, souvent verticalisées, compor-
tant des unités a facies flysch (provenant de 1’ancienne base de la marge indienne),
des lames de radiolarites (ancienne couverture sédimentaire océanique), des schistes
bleus datés autour de 100 Ma, des volcanites de type OIB, des péridotites, des flyschs
greywackeux (Crétacé-Paléocene), et des conglomérats continentaux oligocenes.
L’ensemble chevauche vers le N les granitoides du Transhimalaya et leur couverture
sédimentaire. Enfin, dans deux régions (Ladakh et Amlang La), tous ces facies, a
I’exception des flyschs greywackeux et des conglomérats continentaux, se retrouvent
aussi au S de la suture, en klippes flottant sur les séries du Haut Himalaya.

L’ensemble représente les restes d’un ancien espace océanique disparu par
subduction, puis déformé lors de la collision des marges.

6. Les séries d’arc de Kohistan-Dras. A 'W de la chaine (Kohistan, Kashmir), la
suture est dédoublée ; il apparait un puissant ensemble magmatique et volcanique
basique, d’affinités thol€itiques, et de flyschs greywackeux. L’ensemble est tres déformé.
Il s’agit d’un ancien arc intra-océanique piégé lors de la collision.

7. La chaine transhimalayenne est constituée de formations magmatiques et
volcaniques, a tendance calco-alcaline, d’age Crétacé supérieur a Eocéne. Ce magma-
tisme a été mis en place sur la marge d’'un domaine continental, le bloc de Lhasa
(S Tibet). Le bloc de Lhasa montre un substratum métamorphique, surmonté d’une
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Fig. 10.22 Structure de la couverture du Haut Himalaya (région des Annapurnas).
Modifié d'aprés Colchen et al., 1986. Situation voir Fig. 10.18.

MCT ; chevauchement central, FNH. faille (ou détachement) nord-himalayenne,
isogrades : Bio. biotite, Chl. chlorite, Dist. disthene, Grt. grenat, Sill. sillimanite
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série sédimentaire généralement déposée a faible profondeur ; il a été€ émergé a partir
du Crétacé supérieur. La chaine transhimalayenne représente une ancienne chaine de
subduction, résultat de la subduction de I’océan téthysien, et qui a précéd€ la collision.

10.4.2 L'histoire tectonique (Fig. 10.23)

1. La premiere étape a été marquée par la disparition du domaine océanique par
rapprochement du bloc indien et de la marge eurasiatique, grace a la subduction de
I’océan téthysien sous la future chaine transhimalayenne. Cette partie de I’évolution
s’est déroulée du Crétacé a I’Eocene moyen, comme en t€émoigne le magmatisme calco-
alcalin transhimalayen daté entre 90 et 40 Ma. Elle a abouti a I’édification d’une
véritable chalne de type andin sur la marge S du Tibet : la chalne transhimalayenne.

Cette subduction a aussi affecté les parties les plus amincies de la marge indienne,
qui ont subi un métamorphisme a facies éclogite BT (39 Kb du massif cristallin
interne du Tso Morari) daté a 55 Ma.

A I’'W de la chaine, I’arc du Kohistan-Dras caractérise une autre zone de subduc-
tion, intra-océanique, qui a fonctionné des le Crétacé inférieur (schistes bleus datés
de 100 Ma).

1l est vraisemblable qu’une partie des ophiolites a été obductée sur la marge indienne
au cours de cette période ; on trouve en effet des écailles de mélange d’age crétacé
supérieur, coincées sous les nappes ophiolitiques.

2. Au terme de ce processus, est intervenue la collision des deux marges continen-
tales, I’'une active, au N (Tibet), I’autre passive, au S (Inde). C’est alors que s’est formée
la suture Indus-Zangbo dont le contenu a été écaillé et éjecté en nappes mises en
place vers le S. L'age de la collision est éocene. En effet c’est a partir de I’Eocéne
inférieur (52 Ma) que les facies marins disparaissent sur les deux marges. C’est
aussi I’époque ou le taux d’expansion de I’Océan Indien tombe de 10 a 5 cm/an.
Enfin, des I’Eocene moyen, les grands mammiferes fossiles deviennent communs a
I’Inde et a 1a Mongolie, prouvant qu’il n’y avait plus d’obstacles a leur migration.

3. A ce stade, 1’ensemble Inde-Eurasie a été soudé, mais la convergence a persisté
avec I’expansion de 1I’Océan Indien. Le réépaississement de la marge indienne s’est
produit par raccourcissement (plissement) et écaillage de la couverture sédimentaire,
favorisé par I’existence de plusieurs niveaux de décollement potentiels (Permien
supérieur, Trias moyen), et par inversion des fractures du socle. L’exhumation
des unités sous facies €clogites et schistes bleus s’est réalisée (datée a 40 Ma). Le
réépaississement a abouti a la formation d’une premiere chaine montagneuse hima-
layenne, probablement assez semblable au Zagros actuel, au front de laquelle se
développait un bassin flexural. Des traces de ce dernier se retrouvent dans les formations
continentales oligo-miocenes (Murrees) des nappes inférieures du Moyen Himalaya.
L’ampleur du raccourcissement est estimée entre 200 et 400 km, sur des coupes
équilibrées.

4. Le maintien de la convergence a entrainé I’apparition d’un clivage de la crofite
indienne, suivant un cisaillement majeur plat, ainsi qu’un rétro-écaillage vers le N
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Au Permien, un rift se forme dans le continent de Gondwana ; il évolue trés vite
(Trias) en océan, individualisant deux marges continentales passives, indienne au S,
asiatique au N.
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au niveau de la suture (daté a 30 Ma). Le cisaillement a pris racine a la base de la
crotite supérieure et a entrainé le chevauchement vers le S du HHC. La déformation
plastique est trés importante. La zone de MCT se traduit par un ensemble de schistes
tres étirés, parfois épais de plusieurs centaines de metres, portant une linéation parallele
au sens de déplacement (pratiquement NS) (fig. 10.21). La schistosité de flux affecte
les deux compartiments sur pres de 10 km d’épaisseur, de part et d’autre du MCT,
avec évidemment son maximum au niveau de celui-ci.

Le cisaillement du HHC a été accompagné d’un apport de chaleur responsable du
métamorphisme du substratum, sa base étant déja a haute température. Ce métamor-
phisme du substratum montre une disposition inverse des isogrades (fig. 10.21), les
plus chaudes étant en haut (effet de « fer a repasser »), ce qui a parfois été€ interprété
comme le résultat d’immenses plis couchés dont seul le flanc inverse est conservé.
C’est en particulier ainsi que ’interprétait Von Loczy, premier observateur a avoir
noté cette disposition des isogrades en 1878.

De plus, le chevauchement d’une dalle chaude sur un ensemble relativement froid,
a provoqué la libération d’une certaine quantité de fluides, lors de certaines réactions
métamorphiques. Ces fluides ont percol€ a travers la zone de MCT, et entrainé une
anatexie partielle du HHC, cause de la mise en place de petits massifs de leucogranites
(comme le Manaslu, fig. 10.21). Les données isotopiques montrent en effet que ces
derniers proviennent d’une source purement continentale.

Fig. 10.23 (suite)

Au Jurassique, I'océan (Néotéthys) est ouvert et commence (a partir du Jurassique
supérieur-Crétacé inférieur) a s'enfoncer par subduction sous la marge asiatique
devenue marge active, avec prisme d’accrétion et arc magmatique (Ladakh-
Kangdese) constituant une chaine de type andin ; vers I'Ouest une deuxiéme subduc-
tion est active engendrant un arc intra-océanique (Kohistan).

A I’Eocéne, I'océan est complétement résorbé : les deux marges entrent en collision.
Une premiere chaine élevée se forme. La partie la plus amincie de la marge indienne
s'enfonce en subduction et subit I'éclogitisation (Tso Morari). Du matériel océanique
est conservé dans la suture et déborde sur la marge indienne (obduction).

Au Miocéne, la poussée persistante de I'Inde sous I'effet de I'ouverture de I'Océan
Indien, entraine le clivage et le redoublement de la crolte indienne et la formation
d’'une seconde chaine plus élevée que la précédente. Ainsi se forme la dalle cristal-
line du Haut Himalaya (HHC) au-dessus du grand chevauchement central (MCT). La
couverture sédimentaire de cette dalle (« Téthys Himalaya ») est décollée et glisse le
long de la FNH.

Actuellement, sous I'effet du méme régime de contraintes, une nouvelle zone de
clivage plus externe apparait (grand chevauchement bordier : MBT). L'Inde continue
a s’enfoncer sous le MBT, entrainant le soulevement du Moyen Himalaya et la créa-
tion du relief actuel.

En bas a gauche : paléolatitudes de 3 points : bloc indien (BI), marge indienne (MI) et
marge tibétaine (ST) ; elle montre la séparation MI-ST au Trias, I'ouverture océanique
entre MI et ST durant le Trias sup. et le Jurassique, la subduction entre Ml et ST
d’abord lente a partir du Crétacé inférieur, devenant rapide a partir du Crétacé
moyen, la collision éocéne et le raccourcissement important depuis I'Eocene.
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L’age du fonctionnement de ce grand chevauchement est établi sur des données
géochronologiques, faute de reperes stratigraphiques. Les minéraux du métamorphisme
donnent des ages entre 25 et 10 Ma. La mise en place du HHC s’est donc produite
entre la fin de I’Oligocene et le Miocene supérieur.

Toujours faute de reperes stratigraphiques, il est difficile d’évaluer précisément la
portée du chevauchement ; en se fondant sur I’existence de klippes de HHC au S de
la chaine, et de fenétres de Moyen Himalaya au N, on peut I’évaluer au minimum a
200 km. En tenant compte du dépliage des nappes du Moyen Himalaya (coupes
équilibrées), on obtient une valeur de 1’ordre de 500 km.

Cette étape a abouti a un épaississement crustal important, correspondant au moins
au redoublement de la crofite supérieure, et donc a I’édification d’un relief élevé, ce
qui a provoqué un déséquilibre de la couverture s€dimentaire. Celle-ci s’est détachée
et a glissé vers le N le long de la FNH, causant de larges plis & déversement N et lais-
sant a nu le HHC qui a commencé a étre érodé. Le détachement le long de la FNH
est daté de 12 Ma au N de I’Everest ; il serait plus ancien a I'W (20 Ma au Ladakh).
C’est aussi vers 11 Ma que I’on commence a trouver dans les molasses Siwaliks du
bassin flexural des arguments minéralogiques et géochimiques indiquant 1I’érosion
active des facies métamorphiques profonds du HHC.

5. Il semble qu’a cette date (12 Ma) soit intervenu un blocage du sous-charriage
des séries du Moyen Himalaya sous le MCT, et qu’un nouveau clivage se soit produit
a la base de la crofite supérieure indienne, dans une zone plus externe. Il s’est propagé,
favorisé par I’existence d’une zone de décollement potentiel dans le Vendien (Précam-
brien supérieur-Cambrien inférieur du bouclier Indien). Ce cisaillement correspond
au MBT, et a son annexe MFT. Il est encore actif actuellement comme en témoi-
gnent la sismicité, les données GPS, et les observations morphologiques. Le chevau-
chement a déja atteint 100 km. Il s’effectue en incorporant au volume montagneux
des copeaux de molasses Siwaliks qui constituent la ceinture de plis et chevauchements
frontaux (« Siwaliks Fold and Thrust Belt ») (fig. 10.20).

L’ensemble de I’évolution aboutit a la création d’un prisme montagneux que I’on
peut assimiler en premiere approximation a un prisme d’accrétion tectonique. Dans
cette optique, la premiere étape correspond au réépaississement de la croiite amincie
de la marge (nappes et écailles de la suture et du sédimentaire du Haut Himalaya) ;
elle s’est effectuée dans un premier temps en milieu marin. Lorsque ce prisme a
atteint un profil d’équilibre, vers 35-30 Ma, le raccourcissement continu a entrainé
une propagation vers 1’extérieur (prograde) de la déformation. Celle-ci s’est localisée
au niveau du MCT. Un nouveau prisme montagneux s’est constitué ; completement
aérien il a été soumis a une érosion d’autant plus intense que les montagnes étaient
plus hautes.

L’érosion aboutit a atténuer le profil du prisme, alors que la déformation compressive
a pour résultat de I’accentuer. L’érosion tend donc a entretenir le phénomene tecto-
nique, voire a I’accélérer si elle est intense. On peut le vérifier sur le prisme Siwalik
actuellement actif au S du MBT. En couplant analyse de terrain et modélisation numé-
rique, on peut montrer que 1’érosion joue un role important dans I’évolution tectonique
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du systeme de plis et chevauchements. Le jeu chevauchant entraine 1’incorporation de
nouvelles écailles au front de la chaine ce qui a pour résultat d’en modifier le profil
topographique. Lorsque 1’érosion est assez efficace pour le rétablir, on assiste a la
propagation vers I’extérieur (plaine du Gange) du systeme montagneux qui garde un
profil constant ; c’est la situation qui prévaut actuellement au S de Kathmandu (Nepal
central) (fig. 10.20). Lorsque I’érosion est trés intense au niveau du front, la déforma-
tion se déplace vers le S, et de nouveaux chevauchements et plis apparaissent ; ce
mécanisme est a I’ceuvre a 'W du Nepal et plus a I'W encore en Inde (fig. 10.20,
coupe 4). Enfin, si I’érosion est suffisamment efficace pour entamer le Haut Himalaya,
la déformation se localise en arriere du front ; en attestent des rejeux récents au niveau
du MCT (2 Ma) dans I’E de la chaine (région de Kathmandu, Bouthan).

10.4.3 Structure profonde de la chaine himalayenne (fig. 10.24)

Les profils tomographiques de la figure 10.24 en donnent une idée. Ils montrent la
présence de plusieurs zones froides formant globalement un ensemble plongeant
vers le S, mais individuellement marquées par un plongement N. Ceci est interprété
comme la trace de délaminations lithosphériques successives, intervenues au cours
de I’édification du systeme Himalaya-Tibet.

La généralisation de ces observations est a la base des différents modeles de
« flux chenalisé » (« channel flow ») actuellement proposés pour décrire I’ensemble
des phénomenes relatifs au fonctionnement du MCT (fig. 10.25). Selon ces modeles,
I’érosion au front de la chaine aurait créé un appel de matiere qui aurait permis
I’expulsion d’une lame chaude, donc relativement ductile, de crofite indienne entre
deux surfaces de cisaillement, le MCT a la base et la FNH au sommet, la croite
continentale indienne, au moins la crodite supérieure, refusant la subduction sous
le Tibet.

MI

s  FH 15

~0,5 %[ Tl

- Kashmir Népal

Fig. 10.24 Profils tomographiques océan Indien Asie centrale.
D’aprés Van der Voo et al., 1999, EPSL, 171, 720 . Traces sur la fig. 10.16.
FH. front himalayen, IS. suture Indus-Zangbo, KL. front du Kun Lun, MI. marge
indienne, P. front du Pamir, SL. Sri Lanka, TS. front sud du Tian Shan. La chaine hima-
layenne se situe entre FH et IS, le plateau tibétain entre IS et KL, la dépression du
Tarim entre KL et TS, I'Océan Indien au sud de MI.
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Fig. 10.25 Modéles d’extrusion du Cristallin du Haut Himalaya (HHC).
Modifié d'apreés Harris, 2007, J. Geol. Soc. London, 164, 511-523.
A. Modéle d'expulsion d'un prisme orogénique entre deux ensembles rigides.
B. Modele de fluage ductile généralisé entrainant un renversement des isogrades.
C. Modele « channel flow » : fluage dans la croGte moyenne entretenu par I'érosion
du front et la présence d'une zone partiellement fondue.
Dans les modeles A et B, I'érosion ne participe pas a I'entretien du phénomeéne ; son
seul effet est de dégager les zones profondes de la chaine. Dans le modéle C, elle
joue un role tres actif pour entretenir le phénomeéne.

10.4.4 Les effets de la collision sur le continent asiatique (fig. 10.16,

10.17, 10.26, 10.27)

Au N de I’Himalaya, s’étend le Tibet ; c’est un vaste plateau d’altitude moyenne
proche de 5 000 m, interrompu par des chaines plus élevées (Tanggula, Kun Lun).
Le Tibet est remarquable par I’épaisseur de la crofite continentale qui le supporte, proche
de 70 km, soit le double de la normale, ce qui a été interprété (Argand, 1924) comme
indiquant que la crofite continentale indienne s’était engagée sous celle de I’ Asie jusqu’a
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Fig. 10.26 Le doublement de la croGte sous I'Himalaya
au Sud de la suture Indus Tsangpo d'apres les profils INDEPTH.

D'aprés Zhao et al., 1993, Nature, 366, 557 ; Makovsky et al., 1996, Science, 274,
1690 ; Nelson et al., 1996, Science, 274, 1684.
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Fig. 10.27 Coupes a travers le Tibet.
Localisation sur la fig. 10.17.
A. Coupe a I'Ouest du Tibet (82-84°E), modifiée d'aprés Zhou and Murphy, 2005, J.
Asian Earth Sc., 25, 445-457.
B. Coupe au centre du Tibet (89-95°E), modifiée d'aprés DeCelles et al., 2002.
AKMS. suture Anyemaken-Kunlun-Muztagh, ATF. zone décro-chevauchante d’Altyn
Tagh, BNS. suture Bangong-Nuxiang, FNH. Faille (détachement) nord-himalayenne,
ITS. suture Indus-Tsangpo, JS. suture Jinsha, KLF. faille du Kunlun, MBT. chevauche-
ment bordier, MCT. chevauchement central, MFT. chevauchement frontal.
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la limite N du plateau. Les profils géophysiques (INDEPTH en particulier) montrent
que la crofite est effectivement redoublée sous le S-Tibet, jusqu’au niveau de la suture
Indus-Zangbo (fig. 10.26).

Le plateau tibétain est, en fait, constitué par la juxtaposition de plusieurs micro-
continents d’origine gondwanienne (Lhasa, Qangtang, Songpan Ganzi-Bayan Har,
Kun Lun, Qilian Shan-Nan Shan) qui sont successivement entrés en collision avec
I’ Asie depuis le Paléozoique supérieur. Les structures, et en particulier les sutures
jalonnées d’ophiolites, ont été€ réactivées en compression, impliquant que le domaine a
subi un raccourcissement pendant la collision himalayenne.

Mais surtout, le plateau est parcouru par de grandes fractures décrochantes E-W
et sillonné par des fossés N-S (fig. 10.17 et 10.28), encore actifs comme en témoi-
gnent les séismes et les observations géomorphologiques. Elles indiquent un régime
d’extension E-W. Au NE, le plateau Tibétain chevauche celui du Qsaidam, d’altitude
moyenne proche de 2 800 m. Au centre et a I’W, le contact avec la dépression du Tarim
correspond au systéme décro-chevauchant d’ Altyn Tagh.

' I — T ' T
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Fig. 10.28 Effets de la collision himalayenne sur I'Asie sud-orientale.

Modifié d’'aprés Molnar & Tapponnier, 1975, Science, 189, 419 ; Tapponnier et al.,
1986, Geol. Soc. Sp. Pub., 19, 115-157.

1. De I'Oligocéne au Miocéne moyen (35 a 15 Ma), le bloc indochinois a chassé laté-
ralement et coulissé de prés de 600 km, par rapport a la Chine (vitesse 3 a 5 cm/an),
le long de la faille du Fleuve Rouge. En méme temps se sont ouverts les bassins océani-
ques de Chine du Sud et d’Andaman.

2. Depuis le Miocéne moyen, le mouvement intéresse le bloc de Chine du Sud a une
vitesse de I'ordre de 2 a 3 cm/an. Le mouvement se concentre le long des failles
d'Altyn Tagh et du Fleuve Rouge (dont le sens de mouvement s’est inversé). En
méme temps s'ouvrent les fossés de I’Ordos (Shan Si) et du Yunnan, ainsi que plus au
Nord celui du Baikal (fig. 10.17).
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Les profils géophysiques (ondes S) montrent que la base de la croite supérieure
du bloc de Lhasa est le siege d’une anatexie importante (vers 18 a 20 km). Le Tibet
montre un volcanisme récent potassique a ultra-potassique, a caractere adakitique ;
les données géochimiques sur ces laves, et les xénolithes qu’elles ont remontées,
suggerent la présence d’une croite inférieure sous-jacente de type indien. Ceci est
en bon accord avec les modeles qui proposent que la crofite inférieure indienne soit
sous-plaquée sous le Tibet, voire redoublée par écaillages multiples. On aurait donc
ainsi sous le Tibet un triplement de la crofte inférieure. Dans cette optique, la crolite
inférieure indienne serait donc subduite sous le Tibet, la crolite supérieure refusant
la subduction (voir ci-dessus).

Plus au N, la dépression du Tarim est chevauchée sur ces deux bordures, par le Tibet
au S, et par le Tian Shan au N. Ce dernier chevauche a son tour vers le N la dépression
de Dzungharie. Le Tian Shan est une chaine ancienne, remobilisée lors de la collision
indienne. Plus au N, encore se développe le systeme de fossés du Baikal.

10.4.5 Incidences globales (Fig. 10.29)

La collision indienne a donc entrainé la formation d’un vaste systéme montagneux
au centre de I’Asie, ce qui a des conséquences globales. L’érosion agit sur cet
ensemble montagneux et produit une masse considérable de sédiments, dont la plus
grande partie gagne le domaine marin, contribuant a 1’édification d’énormes cones
sédimentaires aux embouchures des grands fleuves : Indus, Gange-Brahmapoutre,
Salwen, Mekong, Chiang Jiang (Yang Tse), Hoang Ho. En méme temps, la charge
dissoute est importante et influe sur le bilan chimique global de 1’océan, entrainant
par exemple des variations du rapport isotopique du Strontium.

Une seconde conséquence concerne le climat. L’ ensemble Himalaya-Tibet-chalnes
d’ Asie centrale, constitue un attracteur de haute pression pendant I’hiver, et de basse
pression pendant I’été, qui gouverne le phénomene de mousson et donc le climat de
toute 1’ Asie du Sud Est et du Nord de 1I’Océan Indien.

10.5 LA CHAINE HERCYNIENNE (= VARISQUE) D’EUROPE

C’est un orogene sinueux qui s’étend de fagon discontinue de I’Espagne a la Tché-
quie sur pres de 3 000 km de long et 700 de large (fig. /0.30). 1l disparait vers I'E
sous les Carpates. Le cycle orogénique hercynien se déroule pendant la partie supé-
rieure du Paléozoique, depuis le Silurien jusqu’au Permien. Cette chaine résulte de
la collision du continent N-Atlantique au N et de celui du Gondwana au S. Elle est
partiellement masquée par les bassins sédimentaires, et surtout a été profondément
disloquée a partir du Permien par les déformations ultérieures dont il faut tenir compte
pour toute reconstitution, en particulier en replagant les blocs ibérique et corso-sarde
dans leur position permo-carbonifere.

L’orogene hercynien se caractérise par une large partie centrale ou affleurent les
terrains les plus métamorphiques, ainsi que de trés nombreux granitoides. De part et
d’autre de la zone centrale, viennent des bassins dévono-carboniferes peu ou pas méta-
morphiques et sans granitoides, et qui représentent d’anciens bassins d’avant-chaine.
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Fig. 10.29 Les bassins sédimentaires induits par la collision himalayenne.

Simplifié d'apres Métivier, 1996, Thése et France-Lanord et Métivier in Avouac et De
Wever (2002).
Les hauts-reliefs engendrés par la collision himalayenne sont la proie de I'érosion, et
les sédiments viennent nourrir un certain nombre de bassins sédimentaires : bassin
flexural molassique du Gange-Indus ; bassins intramontagneux, également flexuraux,
du Qsaidam, du Tarim, de Jungar. La majeure partie des sédiments gagne |'océan et
aboutit a former d’énormes cones sédimentaires au débouché des grands fleuves,
dont les cones de I'Indus et du Gange-Brahmapoutre (Bengale). Ce dernier représente
le plus volumineux ensemble sédimentaire actuel : pres de 4 000 km de longueur,
22 km d'épaisseur prés de I'embouchure du Gange, un volume d’environ 28:10% km3.

Cette relative symétrie se traduit aussi, sur le plan tectonique, par une disposition
générale en éventail avec double déversement des structures.

La limite N de la chaine est bien marquée, de I'Irlande a I’ Allemagne, par le « front

varisque », grand chevauchement plat a vergence N, bien connu du Pays de Galles a
la Belgique (fig. 10.30) et Aix-la-Chapelle (Aachen), qui fait reposer un Paléozoique



10.5 La chaine hercynienne (= varisque) d’Europe 253

plissé et schistosé sur le bassin carbonifere paralique, a substratum non déformé au
Dévonien. Vers I’Est, le front varisque est coupé par des décrochements dextres, de
direction NW-SE, et masqué par les Carpates.

Lalimite S de la chaine n’est bien connue qu’au SE du massif de Boheme (fig. 10.30),
ol I’on observe une série de plis couchés vers le S, charriant le Dévonien-Carbonifere
plissé sur une plate-forme non déformée, et au N de I’Espagne ou les nappes canta-
briques reposent sur un substratum également non déformé au cceur de la « virgation
ibéro-armoricaine ». Dans tout le domaine alpin, ce contact n’est plus visible. Tout
au plus, sait-on que le substratum hercynien des Alpes occidentales, trés métamor-
phique, appartient au cceur de la chaine hercynienne, tandis qu’une grande partie des
Alpes orientales appartient déja au bassin dévono-carbonifere méridional.

Entre ces deux fronts de déformations, apparaissent également des blocs peu
déformés : la partie NE (normande) du massif armoricain et le substratum de I'W du
Bassin parisien, le substratum du Bassin aquitain, la partie centrale de I'Ibérie. Ces
blocs correspondent a des fragments de lithosphere continentale hérités d’orogenes
plus anciennes (cadomienne ou panafricaine), et probablement plus rigides que la
lithosphere avoisinante lors de I’orogénese hercynienne.

10.5.1 Traits structuraux majeurs

On retrouve dans cet orogene les caractéristiques majeures des chaines de collision
récentes : sutures ophiolitiques, nappes crustales et bassins d’avant-chaine. D’ autres
traits structuraux y apparaissent mieux, en particulier les décrochements ductiles, le
magmatisme et les structures tardi-orogéniques qui correspondent aux derniers
stades de I’évolution d’une chaine de collision.

a) Sutures ophiolitiques

Longtemps ignorées en raison du métamorphisme intense et de la tectonique, les
séquences ophiolitiques varisques, bien que fortement dilacérées, sont maintenant
connues sous la forme de roches basiques a ultrabasiques dont I’origine océanique a pu
étre montrée grace a la géochimie des terres rares. Leur localisation suggere 1’existence
d’au moins deux domaines a crodite océanique, plus ou moins parall¢les.

— Une bande N qui n’affleure qu’au cap Lizard (pointe SW de I’ Angleterre) et dans
le N du massif de Bohéme. Ces ophiolites appartiennent a des nappes a vergence
N. Leur formation a été datée entre 500 et 450 Ma (Ordovicien) ; elles ont été
métamorphisées sous facies éclogite a 380 Ma (Dévonien moyen), et rapidement
exhumées puisqu’on trouve de la chromite et des spinelles chromiferes détritiques
dans le flysch Dévonien supérieur de la zone saxo-thuringienne, actuellement situé
sous la nappe ophiolitique.

— Une bande S, a vergence S. Les roches correspondantes, la plupart du temps méta-
morphosées entre 380 et 430 Ma sous facies de haute pression (granulite, éclogite,
schistes a glaucophane dont les plus célebres sont ceux de I’1le de Groix), sont
dispersées a la base d’une nappe de socle constituée de gneiss leptyno-amphibo-
litiques. On les retrouve dans le NW de la péninsule ibérique, dans le Massif
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Fig. 10.30 Schéma structural de la chaine hercynienne d’Europe occidentale
(d’apres Matte, 1986).

1. principaux chevauchements, 2. nappes cristallines internes et sutures ophioliti-

ques, 3. domaines a schistosité de flux ou foliation métamorphique, 4. bassins

dévono-dinantiens externes, 5. blocs peu ou pas déformés, 6. vergences des structures,
7. décrochements.

A. Ardennes, E. Erzgébirge, FN. Forét Noire, G. Pays de Galles, MA. massif armoricain,
M. massif Central, MSR. massif schisteux rhénan, S. Saxe, TH. Thuringe, V. Vendée.
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armoricain, le Massif Central et les Alpes (ophiolite de Chamrousse dans le
massif de Belledonne, et socle des Tauern). Dans tous ces affleurements, on
trouve des tholéites associ€es a des termes cumulatifs basiques et ultrabasiques,
de méme dge Ordovicien que dans la bande N. Il faut cependant reconnaitre qu’en
dehors de I’ophiolite de Chamrousse qui n’a pas ét¢ métamorphisée pendant 1’oro-
genese, I’interprétation de ces roches magmatiques comme des complexes ophio-
litiques reste discutée. Devant cette différence de métamorphisme et la difficulté
de relier structuralement les ophiolites varisques des Alpes a la bande S, divers
auteurs ont préféré y voir une troisieme suture indépendante.

— Enfin, il existe localement des ophiolites dévoniennes dans I’E du Massif Central
francais (nappe de la Brevenne), qui n’ont pas subi un métamorphisme de haute
pression.

b) Nappes de charriage

On peut distinguer trois grands types de déformations associées aux nappes de char-
riage, caractérisant autant de zones structurales de la chaine :

— Les nappes cristallines, surtout connues dans la moitié S de I’orogene (Fig. 10.30

et 10.31). Elles caractérisent la zone interne de la chaine. Il s’agit de la superposition
de nappes de gneiss trées métamorphiques, et a métamorphisme polyphasé (haute
pression, en particulier pour les ophiolites, puis barrovien) sur des nappes moins
métamorphisées (nappes de Vendée, de 1’ Albigeois, des Cévennes). L amplitude
des chevauchements pourrait atteindre 200 km dans le NW de I’Espagne et le
Massif Central, chiffre d’échelle himalayenne. La mise en place de ces nappes
s’est accompagnée d’une déformation ductile synmétamorphe, épizonale a méso-
zonale, avec parfois disposition inverse des isogrades, comme en Himalaya. Cette
déformation correspond essentiellement a un aplatissement, avec un fort allonge-
ment parallele a la direction de transport, une composante cisaillante souvent
importante, et de rares plis sub-paralleles a I’allongement (plis en fourreau).
Ce métamorphisme et la tectonique associée ont été datés radiométriquement en
Vendée et dans le Massif Central a 390-380 Ma (Dévonien inférieur), et strati-
graphiquement par la discordance du Dévonien supérieur dans le Massif Central
(Brevenne, Morvan), la Forét Noire et le Portugal.

— Les nappes en plis couchés, situées en avant des nappes précédentes, et dont la mise
en place est un peu plus récente, pendant le Carbonifére inférieur (350-325 Ma)
(Fig. 10.30 et 10.31). Ces nappes sont bien reconnaissables dans les séries paléo-
zoiques ou la stratigraphie est analysable. Elles ont été décrites dans le NW de
I’Espagne, avec des flancs inverses de 20 km, et dans le S du Massif Central
(fig. 10.31). Ces plis montrent une schistosité de plan axial et leurs axes sont plus
ou moins perpendiculaires a la direction de transport.

— Les nappes de décollement des bassins externes. Le plus bel exemple est celui de

I’ Ardenne, bien imagé par le profil ECORS (fig. 10.32), ou la série ordovicienne a
dévonienne est décollée au niveau du Cambrien et du Dévonien, le long d’un contact
plat situé a 5 km de profondeur. La série charriée peut étre elle-méme fortement
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Fig. 10.31 Style tectonique du Massif central méridional.
Nappes cristallines internes (a droite) et plis couchés synmétamorphes (Montagne
Noire, a gauche)
(d'apres Arthaud et Matte, coupe générale, et Mattauer, coupe de la Montagne Noire).
V. Viséen, D. Dévonien, CO. Cambro-Ordovicien, PK. Précambrien, x-y. niveau
d’érosion de la coupe.
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Fig. 10.32 Coupe du front varisque dans le N de la France, d’apres le profil ECORS
(d’apres Raoult, 1986, simplifié).
h. Carbonifére, d. Dévonien, CO. Cambro-Ordovicien, Pz. Paléozoique métamorphi-
que indifférencié, PK. Précambrien.

schistosée. Le chevauchement se produit sur du Carbonifére montrant ainsi qu’il
s’agit des structures tangentielles les plus récentes. Ces chevauchements participent
a la formation des bassins d’avant-chaine, et se propagent dans ces derniers pour
les inverser au cours du Carbonifere.
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¢) Bassins d’avant-chaine

La progression des effets de la collision vers I’extérieur de la chaine a été enregistrée
par la formation de bassins d’avant-chaine remplis par des flyschs et molasses qui
définissent deux bandes paralleles (fig. 10.33).

La bande N, la mieux connue, correspond aux zones dites rhéno-hercynienne, qui
va du Portugal au Harz, et saxo-thuringienne, plus interne, limitée au N du massif
bohémien et séparée de la précédente par la « ride cristalline médiogermanique ».
Cette zone forme le substrat de I’E du bassin de Paris. Les sédiments les plus anciens
sont du Dévonien moyen a supérieur. Les plus fréquents sont dinantiens (facies Culm)
et passent vers le N a des molasses lacustres a couches de charbon, d’age namurien
a westphalien. La transgression marine du Dévonien moyen-supérieur dans le NE du
Massif Central, et les facies détritiques de type Culm qui lui succedent pendant le
Dinantien correspondent probablement a 1’extrémité orientale de la bande de flysch
saxo-thuringienne.

La bande S est connue dans le S de la France et le NE de 1’Ibérie, c’est-a-dire dans
la concavité de la virgation ibéro-armoricaine, ainsi que dans quelques secteurs des
Alpes orientales (Alpes carniques, Karawenken, fig. 10.33). Les sédiments les plus
anciens sont carboniferes (viséens a namuriens), et esquissent le passage aux molasses
a charbon comme au N, mais leur dépot est interrompu par le plissement si bien que
les bassins houillers sont ici post-tectoniques.

Tant au N qu’au S, les directions de transport sédimentaires sont toujours tournées
vers I’extérieur de la chaine. Par ailleurs, ces flyschs, une fois déposés, sont rapidement

Fig. 10.33 Principales zones d'affleurement des flyschs varisques en Europe occidentale
(d'apres Franke et Engle, 1986).
RH. zone rhéno-hercynienne, ST. zone saxo-thuringienne, AC. Alpes carniques,
B. massif de Bohéme, K. Karawanken, N. Montagne noire.
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affectés par la déformation qui progresse vers I’extérieur, et découpés en écailles
d’autant plus allochtones qu’on est en position interne. Leur age est évidemment de
plus en plus jeune de I'intérieur vers 1’extérieur de la chaine, ce qui s’accorde bien
avec I’idée d’un dépot syntectonique s’effectuant au front d’un prisme d’accrétion
tectonique. Leur sédimentologie confirme cette position, car elle montre une alimen-
tation se modifiant au fur et 2 mesure de I’empilement, de la progression et de I’érosion
des nappes au front de la chaine. Dans certains cas comme le massif du Mouthoumet
etle S de la Montagne Noire, le flysch typique passe peu a peu a un facies de plus en
plus grossier, avec olistolites, et finalement une véritable nappe gravitaire synsédi-
mentaire apparait, avec klippes sédimentaires de plus de 10 km? (écaille de Cabriéres).
Ailleurs, ce sont des flyschs anciens, allochtones, que 1’on retrouve remaniés dans
des flyschs plus récents.

Les bassins d’avant-chaine les plus récents correspondent a des bassins houillers
paraliques (Pays de Galles, franco-belge, Ruhr au N de la chaine, Asturies, voire
houiller briangonnais au S).

On remarquera donc que les déformations ont commencé dans les parties les plus
internes, aux abords de la zone de suture, et se sont développées comme dans d’autres
chaines de convergence (Alpes, Himalaya) vers 1’extérieur de la chaine au cours
du temps.

d) Les décrochements ductiles

Ces accidents, généralement paralleles a la direction de la chaine sont surtout connus
des deux cotés de la virgation ibéro-armoricaine (fig. 10.34), sénestres pour la branche
ibérique, dextres dans le massif armoricain. Ils traduisent une déformation intra-
continentale postérieure a la mise en place des nappes (340 a 310 Ma d’apres I’age des
leucogranites associés). On a souvent comparé ces décrochements a ceux des extré-
mités (« syntaxes ») de la chaine himalayenne (p. 250). Ils suggerent comme eux
I’échappement latéral de la chaine de montagne de part et d’autre d’un poingon
constitué d’une lithosphere plus rigide, ici un bloc ibérique hérité de I’orogenese
panafricaine.

e) Magmatisme syn- et tardi-orogénique

Le magmatisme granitique varisque est particulierement abondant dans les parties
internes de la chaine, entre 370 et 270 Ma (Dévonien supérieur-Permien inférieur),
avec une majorité de mise en place au Carbonifere supérieur. Les parties externes de
I’orogene sont beaucoup moins affectées, sans étre totalement exemptes de granites
varisques. On peut ramener ces granitoides a deux types :

— Les leucogranites alumineux, liés aux décrochements et résultant de la fusion
humide des sédiments ou des granites au contact. Ils sont riches en inclusions
sédimentaires et dépourvus d’enclaves basiques. Les plus classiques sont ceux du
Massif armoricain, ot la déformation syn-magmatique montre clairement qu’ils
sont contemporains du cisaillement sud-armoricain.

— Les granites d’anatexie, beaucoup plus fréquents, sont issus de la fusion d’une crofite
épaissie. Ces granites sont souvent alcalins, et a enclaves basiques indiquant la
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Fig. 10.34 Décrochements ductiles et chevauchements dans les virgations ibéro-armoricaine (A)
et ouest-himalayenne (B), a la méme échelle.

Les pointillés fins indiquent les zones de suture (d’apres Matte, 1986).

participation de produits de fusion mantellique. Ces granites sont tardifs dans
I’évolution de I’orogene, puisqu’ils recoupent toutes les structures en nappes des
zones internes. Par contre, ils sont souvent associ€s a des ddmes gneissiques et a des
bassins carboniferes, ce qui a conduit a les interpréter comme des « metamorphic
core complex » comparables a ceux des Basin and Range de 1I’Ouest américain. De
nombreux exemples montrent en effet que lors de la mise en place de ces granites
anatectiques (issus de la fusion de la crofite), leur couverture glisse, formant de
grands détachements ductiles qui contribuent a amincir trés rapidement la crofite
supérieure. L’ interprétation en « metamorphic core complex » est cependant discutée,
les bassins sédimentaires adjacents étant souvent formés dans un contexte décro-
chant et non extensif, et pas toujours pendant la formation des ddmes gneissiques.
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f) Structures tardi-orogénique

Dans la zone axiale, le Westphalien et le Stéphanien (Carbonifere supérieur) sont
présents dans des bassins étroits, sous forme de dépdts limniques parfois tres épais
(4 000 m), discordants sur le substratum plissé et métamorphisé. Le degré de méta-
morphisme du substratum indique que localement, pres de 25 km de crofite conti-
nentale ont disparu avant le Westphalien. Cette diminution de 1’épaisseur crustale a
la fin du cycle hercynien n’est que partiellement due a I’érosion en surface. Doivent
aussi intervenir des phénomenes tectoniques anté-wesphalien et les détachements
ductiles dus a la mise en place des granites carboniferes.

Apres les plissements et la mise en place des nappes, toujours plus ou moins
synmétamorphes, intervient une derniere période de déformation qui, agissant sur un
bati déja fortement induré, provoque une fracturation importante de I’Europe occi-
dentale grace a de nombreux décrochements recoupants les structures antérieures
(fig. 10.35). En fait, ce régime de déformation décrochant a commencé, en contexte
ductile et avec de forts rejets, des la mise en place des leucogranites. Au Stéphanien

Fig. 10.35 Les décrochements tardi-hercyniens de I'Europe SW
(d’apres Arthaud et Matte, 1975).

FNP. faille nord-pyrénéenne, SH. Grand Sillon Houiller.
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et au Permien inférieur, les décrochements vont se poursuivre en régime fragile,
mais avec des rejets plus faibles, localisant de nombreux bassins houillers intra-
montagneux. Enfin, a partir du Permien moyen, le régime tectonique distensif devient
général, et s’accompagne d’un important volcanisme acide (Vosges, Estérel, Corse).

Pour la France, les accidents décrochants majeurs sont les cisaillements nord- et
sud-armoricain (fig. 3.20), la faille nord-pyrénéenne et le Grand Sillon Houiller du
Massif Central, ainsi appelé car il est jalonné de bassins houillers (fig. 3.21). La faille
nord-pyréenéenne provoque un décalage dextre de 150 km au travers de la virgation
ibéro-armoricaine (décalage a ne pas confondre avec le mouvement sénestre méso-
zoique évoqué p. 174). Le Grand Sillon Houiller coupe le Massif Central francais en deux,
et se prolonge sous les bassins qui I’encadrent au N et au S, comme 1’ont montré les
données géophysiques, soit sur une longueur de 600 km et un jeu senestre de 70 a 100 km.

L’importance de ces décrochements tardi-orogéniques est considérable, car ils
vont localiser les déformations ultérieures, et ceci des le Permien ot ils vont rejouer
en failles normales, mais aussi pendant le cycle orogénique alpin.

10.5.2 Evolution structurale (fig. 10.36 et 10.37)

Les caracteres de la chaine varisque sont ceux d’une chaine de collision apres fermeture
de deux domaines océaniques, dits « rhéique » au N et « mésogéen » (ou « centralien »)
au S, séparant trois domaines continentaux : au N le continent nord-atlantique, au S
celui du Gondwana, et en position intermédiaire le bloc moldanubien. Les ages de
450 a 500 Ma obtenus sur le matériel ophiolitique suggerent une ouverture cambro-
ordovicienne. Des données paléomagnétiques fiables suggerent que ces océans devaient
étre relativement étroits.

Le premier stade de 1’évolution a été la disparition par subduction, au cours du
Silurien et du Dévonien inférieur, de ces espaces océaniques. Cette subduction est
attestée par le métamorphisme de haute pression (430-380 Ma). Les fragments de
lithosphere océanique qui échappent au recyclage dans le manteau reviennent rapi-
dement vers la surface, comme le montre leur resédimentation dans le flysch saxo-
thuringien dévonien supérieur.

La collision des marges continentales se produit au Dévonien, en accord avec un
métamorphisme barrovien daté a partir de 380 Ma et qui peut se superposer au précé-
dent l1a ou ce dernier existe. Par la suite, les chevauchements affectent des zones de
plus en plus externes de la chaine, provoquant une flexion de 1’avant-pays et donc la
naissance de bassins d’avant-chaine oll vont se déposer flyschs et molasses. Ces bassins
vont étre eux-mémes déformés par la propagation des chevauchements vers I’extérieur
de la chaine. L’enregistrement de ces propagations est a la base de la définition les phases
orogéniques des anciens auteurs : phase bretonne, a la limite Dévonien-Carbonifere,
surtout nette dans le Massif armoricain, puis phase sudete (entre Dinantien et Namurien,
ou plus récente suivant les régions).

La collision continentale épaissit considérablement la crolite dans les zones internes.
Le désépaississement se produit essentiellement au cours du Carbonifere lors de la
généralisation de I’anatexie et de I’extension ductile associée. Si on supprime par
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Fig. 10.36 Modele d'évolution de la chaine hercynienne sur la transversale

Ardennes-Massif central.

Comportement mécanique de la crolte continentale et position des «phases»,

simples étapes dans la construction progressive d’un prisme d'accrétion tectonique

(d’aprés Matte, 1986).

Pointillé : manteau lithosphérique, Croix : croGte continentale, Noir : crolte océani-

que, Blanc: sédiments paléozoiques, Gros points noirs: bassins sédimentaires

dévono-carboniferes d'avant-chaine.

A. Ardenne, MA. Massif armoricain, MC. Massif central.

la pensée ces phénomenes d’extension, on réduit de plus d’un tiers la largeur de
I’orogene actuel (chiffre du méme ordre de grandeur que dans les Basin and Range),
ce qui donne une idée de I’'importance de ce processus longtemps ignoré ou sous-
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estimé. Il montre que 1’étalement distensif des chaines de montagne qui intervient
des qu’elles ont atteint une épaisseur crustale limite est un phénomene général. Les
modalités de cet étalement varient évidemment suivant les conditions aux limites.
Dans le Massif Central, I'importance des granitisations hercyniennes témoigne d’un
régime thermique €levé rappelant celui du Tibet (p. 251).

La fusion du manteau étant systématiquement a 1’origine de 1’anatexie, il a été
proposé que ce soit I’apport de magma basique a la base de la crodte de la chaine de
montagne qui provoquerait sa fusion. Le mécanisme de fusion du manteau pourrait
étre simplement 1i€ a sa remontée par compensation isostatique de I’érosion en
surface, ou un phénomene de délamination du manteau lithosphérique, qui se s€pa-
rerait de la croite et serait alors remplacé par du manteau asthénosphérique, nette-
ment plus chaud. Un tel mécanisme permettrait d’expliquer la formation de granites
d’anatexie dans des zones externes de la chaine hercynienne.

Dans tous les cas, I’amincissement des zones internes commence pendant 1’oro-
génese, alors que les déformations compressives continuent dans les zones externes.
La fin de I’orogénese est marquée par le passage d’un régime tectonique compressif
a un régime décrochant a la fin du Carbonifere, puis en extension au Permien.

Cependant, il convient d’insister sur certaines particularités de I’orogene hercynien,
qui laissent penser que son histoire a pu étre plus complexe que ce qui vient d’étre
résumé. Cet orogene hercynien correspond en fait a I’assemblage de deux chaines de
montagnes, séparées par la zone moldanubienne, qui échappe a la déformation en
nappes de chevauchement, et ne subit qu’un raccourcissement modéré, tout comme
I’avant-pays au S de la chaine (socle du bassin d’Aquitaine, Pyrénées). Pendant la
période d’édification de la chaine, les mouvements coulissants apparaissent prépon-
dérants, en particulier pour une grande partie de la chaine sud. Plut6t que dans une
convergence frontale, la chaine hercynienne s’est probablement construite dans un
systeme en convergence oblique, en refermant un ensemble de bassins marginaux
séparant des domaines continentaux de petites tailles. Parmi ces bassins marginaux,
certains préexistaient a la convergence (océans « rhéique » et « centralien »), d’autres
ont pu apparaitre en arriere des zones d’affrontement, en particulier le long de décro-
chements (bassin dévonien de la Brevenne, voire bassin dévonien saxo-thuringien).
Finalement, le modele de formation de la chaine hercynienne devrait faire intervenir
un collage oblique de blocs exotiques (voir chapitre 11, p. 293), comme dans le NE du
Pacifique, et pas seulement la collision frontale de deux grandes masses continentales
comme dans la chaine himalayenne.

10.6 LES ALPES

On y distingue classiquement, d’W en E, I’arc des Alpes occidentales, puis une partie
rectiligne, les Alpes centrales, passant vers I’Est aux Alpes orientales, ces dernieres
doublées vers le Sud par les Alpes méridionales

Elles résultent de la collision entre la plaque eurasiatique et la plaque africaine,
plus exactement un microcontinent dit adriatique (ou insubrien, apulien, sudalpin,
suivant les auteurs) (fig. 10.38 A), jadis soudé a I’ Afrique et qui doit son indépendance
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a la fragmentation distensive téthysienne. Il constitue actuellement le substrat de la
plaine du P06 et de I’ Adriatique.

Au début du cycle alpin, c’est-a-dire au Trias, il n’y avait a I’emplacement des
futures Alpes, qu’une plate-forme continentale faiblement immergée. C’est au cours
du Jurassique que s’y ouvre un espace océanique, dit téthysien (fig. /0.38 B) car il
n’est que I'une des branches de I’océan de méme nom, qui a séparé les continents de
Gondwana et de I’Eurasie des le Trias.

Quelles que soient sa forme et sa structure, cet espace océanique se referme au
Crétacé supérieur en laissant une cicatrice ophiolitifere. Dans la collision qui se produit
ensuite a 1’Eocene, les marges continentales en présence sont clivées en lames granito-
gneissiques a double déversement, la zone ophiolitifere n’étant qu'une de ces nappes.

Fig. 10.37 Modéle d’évolution de la chaine hercynienne sur la transversale
Ardennes-Massif central (modifié d’aprés Bard et al., 1980).

1. Ordovicien-Silurien inférieur (500-425 Ma). Deux domaines océaniques (1 et 2) sépa-
rent trois blocs continentaux (G. Gondwana, MO. zone moldanubienne, NA. continent
nord-Atlantique), sur lesquels I'activité volcanique (3) est de type spilite-kératophyre.
Dans le domaine océanique sud (1), existe probablement un arc volcanique (4), ceci
dans I'hypothése ol les complexes leptyno-amphiboliques du Massif central débutent
bien dés I'Ordovicien, arc sous lequel fonctionne une zone de subduction (5).
2. Silurien supérieur-Dévonien inférieur (425-385 Ma). La subduction commence dans
le domaine N (1) et se termine dans le domaine S (2), avec métamorphisme de haute
pression (3, en grisé) dans la crolte océanique et les sédiments volcano-détritiques
subductés (complexes leptyno-amphibolique. Le clivage de I'extréme marge gond-
wanienne débute (4), accompagné de la mise en place de granites alcalins mésocrustaux
résultant de la fusion humide de la cro(ite dans les surfaces de clivage (5).
3. Dévonien moyen-supérieur (385-355 Ma). Accentuation du clivage de la marge
gondwanienne et empilement des écailles avec mise en place de granites d’origine
méso- a infracrustale (1). Le blocage du systéme au S accélére la subduction au N et
I'obduction de la crolte océanique correspondante (2) avec métamorphisme de
haute pression (3 en grisé). Il y a début du clivage de la marge nord-atlantique, avec
génération de granitoides infracrustaux.
4. Viséen (355-325 Ma). Le clivage des marges s'étend vers |'extérieur (1) (« phase
sudéte » des auteurs), précédé par le dépot de flyschs (2) dans les bassins en flexion
ou peut se produire un volcanisme spilitique a rhyo-dacitique (3). En profondeur,
I'empilement et le glissement des écailles détermine la mise en place de granites
infracrustaux et, par remontée des isogéothermes, provoque un métamorphisme
barrovien et une importante anatexie.
5. Namurien-Westphalien-Stéphanien inférieur (325-295 Ma). Les aires précocement
tectonisées (au Dévonien inférieur et moyen) subissent un dernier serrage (« phase
asturienne » des auteurs) verticalisant les structures (1) et se soulévent par isostasie
(croGte épaissie), donc s'érodent. Les produits alimentent les molasses houilleres des
bassins limniques (2) installés sur les premieres failles normales qui traduisent le
début du réamincissement crustal. Un volcanisme post-orogénique calcoalcalin a
rhyolitique accompagne la montée de granites infracrustaux (3 et 4). A I'extérieur de
la chaine, la contraction affecte les bassins viséens et westphaliens (5).
6. Permien (295-250 Ma). La croUte se réamincit par étalement gravitaire généralisé
de la chaine le long de failles de détachement, individualisation de bassins sédimen-
taires intramontagneux (1), structuration de la croGte inférieure litée, fracturation et
morcellement de la chaine grace aux grands décrochements, accompagnés d'ultimes
< manifestations volcaniques (2).
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Fig. 10.38 A. Le microcontinent adriatique (MA) au cceur de I'arc alpino-carpathique. Ce
microcontinent, jadis relié au continent africain (AFR), s'en est désolidarisé lors de la disten-
sion téthysienne, et s'émiette lui-méme au Néogéne, donnant ainsi naissance a la microplaque
autour de laquelle se moule alors I'arc alpin.

B. Reconstitution trés hypothétique de I'océan alpin au Crétacé moyen (100 Ma).

MA. microcontinent adriatique, Alb. Alboran, Adr. future mer adriatique, Br. Brian-
connais, C. Corse, Dalm. Coéte dalmate, Ital. N. Italie du nord, Ital. S. Italie du sud, K.
Kabylies, S. Sardaigne, T. Taurus.

En grisé, le domaine océanique

10.6.1 La structure actuelle (fig. 10.39)

On la décrira dans le méme sens que pour I’Himalaya, c’est-a-dire en allant de
I’avant-pays vers le domaine océanique. La marge continentale européenne et les
restes du domaine océanique s’observent dans les Alpes occidentales et centrales, la
marge adriatique (insubrienne) dans les Alpes orientales.

a) La marge continentale européenne ou nord

Elle comprend deux parties classiquement désignées sous les noms de zones externe
et interne.

La zone externe (dauphinoise, en France, helvétique en Suisse) montre une crofite
continentale d’épaisseur normale (30 km environ). On est donc encore sur le continent
européen lui-méme. Le socle externe apparait dans les massifs cristallins externes
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Fig. 10.39 Grandes unités paléogéographiques et structurales de la chaine alpine.
A. Ambin, Arg. Argentera, B. Belledonne, DB. Dent Blanche, DM. Dora Maira, Eng. Enga-
dine, EP. Ecrins-Pelvoux, GP. Grand Paradis, GSB. Grand St Bernard, H. Houiller brian-
connais, HT. Hohe Tauern, MB. Mont Blanc, MR. Mont Rose, N. Simplo. Silvr. Silvretta,

T. nappes simplo-tessinoises, Va, Vanoise, VBrg. Val Bregaglia.

ALPES oRlENTA
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F fenétre des Tauern ;
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paléogénas

: FC. faille du Canavese
plis i Fi. faille insubrienne
colvertire A neppes Fj. faille judicarienne

Fs. faille du Simplon

(Argentera, Ecrins-Pelvoux, Belledonne, Mont-Blanc, Aar), ot I’on retrouve un matériel
hercynien classique, assez semblable a celui du massif Central, mais dont le style alpin
est celui de grandes écailles redressées a la verticale et 1égerement déversées vers
I’extérieur de la chaine. Les mesures par GPS indiquent que ces massifs se soulevent
actuellement d’environ 1 mm/an (= 1 km par Ma), ainsi que leur bordure subalpine
ou helvétique. Les ages obtenus a partir des traces de fission dans I’apatite (4 a 6 Ma)

indiquent que le soulevement aurait commencé vers la fin du Pliocene.
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La couverture sédimentaire de ce socle montre une série de plate-forme carbo-
natée plus ou moins subsidente suivant les points. Elle a été plissée au Miocene en
donnant naissance aux chaines subalpines!, en méme temps que le Jura et dans le
méme contexte mécanique, c’est-a-dire que la contraction a entrainé le sous-charriage
du socle externe sous les unités alpines plus internes.

La couverture, décollée dans les évaporites du Trias et, parfois, dans les marnes
liasiques ou crétacées, se replie en écailles ou plis-faille a valeur de duplex, a vergence
externe, bien visibles dans les chaines subalpines frangaises (fig. 10.40).
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Fig. 10.40 Style tectonique du massif des Bornes (chaines subalpines de Savoie).

La profondeur et le style du toit du socle sont contraints par le profil ECORS-Alpes
(fig. 190) (d'apres Guellec et al., 1989, C.R.A.Sc., p. 172, simplifiée).

Cette coupe fait ressortir la continuité de la couverture entre le Jura et les chaines
subalpines, ainsi que son découpage en écailles superposées : ce style est lié au sous-
charriage du socle jurassien-dauphinois sous les massifs cristallins externes.

m. molasse miocéne ou oligocéne, Ci. Crétacé inférieur, Ur. Urgonien, P. Portlandien,
Ti. Tithonique, Ox. Oxfordien, Jm. Jurassique moyen, L. Lias, T. Trias.

En Savoie et surtout en Suisse, la couverture du Mont-Blanc et de 1’ Aar est décollée
et éjectée vers le NW en donnant les nappes helvétiques qui masquent largement la
couverture autochtone du socle cristallin redressé. Ces nappes ont pris naissance
avant le plissement des chaines subalpines francaises, probablement a 1’Oligocene,
immédiatement apres la structuration des zones internes dont certaines unités (dites
nappes préalpines) les ont méme chevauchées, constituant ainsi pour elles une surcharge
de 2 000 a 3 000 m d’épaisseur.

La zone interne, ou plutot les zones internes (dites penniques en Suisse), sont s€pa-
rées de la zone externe par une importante surface de chevauchement (chevauchement
pennique frontal ou front pennique), surtout nette en France

Ces zones internes représentaient, au Jurassique et au Crétacé inférieur, I’ancienne
marge continentale du continent européen, c’est-a-dire une zone a crodite amincie,
de plus en plus disloquée aux approches de 1’océan téthysien par le rifting habituel

1. Ce plissement débute plus tot dans les chaines subalpines méridionales car celles-ci ont subi le
contrecoup du plissement pyrénéo-provencal au Crétacé supérieur et a I’Eocene supérieur, d’axe
E-W. 11 en résulte un entrecroisement de ces plis précoces et de ceux du Néogene qui suivent,
quant a eux, la courbure de 1’arc alpin.
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des marges passives (fig. 10.50). On avait donc 1a, juxtaposés, des blocs plus ou moins
basculés, des horsts et des grabens, séparés par des failles normales qui pourront rejouer
en failles inverses lors du raccourcissement tertiaire (« inversion tectonique »).

Grace a leur couverture sédimentaire, la stratigraphie permet de distinguer dans
cette marge une succession de domaines a la fois paléogéographiques et structuraux
qui different suivant les secteurs.

Dans les Alpes occidentales (fig. 10.41), on y voit d’W en E (jadis, du N au S),
c’est-a-dire de I’extérieur vers l'intérieur (fig. 10.50) : le domaine subbrian¢onnais,
a valeur de graben complexe, passant vers le N au domaine valaisan ou le caractere
rift s’accentue, le domaine brianconnais, représentant le bloc majeur et le plus soulevé
lors du rifting proprement dit, puisque ce bloc émerge au Lias, le domaine piémontais,
représentant au contraire le ou les blocs les plus proches de 1I’océan téthysien, c’est-
a-dire les plus immergés. C’est 1a que la sédimentation sera la plus monotone (et la
plus métamorphisée lors du plissement).

Le socle de ces différents domaines est granito-gneissique, avec parfois un épais
Carbonifere productif (« zone houillere » brianconnaise), probablement un bassin
flexural tardi-hercynien classique, mais les fractions les plus internes du Briangonnais

fallle cu
S

Implan

Fig. 10.41 Zones stratigraphiques et structurales des Alpes occidentales.
A. Ambin, Br. Brianconnais, DM. Dora Maira, FH. Flysch a helminthoides, GSB. Grand
St Bernard, H.Zone houillére briangonnaise, L. Lanzo, LP. Liguro-Piémontais,
M. Mont Rose, P. Piémontais, SB. Subbrianconnais, V. Valaisan, Va. Vanoise.
La Dent Blanche (DB) est une klippe austroalpine posée sur le Pennique. La zone
Sesia (S) est généralement considérée comme sa racine.
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(Grand St Bernard-Vanoise, Ambin) et du Piémontais (Mt Rose, Grand Paradis,
Dora-Maira p.p.) montrent des ensembles fortement recristallisés qui n’évoquent plus
les séries du massif Central.

Dans la fraction suisse des Alpes occidentales, ces massifs de socle, mieux dégagés
par I’érosion montrent un style en « plis penniques » a savoir de longs plis couchés
tres souples, a schistosité de flux. Ils sont a vergence nord mais, en fin d’évolution,
le resserrement de 1’édifice a provoqué un « pli en retour » qui fait que les « racines
penniques » sont a déversement sud (fig. 10.42). Ce style est supposé se retrouver dans
les Alpes franco-italiennes (coupes A et B).

fenétre des Tauern

sustroalp. domaine sudalpin 5

~ f.insubr. Dolomites

nappes austro- ]
Alpes cale. du Mord e

-

—m;niaire

Miocéne

St ; It Rose f.insukr.
e Klippes penniques nappes helvétiques Ot Blanche  Cervin - " - \ .
- [Frealpes) - I3, Sesia | -SE
! L . Ny ¥ Z.d'lvree
v - - B’ o’ Z.des Lacs
Moz, 0 5= Al .
. RN e 3 :

Aar
Mt Blanc +

nappes simplo-
tessinoises

microplaque
! adriatique
WNW- !

Eelledonne Wanoise Gd Faradis | !
Ch.subalpines du Mord

-ESE

lanzoy  pidu Pe

———2 L peridotites
‘ du manteau
A Queyr‘a_s'__”*_
Embrungiz  Brianconnais /’-—\t’iso .

wW-

A

n cicatrice
zones internes [penniques) oceanique

aeny. 50 km zane externe {dauphinoise)

F+OC  séd. pigmontais et ocdanigques

A.B.C. Alpes occidentales
D. Alpes orientales

Fig. 10.42 Coupes simplifiées dans les différents troncons de la chaine alpine
(hauteurs multipliées par 5).
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Des lambeaux de couverture sont pincés entre ces noyaux gneissiques, sans que
I’on sache toujours s’il s’agit de leur couverture primitive ou d’une couverture de
substitution. De toute fagon, les contacts sont tellement étirés que leur nature primi-
tive reste le plus souvent incertaine. Ceci d’autant plus qu’un métamorphisme a
facies schiste vert, parfois superposé a un métamorphisme a facies schiste bleu (de
haute pression et basse température) affecte le tout. Les dges de métamorphisme
évoluent entre 40 et 35 Ma, soit donc I’Eocéne supérieur, qui serait 1’dge de la mise
en place de cet édifice pennique, son resserrement tardif étant néogene.

On congoit que dans ce contexte tectonique et métamorphique, les sédiments
mésozoiques soient peu déchiffrables en particulier ceux de la zone piémontaise, la
plus écrasée. Certes, comme ces derniers appartenaient encore a la marge continen-
tale, ils montrent un Trias basal, un Lias encore reconnaissable par places (bélem-
nites) et pas d’ophiolites. Mais leur intrication avec les sédiments voisins, et
contemporains, de I’océan téthysien, rend 1’analyse difficile. On les groupait donc
sous le nom de « Schistes lustrés » Le déchiffrage récent de ces derniers fait que ce
terme n’a plus qu’'une valeur historique, qui est cependant commode pour des
descriptions ou des figures synthétiques.

Dans les Alpes centrales (fig. 10.43), le tableau est completement différent : les
ensembles précédents font en effet place a des unités sédimentaires nouvelles, parmi
lesquelles la zone valaisanne notamment prend une importance particuliere. On y

nappes helvatiques

nappes simplo-
tessinoises

f.insubrienne

50 Km
—

faille du Simplon

Fig. 10.43 Schéma structural tres simplifié et coupe des Alpes centrales.

AA. Austroalpin, Ad. Adula, Br. granite du Val Bregaglia, F. Falknis, Gd St. B. nappe
du Grand St Bernard (Briangonnais), H. Helvétique, LP. Schistes ophiolitiféres liguro-
piémontais, M. Mont Rose, Pr. Pratigau, S. écailles de Schams (aff. brianconnaises),
SA. Sudalpin, Se. Sesia, Su. Suretta, T. Tambo
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voit une épaisse série de schistes métamorphiques, les « Schistes lustrés des Grisons »,
d’age liasique a Paléocene, et de facies calcaire dominant.

Ce qui est surtout important est que ce sillon se met en place sur une suture ophio-
litique finihercynienne, marquée par quelques lames d’ultrabasites datés de 340 Ma
environ. Elle est peut-étre a ’origine de la discontinuité majeure que représente le
chevauchement pennique frontal entre zones externe et interne.

Ces ultrabasites, longtemps considérées comme téthysiennes, sont a I’origine de
la notion d’océan valaisan qui a inspiré les reconstitutions paléogéographiques de
ces dernieres décennies. En fait, le sillon valaisan n’a rien d’océanique. Il montre
cependant des basaltes synsédimentaires sous-marins d’age jurassique et crétacé
inférieur. Il s’agit donc d’un sillon a crofite amincie et fracturée, de type rift. [I n’y a
pas de sédiments franchement océaniques non plus, mais une série calcaréo-marneuse
monotone, plus ou moins détritique, dont la plus grande partie est d’age crétacé
supérieur. Enfin son socle est granito-gnessique (nappes simploniques et massif de
I’Adula).

D’autres unités sédimentaires de ces Alpes centrales (Schams, Falknis) évoquent
vaguement le Briangonnais sans le calquer. Le flysch du Pritigau, enfin, serait d’affi-
nités piémontaises.

Ces unités sédimentaires enveloppent des noyaux cristallins de style pennique
(nappes de Tambo et de Suretta). Ces unités se correlent si difficilement avec celles
des Alpes occidentales qu’on les pense séparées d’elles par une zone transformante
datant de I’expansion téhysienne.

En tout cas, au dessus, on retrouve les Schistes lustrés liguro-piémontais a ophiolites
(massifs de Platta et d’ Arosa), sous le chevauchement austro-alpin.

Au-dela des Grisons, le Pennique n’apparait plus que dans les fenétres de I’Engadine
et des Tauern, au travers des nappes des Alpes orientales. Dans la premiere seule-
ment, on trouve une minuscule écaille calcaire, dite de la Tasna, lointaine et derniere
évocation du Brianconnais (fig. 10.44), pincée entre les Schistes lustrés liguro-
piémontais et ceux des Grisons.

b) Le domaine océanique

Il n’est plus représenté aujourd’hui que par des massifs ophiolitiques et leur
ancienne couverture sédimentaire. Cet ensemble se suit de la Méditerranée aux Grisons,
et, au dela, dans les fenétres des Tauern et de Rechnitz (fig. 10.39).

Les ophiolites témoignent de 1’existence d’une dorsale lente car il s’agit surtout
de péridotites serpentinisées, n’ayant exsudé que peu de gabbros et de basaltes. Ces
ophiolites dessinent grossierement 1’arc alpin méme s’il s’agit de nappes dont la
racine se situe probablement dans la zone d’écailles ophiolitiferes succédant vers
I’Est a I’ensemble Grand Paradis-Mont Rose.

Au-dessus des ophiolites, vient une série sédimentaire typiquement océanique qui
n’a été déchiffrée que récemment car elle est métamorphique (auparavant elle était
englobée, avec la série piémontaise, dans les « Schistes lustrés »). Elle débute par des
radiolarites rouges qui ont donné des radiolaires de la fin du Jurassique moyen (- 150 Ma),
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Fig. 10.44 Tableau résumant les positions respectives
des différentes unités paléogéographiques.

ce qui permet de dater de cette époque 1’ouverture de ce domaine océanique, date
confirmée par les ages absolus des ophiolites sous-jacentes les plus anciennes (160 Ma

environ).

Viennent ensuite des calcaires pélagiques blancs attribués au Jurassique supérieur,
puis des shales noirs (Crétacé inférieur et moyen) et enfin une épaisse série de calcaires
plus ou moins marneux, datés du Crétacé supérieur par de tres rares foraminiferes
miraculeusement conservés.

Cette série océanique est dite liguro-piémontaise en France et en Italie car elle se

retrouve dans I’ Apennin ligure. En Suisse, c’est la zone de Zermatt-Saas.

A peu prés partout au long de I’arc alpin, une partie de ces sédiments océaniques
crétacé supérieur a pu échapper au métamorphisme en se décollant tres tot et en glis-
sant vers I’extérieur des Alpes en nappes gravitaires. Ainsi s’expliquerait, entre
autres, le célebre « flysch a helminthoides » (daté de I’extréme sommet du Crétacé,
voire du Paléoceéne) que 1’on retrouve maintenant en grandes klippes sur la zone
externe dans les Préalpes, I’Embrunais et les Alpes maritimes. Le matériel détritique
de ce flysch étant d’affinité sudalpine, il est probable que cette formation provient
des zones les plus internes du domaine océanique, en bordure du domaine sudalpin

(fig. 10.45).
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Fig. 10.45 L'océan alpin au Crétacé supérieur, déja réduit par subduction, sous la marge
austroalpine (AA). Les sédiments qui s'y déposent sont des calcaires pélagiques
et du « flysch a helminthoides » (en miniature) au voisinage de la marge.

¢) La marge continentale adriatique (= insubrienne)

A peine représentée sur la transversale des Alpes franco-italiennes, elle se développe
largement dans les Alpes orientales et méridionales qu’elle constitue presque dans
leur totalité (fig. 10.39).

Sur le versant italien des Alpes occidentales, elle est représentée par de longues
lanieres gneissique, la zone Sesia et la zone d’Ivrée (fig. 10.47), cette derniere repré-
sentant un des rares affleurements connus au monde de crolite continentale infé-
rieure (voir. p.2). On voit méme affleurer, dans le massif de Lanzo, au nord de
Turin, des péridotites considérées comme une remontée du manteau insubrien qui se
serait faite lors de la collision alpine. On comprend donc que cette région soit le
siege d’une importante anomalie gravimétrique, dite anomalie d’Ivrée, connue depuis
longtemps, et dont I’interprétation sera donnée plus loin.

Dans les Alpes orientales, 1a marge s’étale largement et I’on peut y distinguer
deux parties.

— Une partie N chevauchant le prolongement des Alpes occidentales, et découpée en

plusieurs nappes. Ce sont les nappes austroalpines, avec un socle ancien, précam-
brien a primaire (nappe de la Silvretta-Oetztal) et une couverture secondaire, elle-
méme décollée et charriée indépendamment vers le nord ou elle forme les nappes
des Alpes calcaires du Nord.
Le caractere charrié de cet ensemble est prouvé par I’existence de deux grandes
fenétres, Tauern et Engadine, ou réapparaissent des massifs gneissiques, de type
Aar ou de type Brianconnais interne (Acceglio), enveloppés d’une couverture
helvétique-pennique difficile a déchiffrer en raison de son métamorphisme. Et,
d’autre part, par la klippe de la Dent-Blanche et du Cervin (dont les racines,
discutées, seraient la zone Sesia ou celle d’Ivrée suivant les auteurs), ainsi que par
le repos des Alpes calcaires du Nord sur le Miocene périalpin (superposition
démontrée par de nombreux forages et quelques minuscules fenétres).

— Une partie sud, dite « sudalpine » (Alpes méridionales des géographes), séparée
de I’ Austroalpin par une fracture importante, la faille insubrienne, dite aussi
« ligne du Gail ». C’est un décrochement dextre d’environ 80 km de rejet horizontal,
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qui représente 1’état actuel du front du « poingon adriatique », ¢’est-a-dire le véri-
table bélier qui, au Néogene, en glissant vers I’Ouest, a donné sa forme a I’arc alpin.

Ce décrochement est accompagné par des granites syntectoniques (plus exacte-
ment des granodiorites), datés de 1I’Oligocene (32-30 Ma), dont les principaux
affleurements sont ceux du Val Bregaglia et de I’Adamello. Le second montre une
queue effilée vers I'W, manifestant bien le jeu dextre de la faille insubrienne, et ce
des I’Oligocene (fig. 10.43).

Il existe aussi un volcanisme calco-alcalin de cet 4ge dans la région de Padoue
(Monti Euganei).

La zone sudalpine comprend un socle ancien, précambrien a primaire, tres diffé-
rent du socle hercynien plus externe, puisqu’il montre un Carbonifére et un Permien
marin a fusulines, et une couverture sédimentaire (a laquelle appartiennent les Dolo-
mites) témoignant d’une paléogéographie assez variée de cette marge insubrienne
de I’océan alpin. Celle-ci, comme la marge européenne, était accidentée de horsts et
de grabens dont le détail n’a pas sa place ici.

Sa structure tectonique, apparemment simple en surface, révele en fait des clivages
crustaux assez importants entrainant des chevauchements plats a vergence sud
(fig. 10.46). 1ls sont d’age néogene. Par leur symétrie avec les chevauchements dauphi-
nois et helvétiques, ils donnent a la chaine achevée une structure a double déversement.

N_ _S
Einsubrienne Dolomites chev! ge Valsugana
I ~ ) e
- e

L i e SmmEEm7 o o

e T TV T TR

Fig. 10.46 Coupe schématique de la zone sudalpine au niveau des Dolomites
(d’apres Doglioni, 1987).

Le raccourcissement néogene donne des structures a vergence S compliquées par un
chevauchement antithétique dans le N des Dolomites.

Socle paléozoique en blanc, couverture mésozoique (incluant le Permien supérieur)
en hachuré vertical.

10.6.2 Structure profonde de la chaine alpine

Elle est maintenant mieux connue grace aux profils géophysiques qui y ont été
réalisés depuis une vingtaine d’années.
a) Alpes occidentales (fig. 10.47 et 10.48)

Le profil ECORS, pratiqué dans les Alpes de Savoie et du piedmont turinois, y montre
une racine atteignant 50 a 60 km de profondeur a la verticale des zones internes.
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Fig. 10.47 Profil ECORS dans les Alpes franco-italiennes
(inspiré de S.Schmid et E.Kissling, 2000, simplifié).
Br. Brianconnais, P. Piémontais, Val. Valaisan, ZHBr. Zone houillére briangonnaise.
Croix : croGte supérieure européenne non amincie.

Elle est due d’abord au sous-charriage du socle dauphinois sous 1I’édifice des zones
internes. La rareté des réflecteurs sous le massif de Belledonne suggere qu’il serait
constitué d’un faisceau de claveaux plus ou moins redressé a la verticale, conformément
d’ailleurs aux données de surface.

La racine doit aussi son origine aux structures situées sous I’ensemble Vanoise-
Grand Paradis. De haut en bas, on y voit d’abord la superposition de nombreuses lames
granito-gneissiques ployées en volite, résultant du clivage de la crofite supérieure
pennique, lames que 1’on attribue classiquement aux socles briangonnais et piémontais.
Au dessous, les choses sont plus conjecturales et ont fait I’objet d’interprétations diffé-
rentes. Compte tenu de la densité des roches mises en jeu, il semble cependant acquis
que la crofite inférieure européenne a été dédoublée, ce qui implique son clivage, puis
son décollement sous I’effet de la poussée vers 1’Ouest du manteau apulo-insubrien.

Le plan de refoulement est difficile a dessiner a cause de I’absence de réflecteurs,
ce qui montre qu’il est assez fortement redressé. Diverses données, sismiques et gravi-
métriques font penser a un plan incliné vers I’Est a 70° environ, ce qui provoque la
remontée du manteau vers la surface (anomalie gravimétrique d’Ivrée) et méme, locale-
ment, sa mise a I’affleurement (massif de Lanzo), associé a une lame de crofite inférieure
(zone d’Ivrée).
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Fig. 10.48 Profil de tomographie sismique suivant la méme transversale.

On remarque |'épaississement de la lithosphere et son plongement vers I'E. La zone
froide située au-dela de 250 km de profondeur sous la plaine padane pourrait repré-
senter un lambeau de lithospheére détaché, s'enfoncant dans I'asthénosphére. Cette
coupe est extraite d'un profil WNW-ESE Rennes-Lyon-Milan-Dubrovnik, d'apres
Spakman, Geol. Utraeicht, 1996).

» Alpes centrales et orientales (fig. 10.49)

On y voit toujours I’enfoncement de la crolite inférieure européenne sous la totalité
de I’édifice mais, a la différence des Alpes occidentales, la marge sudalpine s’enfonce
ici sous la crofite supérieure européenne, ce qui est une forme de collision nouvelle
et particuliere. Il y a, évidemment, absence corrélative de remontée du manteau
(I’anomalie gravimétrique d’Ivrée, qui la traduit, cesse, comme on I’a dit, au passage
de la faille du Simplon).

Dans les Alpes centrales (fig. 10.49 A), on remarquera que la faille insubrienne
met en contact la zone sudalpine, a couverture sédimentaire non métamorphique, et
I’édifice des nappes penniques montrant ici les unités les plus profondes et les plus
métamorphiques, ¢’est-a-dire les nappes simplo-tessinoises. Le rejet vertical est de
I’ordre de plus de 20 km, ce qui est un cas presque unique au monde.

Dans les Alpes orientales (fig. 10.49 B), on observe un grand plan de cisaillement
incliné vers le sud et aboutissant en surface a la vallée de I’Inn. 1l cisaille la totalité
de I’édifice. Si on le couple avec les cisaillements a pente nord que révele la faille
insubrienne, d’une part, le chevauchement de Valsugana dans les Dolomites, de
I’autre, on voit se matérialiser, a 1’échelle crustale, un diedre de cisaillement induit
par un raccourcissement N-S, évidemment induit par le poingonnement insubrien.

10.6.3 L'évolution structurale de la chaine alpine

On voit s’y succéder une période de distension et une autre de compression.

a) La période de distension

Elle va du Trias a la fin du Crétacé inférieur.
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Fig. 10.49 Structure profonde des Alpes centrales (A) et orientales (B).
Dans le profil des Alpes orientales, la structure profonde de I'antiforme des Tauern
est encore sujette a discussion. On a choisi ici I'hypothése qui la rend le plus
conforme a la logique de collision qu’exprime le profil des Alpes centrales.

Il faut toutefois signaler que, dans ces mémes Alpes orientales, une hypothese
récemment développée par Schmid et al. (2004), propose qu’a l'inverse du schéma
présenté ici, la lithosphére apulienne s’enfoncerait sous la lithosphére européenne,
donc vers le N. Cette hypothése s’accorde assez mal avec les données du profil ECORS
et n'a pas été retenue ici.

Inspiré de S.M. Schmid, 1996, Tectonics, (15, n° 5), p. 1036-1064, pour les Alpes centrales,
et de TRANSALP Working Group, 2002, Geophys. Letters, (29, n° 10), p. 92 (1-4)
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A la fin du Trias, le futur domaine alpin était une immense plate-forme carbonatée
au sein de laquelle s’ouvre le premier sillon téthysien, celui de Hallstatt, dans les
Alpes orientales préfigurant la limite entre Austroalpin et Sudalpin (future faille
insubrienne), mais il avorte et n’aboutit pas, semble-t-il, a une véritable fissure crustale
a fond océanique, au moins dans le domaine alpin, a la différence de son prolongement
dans les Carpathes.

Au Lias, un deuxieme sillon apparait dans les Alpes occidentales, parallelement
au premier. Il est ’amorce du futur océan alpin car, des la fin du Jurassique moyen,
la crofite océanique y apparait. Comme on I’a dit (p. 56), les « €paules » de cette
fissure se soulevent en provoquant I’émersion de certains des blocs faillés qui la
constituaient, notamment le bloc briangonnais qui est émergé pendant le Lias et une
partie du Jurassique moyen. Les effets de la distension se font sentir assez loin sur
chacune des bordures du rift en y dessinant des blocs ou des lanieres qui correspondent
aux principales zones paléogéographiques (fig. 10.50).

Parmi celles-ci, il est possible que la zone subbriangonnaise et son prolongement
valaisan aient représenté I’amorce d’un véritable rift mais qui n’ira pas, comme on
I’a dit, au stade de fissure crustale et de sillon océanique. Il y a I3, en tout cas, un
hiatus important dans le bati européen.

Plus loin encore vers le N ou I'W, c’est-a-dire dans la zone externe, on continue a
observer ce style de horsts-grabens, ou de blocs basculés dissymétriques, au niveau des
massifs cristallins externes ou le plissement alpin ultérieur ne les a pas trop déformés.
Ils nous donnent, en plus petit, une image de ce qui s’est passé a plus grande échelle
sur les marges proprement dites de 1’océan téthysien.

Au Jurassique supérieur, I’ouverture de cet océan était déja suffisante pour que,
par subsidence thermique, les marges s’immergent, ce que montre la généralisation
des facies pélagiques dans toutes les zones alpines.

Le maximum d’extension de I’océan alpin est atteint au Crétacé inférieur, soit
donc 50 Ma apres 1’ouverture, ce qui, avec le taux d’expansion océanique moyen
des dorsales lentes (1 a 2 cm/an) donne a I’océan alpin une largeur de 1’ordre de 500
a 1 000 km, largeur suffisante pour la présence de plaines abyssales a =5 000 m. Sa
forme est évidemment tres difficile a reconstituer, d’autant plus qu’il était certaine-
ment coupé en troncons successifs par des failles transformantes qui pourraient étre
a ’origine des discontinuités structurales que I’on retrouve dans la non-continuité
des unités penniques (fig. 10.44).

b) La période de compression

Elle correspond a la fermeture du sillon liguro-piémontais.

Cette période se présente différemment dans les Alpes occidentales et les Alpes
orientales, non seulement dans le style de la collision mais dans la chronologie des
phénomenes, ce qui suggere, une fois de plus, I’existence d’une faille ou d’un faisceau
de failles transformantes séparant les deux ensembles.

Pour simplifier, on traitera seulement le cas des Alpes occidentales (fig. 10.50).
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Fig. 10.50 Evolution structurale simplifiée des Alpes occidentales.

Br. Brianconnais, D. Dauphinois, Oc. domaine océanique, P. Piémontais, SA. domaine
sudalpin,

SB-V. Subbrianconnais-Valaisan. Croix : croGte européenne d'épaisseur normale.

Trois accumulations d’écailles vont s’y succéder, d’échelle de plus en plus vaste,
a savoir un prisme océanique, un prisme crustal, un prisme lithosphérique.

Le prisme océanique se met en place au Crétacé supérieur, au cours de la subduction
de I’océan liguro-piémontais sous la marge sudalpine. Tandis que la sédimentation se
poursuit en surface, la marge en question, devenue marge active !, s’avance vers le NW
ou le N en raclant les sédiments océaniques qui la précédaient. Elle détache aussi
des lambeaux de la crolite océanique plongeante. Ainsi s’édifie un prisme d’accré-
tion (arc s€dimentaire), a matériel océanique (ophiolites et s€édiments divers, dont le
flysch a helminthoides), tandis que sa partie profonde est engloutie dans la zone de
subduction. Cet arc sédimentaire arrive au contact de la marge européenne a I’Eocéne.
Ses parties supérieures (flysch a helminthoides, notamment) s’en détachent et glissent
alors en nappes gravitaires sous-marines sur cette marge.

1. L’absence de volcanisme sur cette marge active n’a pas regu, pour I’instant, d’explication satis-
faisante. Une possibilité est que cet arc ait existé mais ait été entierement subduit.
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Un premier prisme tectonique, d’échelle crustale, se met en place a I’Eocéne
supérieur-Oligocene et représente les premiers effets de la collision proprement dite
en ce sens qu’il est formé de I’empilement de lames de la crolite européenne déja
amincie et fracturée comme toutes les marges passives.

En outre, le matériel océanique ayant été completement absorbé, la partie la plus
interne de cette marge briangonnais-pi€émontaise entre a son tour en subduction vers
—45 Ma. 1l s’agit alors d’une subduction intracontinentale, si bien que la faible densité
du matériel mis en jeu la stoppe 4 ou 5 Ma plus tard. Mais une partie de ce matériel
Iéger englouti a été métamorphisée en facies de haute pression. Elle va remonter
rapidement et étre ainsi « €jectée » vers la surface en nappes plus ou moins ductiles
des que la subduction cessera.

Cet empilement de nappes a matériel métamorphique s’intriquant avec le matériel
océanique ophiolitifere, lui-méme métamorphique, constitue le prisme crustal évoqué
précédemment, qualifi€ de « pennique » puisque, pour I’instant, seules les zones internes
sont affectées.

Son poids fait fléchir la croiite sous-jacente. Ainsi se dessine a la périphérie de
I’édifice une sorte de sillon qui recoit la mer alpine résiduelle, ainsi que les dépots
détritiques arrachés aux reliefs. C’est la ceinture des gres et flyschs éocene supérieur-
oligoceénes qui court de la Savoie aux Alpes maritimes (grés de Taveyannaz, des
Aiguilles d’Arves, du Champsaur, d’Annot) et montre les traces d’'un volcanisme
distensif calco-alcalin dont on reparlera plus loin.

Quelques millions d’années plus tard, apres la crise de plissement du Néogene, un
nouveau sillon flexural périalpin se dessinera a I’extérieur du précédent, mais sans
volcanisme, conduisant cette fois la mer miocéne jusqu’en Suisse.

Pour en revenir au prisme crustal éocene supérieur-oligocene, 1I’empilement des
nappes et leur métamorphisme se font dans des conditions mécaniques et thermiques
complexes qui méritent quelques précisions.

¢) Le métamorphisme alpin

1. Il existe d’abord un gradient de pression vers 'intérieur de la chaine (fig. 10.51).
De la zone externe a la zone de collision proprement dite, on passe de roches non
métamorphiques a des éclogites dans les ophiolites ou des schistes a glaucophane
(« schistes bleus ») dans les massifs cristallins internes et leur couverture, soit donc des
facies de haute pression-basse température. Ils sont liés au phénomene de subduction,
puisque les pressions nécessaires a ces facies impliquent un enfoncement de plusieurs
dizaines de kilometres, tandis que les basses températures impliquent un matériel froid
qui a dii remonter rapidement pour échapper au réchauffement.

Mais ce qui complique les choses c’est que, au terme de cette remontée, le matériel
va se trouver dans les conditions d’un nouveau métamorphisme, de pression moindre
et de température légerement plus élevée, le facies « schiste vert » (a chlorite et albite),
impliquant une remontée suffisamment rapide pour ne pas avoir fait disparaitre
completement les parageneses de HP.
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Le dessin annexe indique les profondeurs atteintes par divers ensembles penniques
et les dates probables correspondantes. La barre en grisé ou convergent les fleches
(itinéraires de retour vers la surface) symbolise le facies schiste vert qui va reprendre
et partiellement effacer les recristallisations antérieures.
D’aprés Agard et Lemoine, 2003, fig. 42 et 43, simplifiée.

2. D’une zone a ’autre, I’augmentation du degré de métamorphisme n’est pas
progressive, mais discontinue, chaque contact anormal correspondant a un saut de
métamorphisme pouvant aller jusqu’a plusieurs kilobars. Les contacts tectoniques
actuellement visibles ne sont donc plus ceux de I’empilement primitif des unités au
moment ot elles ont été recristallisées.

3. Les minéraux de métamorphisme, surtout ceux de HP-BT, ont permis la mesure
d’ages absolus qui apportent des contraintes a la reconstitution du processus d’enfonce-
ment et de remontée. Les facies de haute pression sont datés de 50 2 40 Ma (Eocéne
moyen et supérieur), le faciés schiste vert de 38 a4 35 Ma (Eocéne supérieur).

Le processus du métamorphisme alpin peut donc étre décrit comme suit. La
subduction faisant disparaitre 1I’océan alpin a lieu au Crétacé supérieur mais, lors de
la collision éocene, le matériel englouti 1’était si profondément qu’il n’est pas
remonté, si bien que nous ne le connaissons pratiquement pas en affleurement et
n’avons donc pas d’age absolu correspondant. Comme seuls les derniers éléments
entrés en subduction ont quelque chance de remonter a la surface en raison de leur
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Iégereté relative, ce seront ceux dont on datera la recristallisation (50 a 40 Ma).
Leurs minéraux impliquent qu’ils seraient descendus a 40 ou 50 km de profondeur,
exceptionnellement 100 km pour ceux (rares) qui contiennent une variété de silice,
la coésite, de tres haute pression.

Le matériel ainsi métamorphisé remonte ensuite jusque vers —10 a —5 km pour
trouver les conditions du faciés schiste vert.

d) La mise en place des nappes

On pense qu’elle s’est réalisée, pour sa plus grande part, par sous-charriage (under-
plating des auteurs anglosaxons), c’est-a-dire par la mise en place successive de
lames superficielles, froides, issues du front de la chaine, lames qui s’enfilent sous
les unités plus internes. Elles forment ainsi un écran thermique qui ralentit la montée
des isogéothermes, et, en méme temps, souleéve la pile des ensembles déja charriés en
les rapprochant de la surface ou régne 1’érosion. Ces deux faits favorisent un refroi-
dissement relativement rapide et expliquent que les parageneses de haute pression-
basse température soient en partie conservées.

e) Cas particulier du massif simplo-tessinois (ou lIépontin) (fig. 10.52)

L’évolution du métamorphisme alpin, telle qu’elle vient d’étre décrite, se complique
au niveau du massif simplo-tessinois. La, le matériel HP di a la subduction est
effacé a cause d’un réchauffement anomal a la base du prisme d’accrétion tecto-
nique. Vers —30 a —25 Ma, il y apparait un métamorphisme de moyenne pression

~
{’ . Limites du facies & 2
3 amphibolite -
- e
N o e

50 km .

Fig. 10.52 Le déme thermique lépontin (d'aprés Merle et al., 1986, in Jolivet 1995, simplifié).

Les fleches indiquent les linéations et déplacements d’age éocene supérieur (1) et
néogéne (2).
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(5-7 Kb, soit 15 a 20 km de profondeur) et de température élevée (jusqu’a 600-700°)
traduit par des facies allant du schiste vert au facies amphibolite. Il y a méme de
I’anatexie dans les gneiss les plus profonds. Autrement dit, le massif simplo-tessi-
nois devient un déme thermique que 1’on peut considérer comme un « metamorphic
core complex » (m.c.c. « Iépontin » des auteurs).

Le fort flux thermique qui est a son origine est actuellement interprété comme lié
a un phénomene de « détachement » de la racine lithosphérique alpine et a la montée
consécutive de 1’asthénosphere. Ce détachement est manifestement une conséquence
de la croissance de cette racine au cours de la crise éocéne.

f) Le magmatisme et le volcanisme paléogénes

Le flux thermique que I’on vient d’évoquer se traduit aussi par la mise en place, a la
fin de I’'Eocéne et surtout a 1’Oligocene inférieur, des granodiorites calcoalcalines de
I’ Adamello (45-28 Ma), du val Bregaglia, Biella et Traversella (32 a 27 Ma), ainsi
que des andésites de la zone du Canavese (33 a 29 Ma). Sans oublier celles, détriti-
ques, du sillon des flyschs dauphinois, type Taveyannaz (32 Ma). Ces roches se
mettent en place suivant des cassures plus ou moins importantes (faille insubrienne,
faille du Canavese).

Un deuxieme prisme tectonique, cette fois, d’échelle lithosphérique, se forme a
partir de 30 Ma (Oligocene supérieur) et pourrait étre encore en formation. Il inté-
resse toute la chaine (prisme « alpin »), en ce sens que, sous |’effet du raccourcissement
qui s’accentue, I’avant-pays s’enfonce sous 1’édifice des nappes internes, en provoquant
un certain écaillage des massifs cristallins externes et le plissement des chaines subal-
pines. Ce sous-charriage augmente 1’épaississement crustal tandis que les zones
internes se bombent en un grand « pli de fond » (surtout net en Suisse).

D’une fagon plus générale, c’est une époque de soulevement des zones internes,
que I’on peut dater par les traces de fission sur apatite. Les ages les plus anciens de
cette exhumation sont de 1’ordre de 30 Ma mais on en recueille aussi de plus récents,
qui montrent que le mouvement est continu jusque vers —8 Ma. Le massif de Dora-
Maira, par exemple, a donné des chiffres allant de 28 a 13 Ma.

Pour ce qui est des structures profondes qui s’édifient alors, les profils ECORS
nous apportent quelques précisions sur le « prisme lithosphérique » correspondant
puisque c’est celui que nous observons actuellement.

Rappelons que le trait essentiel qu’il faut en retenir, pour ce qui est des Alpes
occidentales, est le fonctionnement du bloc insubrien comme un bulldozer refoulant
la crolite européenne suivant un plan incliné a 70° environ vers I’Est. Du coup, le
manteau insubrien et la cro(ite inférieure sous-jacente sont retroussés vers la surface,
expliquant ainsi I’anomalie gravimétrique d’Ivrée.

Rappelons que, dans les Alpes centrales, c’est I’inverse, la marge insubrienne
s’enfongant sous la crotite supérieure européenne. Dans les Alpes orientales, le
processus est plus complexe, en ce sens que la collision se fait en deux temps. Elle
se produit d’abord entre les marges européenne et austroalpine en faisant disparaitre
I’océan téthysien, la seconde passant au-dessus de la premiere (au lieu de s’écraser
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Fig. 10.53 Rotation antihoraire de la microplaque formant le substratum de la plaine du Po.

Les foyers sismiques sont indiqués par de petits cercles. Les fleches indiquent le sens de la
rotation, leur taille étant proportionnée a la vitesse de déplacement. Le pole de rotation
est discuté. On a indiqué ici celui d’Anderson et Jackson (1987). Le petit cercle limite une
zone curieusement asismique. D'aprés Thouvenot et Fréchet, 2007, simplifié.

contre). Dans un deuxiéme temps, la collision se fait entre les marges austroalpine et
sudapine, la seconde passant sous la premicre.

L’édification du prisme lithosphérique se poursuivrait actuellement, mais selon
des modalités difficiles a interpréter.

En effet, la séismicité et les mécanismes au foyer montrent une contrainte compres-
sive horizontale, toujours perpendiculaire a 1’arc alpin, tournant donc du N, en Suisse,
jusqu’au SE, voire au S, dans I’arc de Nice. Il existe cependant a peu pres partout une
composante horizontale de décrochement qui traduit une rotation antihoraire : celle-
ci est interprétée comme le résultat de la rotation, également antihoraire, d’une micro-
plaque formant le substratum de la plaine du P6 et de I’ Adriatique nord (fig. 10.53),
probablement détachée de la microplaque adriatique telle que définie p. 263.

Cette petite plaque « padane » aurait ainsi un double mouvement. Outre sa rotation,
elle jouerait aussi le rdle d’un poingon actif vers I’Ouest, poingon autour duquel se
moulerait 1’arc alpin, ce qui implique un décrochement dextre a sa limite nord, la
grande faille insubrienne (fig. 10.39) qui trouve la son explication. L’arc alpin serait
donc une structure récente.

10.6.4 Distensions syntectoniques tardives dans les Alpes

Les Alpes étant une chaine de collision, c’est évidemment I’ état compressif qui devrait
régner partout. Or les mécanismes au foyer des séismes actuels indiquent qu’une partie
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des zones internes est en distension, alors qu’en méme temps le régime compressif
persiste en bordure de la plaine du P6 et en Savoie (fig. 10.54).

Cette zone en distension est limitée, a I’Ouest, par les massifs cristallins externes du
nord, a I’Est par les massifs cristallins internes, deux ensembles en cours d’exhumation
le long de failles distensives.

Ces failles sont spectaculaires, a I’Ouest, au niveau du front pennique, dans le
profil ECORS (fig. 10.47). 1l ne s’agit pas d’une réactivation du chevauchement
mais de véritables « failles de détachement » le long de laquelle le domaine interne
s’affaisse, tandis que le massif cristallin externe voisin (Belledonne) se souleve. Il y
a donc la une réactivation d’une discontinuité structurale majeure.

chevauchement
pennigue frontal

e
zone
asismique
4
!
/
//
- Digne
- ¢
—

=D distension

affp=—  COMpression 4./
- décrochement avec e Fig. 10.54 Existence
= LI composante distensive d’une zone en distension (grisé)

- décrochement avec entre les massifs cristallins
= composante compressive externes et internes.
Arg. Argentera, B. Belledonne, D.Bl. Dent Blanche, DM. Dora Maira, Ecr. Ecrins-Pelvoux,
GP. Grand Paradis, MB. Mont Blanc, S. Sesia.
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Fig. 10.55 Etalement des Alpes orientales en direction du bassin pannonique
(d'aprés Ratschbacher et al., 1991, simplifié et modifié).
A. L'ensemble alpino-carpathique et le bassin pannonique. En noir, les fenétres des Alpes
orientales (E.Engadine, T. Tauern, R.Rechnitz). Les fleches noires indiquent le sens du
raccourcissement lié au rapprochement Afrique-Europe.
B. fracturation néogéne des Alpes orientales. En grisé les fenétres (E. Engadine, T. Tauern,
R. Rechnitz).

Fd. faille de détachement sur le flanc E des Tauern. La faille du Brenner, B, est son symétri-
que sur le flanc W.

FEN. faille de I'Ennstal, Fi, faille insubrienne, Fj. faille judicarienne, MM. faille et bassins en pull-
apart de Mur-Mutz, F, L, ZF. bassins de Fohnsdorf, Lavanthal et Zollfeld, W. Vienne.

On retrouve une disposition analogue, symétrique, de 1’autre coté de la zone en
extension, sur le versant du massif de Dora Maira, dont le socle et la couverture
océanique surgissent de leur enveloppe de Schistes lustrés suivant des failles de
détachement analogues.

L origine de cette zone de distension locale entre deux axes de souleévement et de
compression est encore discutée.
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En revanche, un étalement distensif a [’échelle de la chaine, cette fois, est celui
des Alpes orientales, prises dans leur ensemble, a I’Est de la culmination des Tauern
(fig. 10.55).

En effet, le dome des Tauern y représente la partie de la chaine la plus comprimée,
donc celle ou la crofite a été la plus épaissie (50 km). Une telle épaisseur contraste
avec celle du bassin pannonique, a I’E des Alpes orientales, fortement subsident, ol
la crofite ne dépasse pas 25 km. On assiste donc a I’étalement gravitaire des Alpes
orientales vers ce bassin, ce qui se traduit, non seulement par un abaissement tres
régulier des reliefs d’Ouest en Est, mais surtout par des structures d’étalement
trés caractéristiques.

La partie glissée est en effet comprise entre deux failles majeures de décrochement
(fig. 10.55) : au S, la faille insubrienne, dextre, au N la faille sénestre de I’Ennstal,
jalonnée de petits bassins en pull-apart. Ces deux failles offrent une disposition Iégere-
ment divergente. Entre les deux, se développe un réseau de failles secondaires délimitant
de petits grabens (Zollfeld, Fohnsdorf) ou des bassins en pull-apart (Mur-Miirz, Lavan-
thal). Cet €ventail de failles secondaires est plus ouvert vers 1’Est que celui dessiné
par les failles majeures, ce qui traduit bien I’étalement distensif de 1’ensemble.

10.7 DISTENSION ET ETALEMENT TERMINAL
DES OROGENES : BILAN ET SYNTHESE

Dans les pages qui précedent, on a évoqué a plusieurs reprises les phénomenes
distensifs qui interviennent dans les grandes chaines de montagnes en fin d’évolution
et aboutissent a leur affaissement et leur étalement.

Il faut d’abord remarquer que toute figure de distension au sein d’une chaine n’est
pas forcément le signe d’un régime distensif généralisé et terminal. C’est le cas
typique du plateau tibétain qui montre de nombreuses structures distensives alors
que I’ensemble de la chaine est toujours en compression et d’altitude €levée.

On a vu (p. 249) qu’a la suite de la collision Inde-Eurasie 2 1'Eocéne moyen (45 Ma),
I’épaisseur de la crodite avait doublé sous le plateau et ce sur plus de 1 000 km de
largeur (fig. 10.26). Ce doublement de la crofite était réalisé a la fin du Miocene. La
déformation s’est ensuite propagée vers le N, dans le Tien Shan et 1’ Altai, et a continué
au S dans les chevauchements himalayens. Or ce plateau est affecté de nombreux
petits grabens N-S, traduisant une extension E-W, que confirment des décroche-
ments €galement E-W (fig. 10.28) et les mécanismes au foyer des séismes. Ce qui
signifie que I’altitude actuelle ne peut étre dépassée et que le plateau tend a s’étaler.

Les Alpes occidentales, a une échelle plus réduite, montrent aussi, comme on 1’a
dit (p. 285), une zone en distension entre deux zones de compression bordieres.

Mais il existe aussi des régions plissées du globe que I’on peut interpréter comme
d’anciennes chaines aftaissées et étalées : le Basin and Range nord-américain (p. 78), le
bassin pannonique au cceur de la chaine carpathique (p. 141), les structures de la
mer Egée au travers de la chaine helléno-turque (p. 145), celles de la mer tyrrhé-
nienne au travers de la chaine Corse-Apennins (p. 146) et celles de la mer
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d’Alboran au travers de 1’arc bético-rifain, représentent trois cas ou I’effondrement
a fait disparaitre sous la mer une partie de la chaine primitive. Il faudrait ajouter a
cette liste 1a chaine hercynienne européenne (p. 264, coupe 6 de la fig. 10.37).

De tels effondrements tardifs représentent le résultat d’une interaction complexe
entre divers phénomenes.

1. Le premier est li€ a [’équilibre qui existe entre la convergence des plaques
(responsable de I’état compressif) et la tendance a I’étalement gravitaire du relief
(responsable de I’état distensif). La chaine peut s’étaler dés que la compression « aux
limites » diminue, voire s’annule lorsque la convergence cesse ou est remplacée par
du coulissement.

D’autres cas possibles sont illustrés par la mer Egée et la mer Tyrrhénienne ot
les conditions aux limites compressives sont remplacées par un régime distensif di
a I’évolution de ces troncons de chaines en bassins arriere-arc, évolution liée a
I’évolution « en retrait » (voir p. 148) d’une structure de subduction (subductions
égéenne et siculo-calabraise).

L’échappement des Alpes orientales vers le bassin pannonique reléve aussi de
cette explication (p. 287).

2. Un autre facteur, essentiel, et qui se superpose au précédent, est la rhéologie de
la lithosphere, c’est-a-dire sa viscosité, dépendant elle-méme du flux thermique
d’origine mantellique. Ce flux est susceptible d’engendrer des zones chaudes et ductiles
au sein de la lithosphere et donc de faciliter son étalement.

Le plateau du Tibet illustre bien I’interaction entre ces deux facteurs, et les données
que I’on peut en tirer faciliteront I’interprétation des chaines effondrées et étalées.

Son altitude moyenne, de I’ordre de 5 000 m, se maintient sur une grande surface
comme si elle ne pouvait plus étre dépassée. Le plateau en tant que tel n’est pas
I’indice d’un régime distensif. Il montre que, compte tenu de la résistance mécanique
de ses roches, un état d’équilibre y a été atteint et que 1’édifice ne peut croitre que par
élargissement latéral. Celui-ci se réalise grace a des chevauchements bordiers succes-
sifs, mais aussi par un « échappement latéral » vers I’E, en direction de la Chine,
responsable des nombreux grabens N-S évoqués plus haut (fig. 10.27).

Ces actions impliquent une lithosphere suffisamment chaude pour que le matériel
ait des propriétés ductiles. De fait, les ondes S montrent, comme on 1’a dit plus haut,
que la crolte supérieure du bloc de Lhasa est le siege d’une anatexie quasi-générale,
surtout vers 18 a 20 km de profondeur.

Ce qui nous amene a rechercher les raisons de cet état thermique particulier. On
observe que si la crofite y est épaisse (le double de la normale), la lithosphere est
mince, ou plutdt amincie (fig. 10.56). La tendance actuelle est d’y voir le résultat
d’un détachement de la partie mantellique, détachement que semblent confirmer les
profils tomographiques de la chaine (fig. 10.24).

En effet, pendant la convergence a I’origine d’une chaine, la lithosphere a di
probablement s’€paissir en méme temps que la croiite, méme si une partie de cette
lithosphere plongeait en subduction dans 1’asthénosphere et ne participait donc pas a
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Fig.10.56 Epaississement et amincissement distensif dans divers orogénes
en fin d’évolution tectonique (d'apres Dewey, 1988, simplifié et modifié).

I’édifice orogénique. Bref il est logique de penser a I’existence d’une racine primi-
tive lourde (et froide car cette racine n’a pas eu le temps de s’équilibrer thermique-
ment avec son encaissant asthénosphérique chaud). Comme on n’observe pas cette
racine, on peut penser quelle s’est détachée (fig. 10.57). La partie restée adhérente,
ainsi allégée, remonte, accompagnée d’un flux de chaleur d’origine asthénosphérique.
La crofite sus-jacente est devenue plus ductile et moins résistante, ce qui favorise
son étalement sur une plus vaste surface.
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Fig. 10.57 Deux modéles illustrant la notion de détachement d’une racine lithosphérique.
A gauche, d'apres Jolivet et al., 1998, simplifié A droite, d’aprés Malavieille et al., modifié

Effectivement cet amincissement de la lithosphere, considéré comme issu d’un
phénomene de détachement (« délamination »), se retrouve dans toutes les chaines
effondrées ou étalées.

On I’a déja évoqué pour le Basin and Range (p. 84), ainsi que les propriétés
ductiles de la crolite de cette derniere région, responsables de I’amincissement,
toujours en cours. Comme pour le Tibet, cette ductilité permettrait un échappement
latéral. Celui-ci serait li€ a la mise en mouvement des coulissements distensifs de la
faille de San Andreas et de ses annexes, qui débutent au Néogene. C’est précisément
alors que commence en effet I’affaissement du Great Basin, la distension prenant le
pas sur la compression aux limites.

La mer d’Alboran, au cceur de ’arc bético-rifain, en est un autre exemple.
Rappelons que son fond représente les zones internes de I’arc bético-rifain, effondrées
au Miocene. La crofite actuelle y a une épaisseur de 20 km environ, contre 60 km
sous les parties conservées de 1’arc. Les données géophysiques montrent aussi que la
lithosphere y est mince, passant de 100 km a I’'W a 45 a I’E. De plus la tomographie
sismique suggere ’existence d’un ou de plusieurs corps mantelliques, froids, a des
profondeurs de 150, voire de 600 km. Ils pourraient s’étre détachés de 1’ancienne
racine de I’orogene. Leur enfoncement est toujours en cours (foyers sismiques a 150
et 600 km).
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Dans la plupart des exemples de chaines effondrées que nous venons de citer, il
apparait par places ces structures curieuses désignées sous le terme de « métamor-
phic core complex » (m.c.c.). Il s’agit d’une extrusion de matériel chaud et ductile
qui souleve localement sa couverture. Celle-ci, restée froide et donc « fragile »
(cassante), glisse sur le contact fragile-ductile en se dissociant en blocs basculés. Le
contact est une surface faiblement inclinée, dite « faille de détachement ».

Exemples : en mer tyrrhénienne, I’ile d’Elbe, avec son granite syntectonique du
Miocene terminal sur lequel ont glissé par faille de détachement les nappes de la
partie orientale de I'ile. Plus loin, vers I’Est, le massif métamorphique des Alpes
Apuanes, avec son célebre marbre de Carrare, métamorphique, pourrait aussi en étre
une annexe.

En mer Egée, le couple d’iles Naxos-Paros (fig. 6.4), montre aussi, sous une faille
de détachement a regard N, des formations trés métamorphiques (allant du facies
schiste vert au facies amphibolite) datées de 25 Ma et recoupées par un granite vieux de
11 Ma. L’unité sus-jacente, non métamorphique et glissée vers le N, est elle-méme
découpée en petits blocs par des failles normales.

Le Basin and Range est évidemment a citer ici puisque c’est la qu’a été définie
la notion de m.c.c. (p. 81). Un volcanisme important y témoigne d’un intense flux
thermique.

Dans les chaines bétiques (résidu, rappelons-le, de 1’arc bético-rifain, distendu et
effondré), si le cceur du ou des m.c.c. n’est pas connu, la phase d’extension s’accom-
pagne de failles de détachement classiques, jadis confondues avec des surfaces de
chevauchement de nappes (Névado-Filabrides). Il y a également un volcanisme qui
débute a —23 Ma et est encore actuel. Il s’agit de tholéites, puis d’andésites et de
trachytes, et enfin de basaltes alcalins dont les plus récents ont 2 Ma. Ce volcanisme
témoigne d’un fort gradient géothermique.

Lorigine des m.c.c. est généralement expliquée de la facon suivante. Des que la
convergence cesse, les unités externes, froides, cessent d’étre entrainées en profondeur.
Le régime HP/BT disparait. Il y a donc remontée des isogéothermes, facilitée par le
« détachement » d’une partie du manteau lithosphérique, ce qui fait remonter I’asthéno-
sphere et permet la fusion partielle du manteau asthénosphérique. L’ incorporation, a
la base de la crofite, des magmas issus de cette fusion, porte cette crofite a une tempé-
rature anormalement €levée entrainant un métamorphisme de haute température,
voire 1’anatexie. Nous avons vu une application de cette hypothese dans les Alpes,
avec le massif simplo-tessinois et le magmatisme périadriatique paléogene.

Si la délamination, le métamorphisme HT et I’anatexie restent des phénomenes a
I’échelle de la chaine, en revanche la montée des m.c.c. apparait comme une dispo-
sition plus locale, liée a des conditions mal connues et certainement variées, comme un
sur-amincissement local de la crofite, une cassure ou I’hétérogénéité du flux thermique.

Ce qui est sir, est que la présence de m.c.c. traduit I’existence d’une crofite dont la
partie profonde est suffisamment chaude et ductile pour constituer un substrat incapable
de supporter le poids de I’édifice sus-jacent.
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Chapitre 11

Les collages

Le concept de collage date des années 1970 et a pris corps en Alaska ol I’on indivi-
dualisa un certain nombre de compartiments juxtaposés («collés ») a la cote nord-
américaine le long de failles de décrochement. Il s’avérait impossible de relier entre
eux de facon logique ces blocs de nature et d’age si différents, si bien que 1’on pensa
qu’il s’agissait de blocs d’origine lointaine, transportés jusque la par le mouvement
d’une lithosphere océanique actuellement engloutie.

De tels blocs furent désignés sous le nom de « suspect terranes » !, terme difficile-
ment traduisible en frangais sinon par celui de « blocs exotiques ».

L’identification des « suspect terranes » est fondée sur trois groupes de critere :

— inclinaisons et déclinaisons magnétiques fossiles différentes de part et d’autre de
la surface de collage;

— juxtaposition de faunes fossiles appartenant a des provinces différentes, décalées
en latitude;

— absence de suture ophiolitique ou de surface de chevauchement, car la juxtaposi-
tion résulte d’un coulissement (ce critere est en fait plus délicat a manier que les
précédents car une telle surface de juxtaposition a pu étre ultérieurement trans-
formée en surface de chevauchement).

1. Le terme de «terrane », isolé, est synonyme de « zone structurale » des géologues européens,
c’est-a-dire d’un ensemble paléogéographique et tectonique bien individualisé au sein d’un orogene
et pouvant chevaucher les voisins.
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Une certaine dérive s’est produite dans la notion de collage depuis quelques
années. Le terme est en effet employé par certains auteurs pour désigner toute struc-
ture résultant d’un coulissement qui juxtapose des compartiments différents quel
que soit le contexte structural.

Le terme apparait aussi pour décrire la collision d’un arc insulaire avec le conti-
nent, ce qui peut impliquer des chevauchements et des sutures ophiolitiques. Enfin,
certains auteurs vont plus loin encore en en faisant le synonyme de juxtaposition
tectonique d’ensembles structuraux différents, quels que soient leur composition et
le style de la zone de contact (voir, par exemple, I’ouvrage de D.-G. Howell, Tecto-
nics of Suspect Terranes, Chapmann & Hall, 1989, 232 pages).

Dans un but de simplification et de clarté, nous avons ici conservé le sens primitif
de «collage » en le réservant a des structures particulieres liées a un certain mode de
déplacement de la lithosphere océanique par rapport au continent voisin.

11.1 LE BLOC DE WRANGELLIA (fig. 11.1)

Les monts Wrangell, en Alaska, I’le de la Reine Charlotte et celle de Vancouver, au
Canada, bien qu’éloignés les uns des autres (2 000 km), montrent une similitude de
caracteres géologiques originaux tout a fait remarquable.

Tous trois montrent, en effet, un empilement de plusieurs milliers de metres de
laves tholéitiques triasiques recouvertes de carbonates de plate-forme carniens et
noriens. Cet ensemble repose sur un complexe andésitique et des sédiments d’age
permien. Il s’agit donc la, probablement, des restes dissociés d’un ancien arc insulaire.
Mais ce qui est surtout important est que cette série differe totalement des séries tria-
siques et permiennes des domaines auxquels ces blocs sont juxtaposés. Par contre, les
terrains mésozoiques sus-jacents, quand ils existent, sont beaucoup moins contrastés.

On pourrait penser qu’il s’agit, comme dans bien d’autres structures de raccourcis-
sement, de la juxtaposition de domaines paléogéographiques différents, les zones de
passages ayant été oblitérées par chevauchement. Mais les données paléomagnétiques
obtenues sur les tholéites triasiques indiquent que celles-ci ont été mises en place a
une latitude beaucoup plus basse que leur position actuelle (15° N ou S). En outre, les
anciens poles triasiques de ces blocs sont différents de celui du continent voisin.

D’ou I'idée qu’on aurait 1a trois morceaux d’un ancien arc insulaire, dit Wran-
gellia, de position primitive plus méridionale. La date d’arrivée des fragments a leur
position actuelle n’est pas encore définitivement établie, d’autant plus qu’elle est
variable suivant les points. Sur la base d’arguments discutables, on a proposé des
ages allant du Jurassique supérieur pour les blocs les plus méridionaux, au Crétacé
moyen pour les blocs les plus septentrionaux.

Le mécanisme de mise en place invoque des décrochements importants. Ceux-ci
sont tres hypothétiques car antérieurs a la naissance de la faille de San Andreas. Ils
sont vraisemblablement li€s a la migration puis a la disparition, vers le N, de la
plaque fossile dite Kula (fig. 11.2).
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Fig. 11.1 Blocs exotiques («suspect terranes ») sur la coéte SW de I'Alaska.
A. Différentes zones d'affleurement des séries de type Wrangellia (Mts Wr. : Monts

Wrangell) (dapres Jones et al., 1977).
Y. position du bloc de Yakutat (noir)

B. Schéma structural du bloc de Yakutat et ses positions successives depuis I’Eocéne

(d'aprés Bruns, 1983).
YB. Yakutat bay.
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11.2 LE BLOC DE YAKUTAT (fig. 11.1)

11 forme la bordure du golfe de I’ Alaska au pied du mont Saint-Elias (5 490 m), 1'un
des points culminants des cordilleres pacifiques nord-américaines. Comme le précé-
dent, ce bloc est limité de tous c6tés par des failles de décrochements sauf au pied du
mont Saint-Elias ol il s’enfonce en subduction sous le continent nord-américain,
déterminant ainsi un systéme en compression dont fait partie le mont Saint-Elias.
Cette zone de subduction est celle de I’arc des Aléoutiennes.

Le bloc comprend, a I'E, un ensemble sédimentaire de marge continentale, a I’'W,
une crolte océanique couverte de sédiments paléogenes épais de 3 a 5 km. Or les
massifs ayant donné le matériel détritique de ces sédiments se retrouvent seulement
dans les états de Californie, d’Orégon et de Washington (c’est-a-dire a des latitudes
plus basses de 15 a 20°) et pas du tout dans les montagnes qui bordent actuellement
le bloc en question. Les fossiles confirment cette donnée.

On pense donc que le bloc s’est déplacé au cours du Tertiaire vers le N. Comme
pour Wrangellia, le détail du mécanisme est encore tres hypothétique, combinant
I’expansion océanique du Pacifique E, la disparition de la plaque Kula par subduc-
tion vers le N et le coulissement de la faille de San Andreas et de ses prolongements
N (faille de la Reine Charlotte et annexes). Ce sont ces failles qui auraient associé a

RIS 40 Ma
N

MENDOCING F,

Fig. 11.2 Disparition des plaques Kula (K) et Farallon (F) au bord nord-oriental
de la plaque Pacifique (P).

Le phénomeéne de subduction entrainant la disparition de la plaque Farallon n’est pas
encore arrivé a son terme. Il reste quelques résidus qui sont, du N au S, les petites
plaques de Juan de Fuca (JF), de Gorda (G), Rivera (R) et Cocos (CO). Gorda et Rivera
sont, de plus, décalées par le fonctionnement de la faille de San Andreas depuis 20 Ma.
3a. Point triple de Mendocino (subduction nord-américaine + failles transformantes
de Mendocino et de San Andreas).

3b. Point triple de Rivera (plan de subduction de I’Amérique centrale + dorsale est-
pacifique + une des transformantes du golfe de Californie).



© Dunod — La photocopie non autorisée est un délit.

11.2 Le bloc de Yakutat 297

la crofite océanique en mouvement un morceau de la marge continentale nord-
américaine, formant ainsi le bloc composite de Yakutat. Le phénomene est toujours
en cours puisque le bloc pénetre actuellement dans la zone de subduction aléou-
tienne, sous le mont Saint-Elias, et y subit un certain plissement.

En définitive, il parait maintenant bien établi qu’il existe sur la cdte nord-améri-
caine un type de collision particulier que 1’on peut désigner sous le nom de
«collage », c’est-a-dire de juxtaposition par coulissement. Ce phénomene serait lié
aux rapports tres particulier de I’Amérique du Nord et des structures du Pacifique
oriental (dorsales plus ou moins obliques au continent, microplaques disparues de
Kula et Farallon). II serait d’ailleurs toujours actif, en ce sens que des blocs conti-
nueraient a arriver du S. La péninsule de Basse Californie nous donne une image du
détachement et du début de la migration de tels blocs. En effet, son déplacement le
long de la faille de San Andreas se fait a une vitesse de 4 cm/an, de sorte que, si le
mouvement continue, la Basse Californie sera en face de 1’ Alaska dans 50 Ma.

Fig. 11.3  Structures éventuelles de collage au Japon.
A. Extrémité N de la plaque des Philippines, actuellement en collision avec le Japon.
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Trouve-t-on de telles dispositions ailleurs ?

On les a évoquées en Californie (bloc salinien, p.229). Par ailleurs, certains
auteurs y ont fait appel pour expliquer la structure du Japon, ce qui mérite quelques
mots de commentaire.

On sait en effet que si I’on supprime par la pensée 1’édifice 1ié a I’arc insulaire
volcanique néogene, on retrouve au Japon des structures plus anciennes constituées
de lanieres séparées par des contacts tectoniques subverticaux a valeur de décroche-
ments sénestres récents (post-Crétacé supérieur). Ces compartiments sont formés de
terrains de nature et d’age différents qui pourraient donc avoir été jadis tres éloignés
les uns des autres, aucune transition n’existant entre eux.

Dans Honshu S (fig. 11.3) ou ces lanieres affleurent, leur age est décroissant du
NW au SE puisqu’on trouve successivement la zone de Hida-Sangun, a matériel
paléozoique, la zone de Tamba-Ryoke, qui est une chaine névadienne (Jurassique
supérieur), et la zone de Shimanto, qui est une chaine tertiaire résultant probable-
ment d’une collision intercontinentale, mais ou le continent sud a disparu, probable-
ment déplacé vers le N. On en retrouverait peut-étre un reste dans 1’un des massifs
anciens qui bordent la cote de Honshu N (plateau d’Abukuma et massif de Kita-
kami) et qui sont sans relation avec leur contexte.

Mais on mesure immédiatement par cet exemple le danger de la notion de collage,
qui est de I'utiliser comme solution de facilité : tout compartiment dont on ne saisit
pas bien les rapports avec les zones voisines, est immédiatement déclaré exotique.
Le controle paléomagnétique et paléontologique est des lors absolument nécessaire.
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ERE SYSTEME | Sous-systéme Etage Age base err. ERE SYSTEME |Sous-systémé Etage Age base err.
HOLOCENE Cénomanien
11.500 A CRETACE 99.6 Ma 0.9
QUATERNAIRE supérieur Albien
126 Ka 112,0 Ma 1
PLEISTOCENE moyen Aptien
781 Ka 125,0 Ma 1
inférieur Barrémien
1,806 Ma inférieur 130,0 Ma 1,5
supérieur Gelasien Hauterivien
2,588 Ma 136,4 Ma 2
PLIOCENE moyen Plaisancien Valanginien
3,600 Ma 140,2 Ma 3
inférieur Zancleen Berriasien
5,332 Ma 1455 Ma 4
Messinien Tithonien
supérieur 7,246 Ma SECONDAIRE 150,8 Ma 4
Tortonien supérieur |Kimmeridgien
11,608 Ma MESOZOIQUE Malm 155,7 Ma 4
Serravallien Oxfordien
13,65 Ma 1612 Ma 4
MIOCENE moyen Langhien Callovien
15,97 Ma 164,7 Ma 4
TERTIAIRE Burdigalien Bathonien
CENOZOIQUE 20,43 Ma JURASSIQUE moyen 167,7 Ma 3,5
inférieur Aquitanien Dogger Bajocien
23,03 Ma 171,6 Ma 3
Chattien Aalénien
OLIGOCENE 284 Ma__ 0,1 175,6 M_a 2
Rupélien Toarcien
339 Ma__0.1 183,6 Ma 1,5
Priabonien Pliensbachien
supérieur 37,2 Ma 0,1 inférieur 189,6 Ma 1,5
Bartonien Lias Sinemurien
EOCENE 404 Ma 0,2 196,5 Ma 1
moyen Lutétien Hettangien
486 Ma 0,2 1996 Ma 0.6
inférieur Yprésien Rhétien
558 Ma___ 0.2 203,6 Ma 1,5
Thanétien supérieur Norien
58,7 Ma__ 0,2 216,5 Ma 2
PALEOCENE Selandien Carnien
61,7 Ma__ 0,2 2280 ma 2
Danien Ladinien
655 Ma 0,3 TRIAS moyen 237,0 Ma 2
Maastrichtien Anisien
70,6 Ma__ 0,6 2450 Ma 1.5
Campanien Olenekien
83,5 ma 0,7 inférieur 249,7 Ma 0,7
Santonien Induen
supérieur 85,8 ma 0,7 251,0 Ma 0,4
Coniacien
89,3 Ma 1
Turonien
935Ma 0,8
Cénomanien
CRETACE 99,6 Ma__ 0,9




BRE SYSTEME |Sous-systéme Etage Age base err. BERE SYSTEME Sous-systéme Etage Age base err.
251,0 Ma 0,4 Pridoli Pridolien
Changhsingien 418,7 Ma 2.7
supérieur 253,8 Ma 0,7 Ludfordien
Lopingien |Wuchiapingien Lludlow 421,3 Ma 2,6
260,4 ma 0,7 Gorstien
Capitanien 422 9 Ma 2.5
moyen 265,8 Ma 0,7 Homerien
Guadalupien Wordien Wenlock 426,2 Ma 2,4
268,0 Ma 0,7 SILURIEN Sheinwoodien
Roadien 428,2 Ma 2,3
PERMIEN 270,6 Ma 0,7 Telychien
Kungurien 436,0 Ma 1,9
275,6 Ma 0,7 Llandovery Aeronien
inférieur Artinskien 439,0 Ma 1,8
Cisouralien 284,4 Ma 0,7 Rhuddanien
Sakmarien 443,7 Ma 1,5
294,6 Ma 0,8 Hirnantien
Asselien 445,6 Ma (5]
299,0 Ma 0,8 ||PALEOZOIQUE] supérieur Non encore défini
Gzhelien 455,8 Ma 1,6
303,9 Ma 0,9 Non encore défini
Kasimovien 460,9 Ma 1,6
Pennsylvanien 306,5 Ma 1 ORDOVICIEN Darriwilien
Moscovien moyen 468,1 Ma 1,6
311,7 Ma 1,1 Non encore défini
CARBONIFERE Bashkirien 471,8 Ma 1,6
318,1 Ma 1,3 Non encore défini
Serpukhovien inférieur 478,6 Ma 1,7
326,4 Ma 1,6 Tremadocien
Viséen 488,3 Ma 1,7
Mississippien 345,3 Ma 2,1 Non encore définis
Tournaisien supérieur
359,2 Ma 2,5 Furongien
Famennien Paibien 501,2 Ma 2
374,5 Ma 2,6 CAMBRIEN Non encore définis
PRIMAIRE supérieur Frasnien moyen 513,0 Ma 2
385,3 Ma 2,6 Non encore définis
Givetien inférieur 542,0 Ma 1
moyen 391,8 Ma 2,7
DEVONIEN Eifelien ERE SYSTEME Age base
397,5 Ma 2.7 542,0 Ma
PALEOZOIQUE]| Emsien EDIACARIEN 630 Ma
407,0 Ma 2,8 NEO CRYOGENIEN 850 Ma
inférieur Praguien PROTEROZOIQUE TONIEN 1000 Ma
411,2 Ma 2,8 STENIEN 1200 Ma
Lochkovien MESO ECTASIEN 1400 Ma
416,0 Ma 2.8 PROTEROZOIQUE _ CALYMMIEN 1600 _Ma
STATHERIEN 1800 Ma
PALEO OROSIRIEN 2050 Ma
PROTEROZOIQUE RHYACIEN 2300 Ma
SIDERIEN 2500 Ma
NEOARCHEEN 2800 Ma
ARCHEEN ~ MESOARCHEEN 3200 Ma_|
PALEOARCHEEN 3600 Ma

EOARCHEEN
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bassins (géographiques)

— Aquitaine, 75

— Bas-Dauphiné, 93

— de Paris, 84

— Egéen, 145, 288, 290

— germano-polonais, 89

— liguro-provencal, 148

— de Manus, 153

— méditerranéens, 142

— mer du Nord, 87

nord- et sud-fidjien, 32, 156
— pannonique, 191

— péri-alpin, 89

— P06 (padan), 93, 95

— Sahara, 88

— San Joaquin, 77, 78

— Sulu-Célebes, 153

— Suisse, 91, 180

— tyrrhénien, 146

Bekaa (plaine de la), 164
Benioff (surface de), 6
Bénoué (bassin de la), 73, 74
Bering (mer de), 153
Bermudes (iles), 35, 40
Bismark (iles, mer de), 34,153
Blake (plateau), 115

blocs accrétés, 219

— basculés, 48, 78, 108, 110
— exotiques, 293

Bolivie, 195

Boulder (batholite), 186
Bregaglia (val) (granite), 270,
275, 284

Bresse, 49, 54, 93
Brianconnais (zone), 269

C

Californie (golfe de), 69, 116
Cameroun (volcan), 74

— (bassin du), 115

Canaries (iles), 35

Canavese (faille du), 283
cafions sous-marins
provencaux, 151

Cap Vert (iles du), 35

Caraibe (plateau océanique),

40, 218,219

Carlsberg (ride de), 21, 104

Carniques (Alpes), 256

Carpates, 141, 143, 232

Cascadia Mountains, 133, 225

Cayman (fosse), 24, 25

ceinture de feu du Pacifique, 131

Célebes (iles, mer, arc des), 132

Cervin (klippe du), 274

Chagos-Maldives (iles, ride

des), 37, 39

chafnes (géographiques)

— alpine, 263 et suiv.

— andine, 188 et suiv.

— catalane, 178

— de I’Ouest américain, 224
et suiv.

— hercynienne (= varisque),
251 et suiv.

— himalayenne, 234 et suiv.

— ibérique, 178

— transhimalayenne, 241

chaines (structurales)

— par clivage intracrustal, 178

— de collision, 215, 216, 230

— de coulissement, 166, 168

— de couverture, 162

— intracontinentales, 161

— liminaires, 215

— d’obduction, 205

— de socle, 162

— de subduction, 187

— liminaires, 215

Chamrousse (ophiolites de), 255

Chateaulin (bassin de), 71

Chine (mers de), 153

Clarion (faille), 25

Clipperton (faille), 25

Clivage intracrustal, 178

Coast Ranges californiennes,

226

COCORRP (profil), 163

Cocos (iles), 35

Cocos (plaque), 15

collages, 263, 293 et suiv.

Colombie (Andes de), 216

Coloured Melange (zone ), 230

Commentry (bassin de), 72

complexe franciscain, 227

— leptyno-amphibol., 2, 253,
265

Comores, 21, 37

Congo (bassin), 115

Cook Inlet, 128, 138

Corail (mer de), 27, 153, 211

Cordillera Blanca, 195

Corse, 148, 149

cratoniques (bassins), 84

crolte continentale, 2

— ductile, 3, 80, 81, 120, 122,
289

— intermédiaire, 6, 132, 137

— océanique, 4

Culm (facies), 257

D

Dalle du Tibet, 238

danakil (horst), 102, 103
Daulaghiri, 239

dauphinoise (zone), 266
Decazeville (bassin de), 72
décrochements ductiles, 258
déflections, 194

dénudation tectonique, 122
détachement (failles de), 8, 81,
82,102, 121, 286

— mantellique, 282, 289, 291
discontinuité de Mohorovicic.
Voir Moho

Djebel Druze, 167

— Siroua, 162

Dolomites, 275

dome thermique lépontin, 284
dorsales océaniques, 5, 7, 11 et
suiv.

— Atlantique, 11, 12, 13, 20, 37
— de Carlsberg, 104

— Chilienne, 12, 13

— Galapagos, 12

— Indienne, 17, 21, 37

— Pacifique, 12, 13, 17, 21
dorsales (activité
hydrothermale), 14

— roches des), 16

Dras (arc de), 243

E

ECORS Alpes, 276, 278

— Alsace, 55

— Ardennes, 256

— Manche, 3

— Pyrénées, 177

Egée (mer), 145, 288, 290, 292
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Elbe (ile), 292

Emilie, 95

Entrées de la Manche, 106
Eoliennes (iles), 146

épaules de rift (soulevement),
56, 60, 63, 66, 102, 104, 119,
151,279

Eperon de Goban (marge de 1°),
107

Equateur (Andes d’), 216

Erta Ale (volc.), 103, 104
étalement post-orogénique, 84,
263, 287, 288

Ethiopien (plateau), 103

— (rift), 61

Everest, 241

exhumation tardi-orogénique,
286

Exmouth (plateau d’), 115
expansion océanique, 19

F

failles (structurales)

- de cisaillement oblique

intracrustal, 55, 64, 65, 67, 82,

102, 121, 122

— de décrochement, 23, 55, 66-
78, 116-118, 165-168, 173-
176, 178, 188, 250, 257, 259,
260, 275, 285, 287,288,293,
297

— de décrochement ductile, 257

— de détachement, 67, 68, 81,
82, 121, 122, 286, 292

— en « flower structure », 70

— listriques, 64, 108, 109

— synthétiques, 48

— transformantes, 15, 22, 272,
273,279

failles (géographiques)

— Altyn Tagh, 236, 250

— insubrienne, 93, 267-269,
274-278, 284

— Jourdain, 60, 67, 99

— judicarienne, 267

— nord-pyrénéenne, 171-176,
261

— Oriente, 26

— Romanche, 25, 118

— San Andreas, 24, 69, 83, 116,
168, 294, 296, 297

— San Francisco, 25, 116

— St Paul, 118

— Yammouna (Yamuneh), 164

Falklands (plateau des), 24

Farallon (plaque), 296

fenétre de I’Engadine, 267

— des Tauern, 267, 287

Ferrare-Romagne (arc), 95

Fezzan (bassin du), 88

Fidji (iles, arc), 27, 28, 32, 152,

155, 156

fissure crustale (ou océanique),

60, 97

flat slab, 188, 190

fleur (structure en), 70

flexural (bassin), 89

flexure Arcachon-Toulouse, 76

Flores (ile), 131, 132

flysch a helminthoides, 273,

274, 280

Foothills belt, 184-186

fosse d’ Acapulco, 128

— du Guatemala, 126

— du Japon, 127

— de Manille, 221

— de I’Oriente, 26

— du Pérou, 192, 193

— des Philippines, 22

— de Ryu-Kyu, 221

— des Salomon, 34

— des Tonga, 27

fossé d’effondrement, 48

— rhénan, 49

— des Grands Lacs de I’Est
africain, 60

— du massif armoricain, 70

— du Massif central, 72

franciscain (complexe), 227

Front Range, 165

front varisque, 252, 256

G

Gabon (bassin du), 115
Gail (ligne du), 274
Galapagos (dorsale des), 12,
14, 189

Galice (banc de), 109
germanotype (style), 48
Gilbert (iles), 39

golfe d’Aden, 98, 104, 105
— Agqaba, 57, 68

— Bengale, 41

— Californie, 116, 117

— Gascogne, 110, 176

— Génes, 148

— Guinée, 117

— Mexique, 89

— Suez, 57

— Tadjura, 103

Gorda (dorsale), 5

— (plaque), 15

Goringe (banc de), 5, 16
GPS, 6

graben, 48, 287

Grand Sillon houiller, 261
Great Basin, 79

Great Valley, 228
Grisons, 271

Groix (ile de), 253
Guadeloupe, 30
Guatemala-Nicaragua
(plateau), 138

guyot, 35

H

Haut-Atlas marocain, 169
Hawai (iles), 8, 39, 40
helminthoides (flysch a), 273,
274

helvétique (zone, nappes), 268,
270

hercynienne (chaine), 251 et
suiv.

Hida-Sangun (zone), 298
Himalaya, 234 et suiv.

Hoggar, 40

horst danakil, 102, 103

hot spots (voir Points Chauds)
hydrothermalisme des dorsales,
14

Idaho (batholite), 186
Illinois (bassin de 1), 88
Indien (océan), 21, 37
Indonésie, 132

Indus (suture de 1’), 241
insubrienne (faille), 93, 267-
269, 274, 278, 283

— (marge), 263, 274
inversion tectonique, 159, 269
IPODE, 19

Iran, 231

Islande, 12, 16, 37-39
isostasie, 6, 46, 134



320

Les grandes structures géologiques

Ivrée (zone, anomalie d’), 2,
274,276,277 , 284

J

Jan Mayen (ile), 11

Japon, 127, 153, 297
Japon-Insulinde (arcs type), 34,
154, 155

Java, 131, 132

JOIDES, 19

Jourdain (faille du), 60, 67, 99
Juan de Fuca (dorsale), 5

— (plaque), 15
Juan-Fernandez (ile, faille,
ride), 24, 25, 201

Jura, 180

K

Kaiserstuhl (volc.), 50
Kamtchatka, 131
Karakorum, 234, 237
Karroo (bassin du), 88
Kashmir, 241

Kathmandou, 239, 247
Kenai (péninsule de), 128
Kenya, 62

Kerguelen, 21, 37, 40
Kermadec (iles), 26, 32,131
Kilimandjaro (volc.), 61
Kitakami, 297

Klamath Moutains, 224
Knoxville (formation de), 224
Kodiak (ile), 128

Kohistan (arc du), 237, 243
Kouriles (iles), 34, 153, 154
Krakatoa (volc.), 135

Kula (plaque), 294, 296

L

lac Abhe, 103

— Assal, 103

— Baikal, 64, 236

— Kyoga, 61

— Natron, 62

— Tanganyika, 62

— Tchad, 73

— Victoria, 61

Laddakh, 240

Lanzo, 270, 276
Laramie Mountains, 163
Lau (bassin et arc de), 32, 156
Laval (bassin de), 71

lépontin (massif), 283
leptyno-amphibolique (voir
complexe)

Lherz (étang de), 172
lherzolite, 17, 18, 172

Lhasa (bloc de), 289

Liban, 164

Ligne (iles de la), 39
liguro-piémontaise (zone), 273
LIP (Large Igneous Province),
40

lithosphere, 1, 6, 187

Lizard (cap), 25

Lord Howe (ride de), 152, 153
Los Angeles, 69

Loyauté (iles), 208, 214
Lugon = Luzon (arc de), 220
Lut (bloc du), 231

M

Madere (iles), 35
Makran (prisme d’accrétion),
139, 208
Manaslu, 242
Manille (prisme d’accrétion,
fosse de), 220
Mannheim (fosse de), 52
Maraiion, 195, 200
marges continentales, 6, 123
— d’accrétion, 129
— convergentes

(« pacifiques »), 123, 130
— divergentes (« atlantiques »),
97 et suiv.
maigre, 114
nourrie, 114
progradante, 115
transformantes, 116
volcaniques, 99
marginale (mer), 34, 123, 153
Mariannes (iles), 26, 29
Marshall (iles), 39
Marsili (bassin de), 146
Martinique, 30
Massif central, 255
Maurice (ile), 35, 37
mcc. Voir metamorphic core
complex
mélanges, 129
— ophiolitiques, 228, 230
Mendocino (faille), 25, 296
Mentawei (iles), 132, 138

mer de Bering, 153

— de Bismark, 153

— des Célebes, 153

— de Chine orientale, 153

— de Chine méridionale, 220,
250 Corail, 153

— Egée, 145, 288, 290, 292

— du Japon, 153

— Méditerranée, 142

— Morte, 66

— Noire, 142

— des Philippines, 27

— Rouge, 99

— de Tasmanie, 153

— Tyrrénienne, 146

Merapi (volc.), 135

metamorphic core complex

(mcc), 82, 185, 259, 284, 292

métamorphisme alpin, 281

— himalayen, 245

Michigan (bassin du), 88

Mindoro (ile de), 221

Moesien (bloc), 232

Moho, 1, 3, 4, 17, 41, 53, 109,

249

molassique (bassin), 89

Montferrat (arc du), 95

Monti Euganei (volc. Padoue),

275

Mont St Elias (volc.), 296

Mont St Helens (volc.), 135

Montagne Noire, 256, 258

— Pelée (volc.), 135

Montagnes Rocheuses, 224

— canadiennes, 183

— du Wyoming et du Colorado,
163

MORB (Mid-oceanic Ridge

Basalt), 16

Morte (mer), 66

Mozambique (canal de), 19

Murray (faille), 25

N

nappes (mise en place des)

— Alpes, 283

— Himalaya, 245

— Oman, 20

— varisques, 255

Nauru (plateau océanique), 40,
41

Naxos-Paros (iles de), 292
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Nazca (plaque), 95, 189, 190,
191

— (ride), 193, 197, 201

Népal, 240, 247
nord-pyrénéenne (zone), 5,
172, 175

Norfolk (ride de), 153
Nouvelle-Bretagne (fosse,
ride), 32, 33
Nouvelle-Calédonie, 27, 208,
214

Nouvelle-Guinée, 27, 34, 211,
214

Nouvelles-Hébrides (Vanuatu),
27,28, 156,214
Nouvelle-Zélande, 131

(o)

obduction, 212

— chaines d’obduction, 205

Occidente colombien, 219

— équatorien, 218

ODP, 19

offscrapping, 129

Okhotsk (mer d’), 153

Oklahoma (bassin de 1’), 88

OIB (Ocean Island Basalt), 36,

40

Omineca (m.c.c.), 185

Ontong Java (plateau), 33, 34,

40,214

ophiolites, 5, 16, 17

— Alpes, 272

— Andes d’Equateur-Colom-
bie, 218

— Célebes, 132

— hercyniennes, 253

— Himalaya, 241

— Nouvelle-Calédonie, 210

— Nouvelle-Guinée, 212

— Oman, 207

— Ouest américain, 228

— Philippines (Mindoro), 221

Orénoque (bassin de I’), 88

Oriente équatorien et

colombien, 216

OSC (Overlapping Spreading

Center), 22

Ouest-Mariannes (ride), 29

Owen (faille d*), 21

P

Pacifique (océan), 22

Palau-Kyu Shu (ride), 29, 32

Palmyre (monts de), 165, 167

partitionnement de la

déformation, 234

Philippines (iles, mer des), 27,

221-223

Pamir, 235, 250

pannonique (bassin), 141, 288

Papouasie, 34

penniques (nappes), 270

Pérou, 191

Petites Antilles, 30

Philippines (iles), 32, 137, 220

piémontaise (zone), 269, 272

piggy back (structure en), 96

Pitcairn (ile), 39

plateau continental, 97

plateaux océaniques, 40, 41

(carte)

pli de fond, 161, 284

Po (bassin du), 93, 284

Pocklington (arc de), 32

point chaud, 37, 105

Préalpes, préalpines (nappes),

267

précaspique (dépression), 89

prisme d’accrétion (la

Barbade), 30-32, 126

— sédimentaire, 127 et suiv.,
191, 208, 208, 228, 280

— lithosphérique, 283,

— tectonique, 125, 127, 245,
279, 280, 283

Puerto-Rico (fosse de), 126

pull-apart (bassins en), 47, 66,

68, 72,74, 174,287

Pyrénées, 171

Q

98¢ méridien (ride du), 21, 36,
37

R

racine crustale, 3, 7, 8, 275,
276, 290

racines penniques, 270
Reine-Charlotte (ile, faille de
la), 294

rémanent, résiduel (arc), voir
arcs

Réunion (ile), 35, 37

Rhénan (fossé), 49

rides asismiques de I’océan
Indien, 41

Ridge Basin, 69

rift intracontinental, 47, 49,
118, 174

— est-africain, 60-64, 105

— nord-pyrénéen, 176

— océanique, 11, 14

Rio Grande (ride du), 37
Rivera (plaque), 296

Rockies Mountains, 184
Rocky Mountain Trench, 184,
186

Romanche (faille de la), 12, 23,
24,118

rotation de la microplaque
padane, 285

Rouge (mer), 99

Ruwenzori, 63

Ryu-Kyu (iles, fosse des), 151,
221

S

Sahara (bassin du), 88
Sainte-Hélene (ile de), 35
salinien (bloc), 229

Salomon (iles), 27, 34, 156,
214

Salton Sea (bassin de), 9
Samoa (iles), 156, 214

San Andreas (faille), voir
failles

Sandwich (iles), 131
Sangihe (arc de), 32

San Joaquin (bassin de), 69, 77,
78

San Francisco, 116, 168
Santorin (ile volc.), 135, 145
Sardaigne, 149

schistes lustrés (Alpes), 271
Seamount, 35

SDR (Seaward Dipping
Reflector), 106

Serrania del Baudo, 219
Sesia (zone), 274, 276
Shetlands (plate-forme des), 87
Shimanto (zone de), 298
Shoshonitique (magma), 134
Sierra Nevada, 224

Silvretta (nappe de la), 274
simploniques (nappes), 272
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simplo-tessinoises (nappes),

272,283

Siwaliks, 8, 237, 239

sous-charriage, 182, 203, 268,

283

sous-placage, 40, 194, 203

sous-pyrénéenne (zone), 173,

174

sphénochasme, 114, 149

Spitzberg, 119

St Paul (faille transformante),

23,118

St Paul-Amsterdam (ile, faille),

37,39

St Vincent-Grenade, 137

subandine (zone), 195, 197,

218, 220

subduction, 6, 26, 30,123 et suiv.

— (chaines de), 187

— (fosse de), 126

— intracontinentale, 178, 182

subalpines (chaines), 267, 268,

273

subsidence, 45, 86,87

— thermique, 19, 45, 87, 108,
120, 144, 279

sudalpine (zone), 274, 275

Sud-Lybien (bassin), 88

Sulu (arc), 32, 33

Sumatra, 131, 132

suspect terranes, 293

suture ophiolitique, 233, 259

— de I'Indus-Zangpo, 241

— de la chaine hercynienne,
253

— de Taiwan, 221

— du Zagros, 234

T

Tadjourah (golfe de), 103, 105
Tahiti, 35

Taiwan, 220

talus continental, 97
Tanganyika (lac), 61, 62
Tamba-Ryoke (zone de), 298
Tarim, 235, 250, 252

Tasmanie (mer de), 153

Tauern (dome des), 278, 287

— (fenétre des), 272, 274, 278,
287

Tchad (bassin, lac), 73, 88

Téthys, 19, 151,241, 244, 245,

266

terrane, 293

tholéitique (magma), 5, 16, 25,

39,40, 71

Tibet, 8, 235, 248, 250, 288-

290

Tian Shan, 235, 256, 288

Timor, 132

Tindouf (bassin de), 88

Titicaca (lac), 193

tomographiques (coupes) (déf.

p- 28)

— Alpes, 277

— Andes, 191

— Himalaya, 247

— Japon, 155

— Islande, 38

— Tonga-Fidji, 28

Tonga-Kermadec (iles), 26-28,

131

Touamotou (iles), 36, 39

transformante (faille), 22 (v.

aussi failles)

Transhimalaya, 241

transpression (bassin en), 78

transtension (bassin en), 78

trapps du Deccan, 41

— d’Ethiopie, 99

— du Parana, 40

— de Sibérie, 41

trench, 26, 124

Tristan da Cunha (ile), 16, 35,

36

Trobriand (fosse de), 33, 34

Tyrrhénienne (mer), 146, 288

u

Uinta Mountains, 163
underplating, 283

Vv

valaisan (rift), valaisanne

(zone), 271, 273

Vancouver (ile de), 225

Vanuatu (iles), 28, 156, 214

varisque (chaine), 251 et suiv.

Vavilov (bassin de), 146

Vema (faille), 12, 16

virgation ibéro-armoricaine,

111, 254,

257,259

virgation de I’ Assam et du

Kashmir (Pamir), 232, 235-237

Vitiaz (fosse de), 27, 156

Vogelsberg (volc.), 50

volcanisme alcalin, 35, 52, 62,

74,99, 100, 104

— calcoalcalin, 25, 134, 136,
144, 212, 226, 265, 284

— shoshonitique, 134, 212

— tholéitique, 16, 25, 40, 103,
104, 133

Voringe (banc de), 106

w

Wallis (ile), 156

Walvis (ride de), 36, 37, 39
Wernicke (modele de), 80, 120
Woodlark (arc de), 32, 34
Wrangell (mont), 294
Wrangellia, 294

Y

Yakutat (bloc de), 295, 296
Yamato (banc de), 154
Yammouna (Yemuneh) (faille
de), 164

Yazd, 231

z

Zabargad (ile de), 101
Zagros, 98, 233

Zangbo (suture Indus), 240
Zermatt-Saas (zone de), 272
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