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INTRODUCTION

Le propos de cette thése est d'étudier les mécanismes physiques de
la déformation intracontinentale. A ce jour, la formation des chaines de
montagne a été plus particuliérement abordée grgée a de nombreuses
données structurales, géophysiques, pétrologiques ou géoéhronologiques
existantes dans les domaines orogéniques. En effet, les niveaux
d'érosion présenfent actuellement a la surface des roches qui ont connu
des pressions allant de 0 & 25 Kbar. Nous pouvons donc avoir accés a
une partie de l'histoire de 1la déformation ou de l'histoire thermique,
de roches enfouies & des profondeurs importantes a l'échelle de la
croute.

1- Dans une premiére partie, nous abordons la déformation
lithosphérique grace & une approche expérimentale qui nous a permis de
simuler cette déformation a grande échelle. Cette approche rend compte
d'une partie de la complexité des rhéologies lithosphériques
continentales. En particulier, nous nous sommes attachés a respecter les
deux comportements extremes qui se rencontrent dans la lithosphere

. Un comportement rhéologique responsable des déformations
hétérogénes, essentiellement localisées dans de grandes failles
(F).

. Un comportement rhéologique responsable d'une déformation plus
homogéne (ductile,D) ou 1les relations contrainte-vitesse de
déformation ne dépendent pas de la déformation totale.

Les modéles analogiques ont été construits a partir de matériaux

qui respectent ces propriétés et qui, de plus, sans l'aide d'une
centrifugeuse, respectent la part des forces gravitaires par rapport aux

forces tectoniques.




Ces modéles ont montré que l'interaction était trés forte entre les
deux mécanismes responsables des déformations précédemment cités (F et
D). En particulier, la répartition Aes grandes failles, visibles a la
surface de la terre et en profondeur grace aux profils sismiques, dépend
des conditions aux limites bien sur, mais aussi de 1l'importance relative
des résistances des couches ductiles et fragiles. Le but ultime de cette
modélisation expérimentale est de connaitre les relations entre la
déformation globale et les conditions aux limites appliquées pour des
comportements rhéologiques bien controlées. A partir des données sur la
déformation & 1'état fini (structurales, télédétection, sismique ou
gravimétrique) et a partir de la connaissance des conditions aux limites
(déplaceméﬁts aux limites des plaques essentiellement obtenus par le
paléomagnétisme), une telle étude peut nous donner des indications

précieuses sur le comportement rhéologique de la lithosphére.

2- Dans la deuxiéme partie de cette thése, nous tenterons de
connaitre les relations entre 1l'évolution thermique des orogeénes et les
grands épisodes tectoniques. D'une part, étant donné 1l'importance
capitale de la structure thermique sur le comportement moyen de 1la
lithosphére continentale, une telle étude slavére nécessaire pour
approfondir nos connaissances sur le comportement de la lithosphere
pendant la déformation. D'autre part, il est difficile de connaitre
1'histoire de la déformation dans les orogénes uniquement a partir de
1'état fini actuel. Un certain nombre de méthodes donnent directement
accés a des paramétres. d'évolution. En particulier, les données
pétrologiques nous renseignent sur 1'évolution de la température en
fonction de la pression tandis que les données géochronologiques peuvent

dans la plupart des cas etre interprétées comme .des relations




température-temps. L'évolution  thermique associée aux événements
tectoniques a été étudiée & partir d'un programme aux différences
finies. Cette médélisation nous a conduit 2 proposer des schémas
d'évolution tectonique & partir des données sur l'évolution thermique

des chaines en particulier de la chaine alpine.

3- La derniére partie de cette thése traitera directement des
intéractions thermo-mécaniques sur la déformation dans les orogénes. On
constate en effet que 1la tectonique tangentielle, qui consiste a
superposer des nappes ''rigides'" les unes sur les autres pour épaisgsir la
croute, ne peut expliquer tout le champ de déformation finie dans 1les
chaines de montagne. DNous proposons un processus supplémentaire de
déformation 1ié essentiellement aux forces gravitaires et qui peut,
d'une part, expliquer le champ de déformation finie, d'autre part, les
données pétrologiques et géochronologiques dans des zones ou le

métamorphisme est intense, en particulier les domes thermiques.
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CHAPITRE 1
LES MECANISMES

DE LA DEFORMATION INTRACONTINENTALE

I - INTRODUCTION

La tectonique des plaques est un concept cinématique basé sur la
rigidité des plaques, les grands déplacements étant accomodés par le jeu
des créations et disparitions des planchers océaniques. Toutefois, ce
scénario peut etre pris en défaut: la formation des chaines de montagne,
des bassins intracontinentaux ou meme la déformation des marges
continentales dites passives sont de multiples exemples de la
déformation de la lithosphere.

De nombreuses simulations de la déformation lithosphérique ont déja
eu lieu mais, qu'elles soient expérimentales ou numériques et quelle que
soit l'échelle & laquelle on travaille, la modélisation pose de gros
. problémes d'approximations car i1 est bien sur hors de question de
reproduire la lithosphere dans toute sa complexité.

Les principales approximations concernent le comportement
rhéologique de la lithosphére (ductile-fragile, homogéne-hétérogeéne),
les conditions aux limites en termes de déplacement ou de contraintes
qu'on peut y appliquer ou les simplifications inhérentes aux méthodes

elles-memes (déformations planes ou contraintes planes).




Nous proposons d'approfondir ces points a partir de quelques
réflexions sur les forces en présence et les données expérimentales sur
la déformation des roches. Dans le chapitre suivant, nous proposerons
une modélisation analogique de la lithosphere continentale qui puisse
prendre en compte le comportement fragile et ductile de la lithosphére,
les forces horizontales liées au mouvement des plaques et les forces de
volume (en particulier, il est important de respecter les variations de

densité dans la croute et le manteau).

II - LE COMPORTEMENT MOYEN DE LA LITHOSPHERE CONTINENTALE

La déformation intracontinentale, actuellement active a la surface
du globe, se caractérise essentiellement par une déformation treés
discontinue. Dans les zones en compression, les études géologiques et
sismiques ont montré l'existence des grands chevauchements qui
accomodent la majeure partie du raccourcissement. Ces chevauchements ont
été mis en évidence par des profils sismiques jusqu'a des profondeurs
importantes a l'échelle de la croute (Hirn et al., 1984) et parfois meme
dans le manteau supérieur.

Les grands décrochements, décrits dans de nombreuses régions du
globe (Asie par Tapponnier & Molnar (1976) ou le Massif Armoricain par
Berthé et al. (1979) sans oublier San Andreas), sont aussi une
manifestation de ces discontinuités crustales de grande échelle. Il faut
d'ailleurs noter que cette déformation hétérogene se rencontre a toutes
les échelles observables, du microscope électronique aux photos

satellites, meme s'il n'est pas évident qu'a toutes échelles les




mécanismes physiques controlant la déformation hétérogéne soient les
memes .

Dans les domaines orogéniques érodés, des parties de la croute,
déformées a des profondeurs importantes, présentent une déformation plus
continue & l'échelle crustale que les déformation précédentes.

Les constatations ont été confirmées grace aux travaux
expérimentaux sur la déformation des roches:

1) Aux températures élevées, les roches ont un comportement ductile

ou la loi de fluage est une relation entre contrainte et vitesse de

déformation et qui impose une déformation homogéne dans un milieu soumis

2 une contrainte homogene. Les lois de fluage les plus couramment

utilisées sont de type Weertman:

€ ij = A exp (-Q/RT). ?ZN'I-Tij ( équation 1 )

L d
ou eij est une composante du tenseur des vitesses de déformation;

Tij est une composante du tenseur des contraintes déviatoriques et Tz
son deuxiéme invariant. T est la température absolue et R la constante
des gaz parfaits. Q (l'enthalpie d'activation), A, N sont des constantes
caractéristiques de la roche.

2) Pour des pressions et des températures moins élevées, ces memes
roches présentent une déformation plus discontinue, controlée
éssentiellement par le jeu de 1la création et de 1l'activation de
fractures: il s'agit du comportement fragile.

Ces déformations hétérogénes ne sont pas forcément associées a des
mécanismes de fracture. Des travaux expérimentaux sur la déformation des

roches (Tullis, 1979; Kirby, 1980; Caristan, 1982) ou sur 1l'étude de

matériaux analogues (Peltzer et al., 1984) ont montré qu'il existait des




échelle (Ramsay et Graham, 1970) et & grande échelle (pour exemples
Groenland (Watterson, 1971) et cisaillement sud-armoricain (Berté et
al., 1979)) par des observations géologiques.

Je me propose de rappeler les connaissances que nous avons sur la
rhéologie des roches en vue d'une compréhension des mécanismes de
déformation de grande échelle. Une telle approche va dans le sens des
travaux de Goetze et Evans (1979), Brace & Kholstedt (1980), Kirby
(1980), Kuznir & Park (1982, 1984a, 1984b), Bott & Kuznir (1979), Kuznir
& Bott (1977, 1984), Molnar & Tapponnier (1981), Tapponnier &

Francheteau (1978).

I1.1 - DEFORMATION LOCALISANTE

Nous appelons DEFORMATION LOCALISANTE une
déformation hétérogéne produite par un champ de contrainte homogeéne. Les
travaux de Bowden (1970) ou Poirier (1980) repris par Priour (1985) ont
montré qu'un tel type de déformation peut se produire lorsque la loi de
rhéologie, relation ente contraintes (0), vitesse de déformation (é) et

déformation (£) vérifiait:

e = €. (3T ). (% ) < 0

( éguation 2
o¢c T 4 )

ou €, est la vitesse de déformation appliquée au systeme. Alors, la
déformation se concentre dans des bandes de faibles épaisseurs par
rapport & la taille du systéme. Ce modéele implique l'existence
d'hétérogénéité ( par exemple de rhéologie) nécessaire pour que les
bandes s'initient.

Pour la plupart des roches, la contrainte présente, a vitesse de

déformation comstante, un maximum ( T ,,) pour de faibles 'déformations,




puis tend vers wune limite un peu plus faible ( ﬁinf) lorsque 1la
déformation augmente (voir figure 1). Le maximum de déformation
correspond a8 la création d'une ou plusieurs failles. La contrainte
nécessaire pour créer une faille ( Tmax) €st plus importante que la
contrainte nécessaire pour l'activer (Tinf).

Av . )
s v iy, STRAIN LOCALIZATION

——

I(ySrA)

I
: '5’@1’,17@ v
: )

{y>7,

-————e T e

Y~ Y

o - [7(Tmin)
71 - ro )"('rmu)

__//./.Ui_//././///.zl_}/i(jwy v n
Iiysy,) o (Tm)
Y= 7A 71 Temin
= 8~250 for
Tmax/ Tmin = 2
and n=3-6

Fig 1: Représentation shématique des procéssus de déformation
Localisante (d'apnés Kirnby, 1985),

Aussi, une faille, une fois créée a des dimensions suffisantes sera
activée aussi longtemps gue les conditions aux limites le Vpermettront.
En particulier, une variation du champ de contrainte dans 1é temps
n'entrainera pas forcément la création d'un autre jeu de failles tant
que la déformation pourra etre accomodee par l'ancien jeu de failles.
Cet effet de mémoire que l'on rencontre dans ce type de rhéologie joue
un role important sur l'évolution de la déformation et une modélisation
analogique de la déformation de grande échelle doit certainement prendre

en compte cet effet.




a) Le comportement fragile

Des mécanismes de la déformation "ldcalisante", la fracturation est
certainement le plus connu. Byerlee (1978) a étudié 1la résistance au
mouvement sur une fracture pré-existante était indépendante de la roche
elle-meme et des vitesses de déplacement sur la frac;ure.

La loi peut etre généralisée par:

0.85 ©€n - Pf) si 33°< Gn - PE£< 200 MPa

~
]

( équation 3 )

0.6 + 0.6 (n - Pf) si on - P£> 200 MPa

-
U}

oli T et On représentent l'effort cisaillant et la contrainte
hormale & la fracture et Pf la pression de fluide du milieu.
Ce résultat, remarquable car tres général, mérite quelques
commentaires:

. Cette loi a été établie par Byerlee pour des glissements sur des
fractures pré-existantes. Il est difficile de trouver des lois si
simples lorsqu'il s'agit d'étudier la fracturation des roches.
Des expériences ont d'ailleurs montré que la résistance a la
fracturation pouvait excéder la résistance au glissement de
plusieurs kbars (Goetze & Evans, 1979 pour référence).

, Stesky et al. (1974) et Tullis & Yund (1977) ont montré que la
résistance a la fracturation s'approchait de 1la résistance au
glissement lorsqu'on augmentait la température. D'autre part, la
résistance & la fracturation ést dépendante de la longueur des
cracks initiallement présents (Barton, 1976). Il est donc
difficile de transposer les résultats expérimentaux de

fracturations sur de petits échantillons a de grands volumes.




Role des fluides:

La loi établie par Byerlee fait intervenir la pression de fluide
qui est une grandeur difficilement chiffrable pour la lithosphere.
Certaines études pétrologiques (Fyfe et al., 1978) ont d'ailleurs montré
que localement la pression fluide pouvait etre égale a2 la pression
lithostatique, ce qui impliqueraif de trés faibles contraintes
déviatoriques nécessaires pour deformer ces roches. Ces zones (lieux des
deshydratations métamorphiques par exemple) peuvent jouer un role
impqrtant de découplage pour les chevauchements crustaux ou
mantelliques. Cependant, étant donné les valeurs des contraintes mesuree
sur les failles crustales par la sismologie, il est difficile de
généraliser un tel phénomene a de grands volumes pour la lithosphére ou

meme pour la croute.

b) La déformation localisante ductile

Une étude menée par Caristan (1982) sur les différents
comportements du diabase de Maryland a montré que, pour ce type de
roche, il existait trois comportements différents:

. Un comportement purement fragile avec des fractures bien
marquées.

. Un comportement intermédiaire.

. Un comportement ductile.

Deux types d'observaticns ont permis de définir le <comportement
intermédiaire: 1'existence d'une déformation hétérogene caractérisée par
des failles ductiles ou l'existence d'un adoucissement de la contrainte
3 déformation croissante qui dénote, d'aprés la théorie de Bowden ou

Poirier (1980), d'une possibilité de produire des failles ductiles.
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Si ce type de déformation a été décrit par de nombreux auteurs, il
existe peu d'études sur les conditions de pression, température,
contrainte et vitesses de déformation qui délimitent ce type de
comportement, et sur la résistance au cisaillement qui y est associée.

Jtinsisterai plus particuliérement sur 1'étude menée par Caristan
car elle propose une amorce de quantification du comportement -dit
"intermédiaire'.

Tout d'abord, 1l'auteur propose une condition simple pour la

transition intermédiaire-ductile:
P= t(e, T) ( équation 4 )

ol P est la pression lithostatique, T (€ , T) étant la contrainte

déviatorique durant le déformation ductile définie pour une vitesse de

déformation € et une température T.

S A

o ‘B g R P
FRAC TURZ —-4 TR, t—-CREEP

FRACTURE p——r "R25P —— >

Fig 2: Modele de transition "fragile-ductile" (d'apres Carisian,
1982). La counbe OACD désigne La transition "fragile-ductile" utilisde
parn Paterson  (1978);  La courbe OBCD  désigne fLa  transition
"gnagile~ductile" obtenue par Carnistan (1982) qui prend en compte un
négime de déformation intermédiaine.

La résistance au cisaillement (S) du comportement intermédiaire

possédant les propriétés suivantes (voir figure 2):
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. Pour une température donnée, S décroit avec la pression pour

tendre vers la contrainte déviatorique ductile T € ,T) a

l'interface intermédiaire~ductile.

. Les premiéres expériences ont montré que, lorsqu'on augmentait la

température ou lorsqu'on diminuait

tendait vers T (&,T) dans tout le domaine intermédiaire.

KIRBY AND KRONENSBERG (1978}
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Fig 3: Resistance & La défonmation obtenue sur une clinopyroxénite
(Steaford Bay) en fonction de La pression de confinement (§4ig.3A) et sur
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. Pour le comportement semi-fragile, la résistance au cisaillement
augmente avec la pression, toutefois moins que dans la partie
fragile (voir figure 3; Kirby, 1983).

. La transition entre les domaines ductile, semi-fragile et fragile
est déterminée par le rapport de la contrainte déviatorique 07-0 3

sur la contrainte principale la moins compressived 3.

Les mécanismes de la déformation hétérogéne sont actuellement tres
étudiés et donc, de nouveaux résultats apparaitront qui modifieront
peut-etre le regard que l'on porte sur l'importance de ce mécanismg pour
la déformation lithosphérique. Déja, des études ont été réalisées sur
l'influence des réactions chimiques (transformations polymorphiques) sur
la déformation, les phénoménes d'amollissement dus aux

recristallisations de grains ou le role des fluides.
I1.2 - LA DEFORMATION HOMOGENE

Dans cette partie, nous nous intéresserons au comportement ductile
de la lithospheére.

De nombreuses études expérimentales ont été menées sur des roches
de type mantellique (Goetze, 1978; Evans et Gotze, 1979; Kirby, 1983;
- Kirby, 1985) ou sur les roches de type crustai (Carter, 1976; Kirby,
1983; Shelton and Tullis, 1981).

La plupart des lois peuvent etre écrites, & une température T et

une pression P, sous la forme (loi de type Weertman):

€41j = A exp (-H/RT). TzN'l-Tij (équation 5)

ou € ij est une composante du tenseur des gradients de vitesses de

déformations, Tjjet T2 une composante et le 2éme invariant du tenseur
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des contraintes déviatoriques, R 1la constante des gaz parfaits, H
1'énthalpie d'activation, A et N des constantes.

Des études sont menédes au laboratoire dans des conditions
température, contrainte et pression voisines des conditions réelles. Le
facteur temps ne peut évidemment pas etre respecté et donc, la premiére
approximation est celle qui consiste a transposer les résultats obtenus
pour des temps caractéristiques compatibles avec les impératifs du

laboratoire, & des temps de l'ordre du million d'années.

Stress difference (o)~ 0'3)
MPa
-1500 -10100 -Sﬂ 0 590 10|00 15‘00
KN é410719s
LW

semi- FIN  brittle
trittle ."-\\\\\\\ 1
VA2 .

tow T i “\semi
cuctile \ =

\ - P brittie

- —
high T ductile

80

Fig.4: Comparaison entre un progil de nésistance a La déformation
nideal" (trhait §in) et un profil de resistance a La déformation prenant
en compte Les Lois de fluage de basse température et fe  comportement
semi-fragile (trait gras). d'apres Kirby (1985).

En particulier, pour respecter les contraintes tectoniques (100
MPa), les études expérimentales sont effectuées, pour la plupart, a des
températures plus élevées qui permettent d'avoir des vitesses de
déformation plus élevées que les vitesses de déformation géologiques.
Kirby (1983) pose le probleme de 1l'extrapolation de ces données aux
basses températufes. Dans le cas de 1'olivine, il lui semble que les

résultats surestiment les contraintes, & vitesses de déformation

constantes, pour les températures inférieures a 1200°C (fig.4). Ce
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probléme a d'ailleurs été envisagé par Evans et Goetze (1979) pour les
lois de déformation de 1l'olivine car 1l envisage, aux faibles
températures, une loi de type Dorn (é:A exp (-Q/RT.(1-(S7-S3)/So) qui, a
vitesse de déformation constante, sous-estime la contrainte par rapport
3 une loi de type Weertman. Cependant, comme le souligne Kirby (1985),
cette déviation s'observe pour des contraintes déviatoriques de 500 a
1000 MPa a des pressions lithostatiques du meme ordre. Sous ces

conditions, comme 1'a montré Caristan (1982), des mécanismes d'une

déformation, plus hétérogéne voire fragile, interviennent certainement.

L'obtention expérimentale de telles lois posent d'autres problemes.
Si la composition du manteau (olivine, clinopyroxéne, orthopyroxéne) est
relativement simple, il n'en est pas de meme pour la croute et il est
difficile de trouver les lois de rhéologie de tous les composants
principaux et de les comparer (Kirby, 1983). D'autre part, les lois de
rhéologie sont tres dépendantes de la teneur en eau contenue dans la

roche (Chopra & Paterson, 1981, 1984).

- MANTEAU

Dans l'état actuel des connaissances, les lois de rhéologie
"ductiles" des roches mantelliques non hydratées sont relativement
proches (Kirby, 1983, fig.5). Afin de calculer des profils de résistance
au cisaillement pour la lithosphére (Davy et Cobbold, soumis), nous
avons utilisé le compromis obtenu par Kirby (1983) pour déterminer la
limite supérieure de la résistance du manteau et la loi de rheéologie
d'une dunite hydratée (Chopra et Paterson, 1981) pour la limite

inférieure. Les valeurs des constantes A, N, Q (voir équation 5) sont:




OLIVINE (Kirby, 1983)
A=104°§il-2 MPa-N_s-1
N=3.5
Q=533+60 kJ. mol-1

V=(lzi4)x10'6 m=3.mo1-1

DUNITE (Chopra et Paterson, 1981)

- A=102.6+0.2 Mpa-N_g-1

N=4.510.2

Q=498+38 kJ. mol-1
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Fig.5: Relation contrainte-Température pour £'olivine caleulies

PERATURE, °C

poun une vitesse de déformation de 10715 51 (d'apnes Kinby, 1985).

- CROUTE:

I1 est difficile de trouver une loi de rhéologie unique pour

croute car les réactions chimiques et notamment les reactions

d'hydratation ou de deshytdratation (correspondant, par exemple, a
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changements de faciés de  type amphibolite-granulite) font  aussi
intervenir des changements dé rhéologie.

Comme il n'existe pas de compromis pour les roches de type crustal,
nous utiliseroné 1a.1oi de rhéologie du quartz obtenue par Shelton et
Tullis (1981) pour la limite supérieure de la résistance de la croute et

la loi de rhéologie d'un diabase obtenue aussi par Shelton et Tullis

(1981) pour la limite inférieure (fig.6).

QUARTZ DIABASE
A=103-0 gra-N s-1 A=106.5 gpa-N.s-1
N=2.0 N=3.4
Q=167 KJ.mol-1l Q=260 KJ.mol-l
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& m -t
4 m
g |
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Fig.6: Relation contrainte-Température pour des noches crustales
(inclus 2'oLivine pour comparailson) caleulles pouwr une vitesse de
défonmation de 10713 5~1 (d'apres Kinby, 1985).




I1I.3 - CONCLUSION

Les études expérimentales sur la déformation des roches nous
donnent actuellement une vision schématique des differentes rhéoloéies
de la 1lithosphere. Deux types de comportement ont été couramment
décrits: le comportement fragile dont la ;ésistaﬁceau cisailleﬁent
depend principalement de la pression lithostatique, et le comportement
ductile dont la résistance éu cisaillement depend de la vitesse de
deformation et de la température (pour les conditions rencontrées dans
la lithosphére). Un troisiéme mécanisme qui - conduit 3 une déformation
hétérogene ductile a été souvent décrit par des observations
géologiques ou expérimentales. Par le style de déformation qu'il
implique, ce mécanisme se rapproche du mécanisme de déformation fragile.
Hélas, peu d'études quantitatives ont été réalisées sur ce mécanisme
intermédiaire et les futurs travaux eﬁpérimentaux apporteront peut-etre
une vision différente des rhéologies de la lithospheére.

Ces données sur la rhéologie des roches ont été exploitées dans
1'appendice 1 (Davy et Cobbold, soumis a Tectonophysics) afin d'évaluer
la part des différents modes de déformation ("fragile ou '"ductile') dans

la résistance totale de la lithosphére.
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III - MECANISMES PHYSIQUES DE LA DEFORMATION

INTRACONTINENTALE

DEFORMATION HOMOGENE - DEFORMATION HETEROGENE

ET PROCESSUS D'EPAISSISSEMENT

Deu# types de comportement rhéologique ont été mis en évidence dans
les études expérimentales qui conduisent a des déformations fort
différentes (paragraphe précédenf):

. un comportement qui conduit & une déformation hétérogene,
essentiellement caractérisée par des zones de déformation intense
(fractures ou failles ductiles) qui découpent 1la matiére. Par
souci de simplification, ce comportement sera appelé dans la
suite du texte "fragile''. Ce type de comportement se rencontre
dans la partie supérieure de la croute et peut-etre dans la
partie supérieure du manteau.

. Un comportement ductile, ou la vitesse de déformation a un
instant donné est entiérement controlée par le -champ de
contrainte, tectonique et gravitaire, a cet 1instant. Les
mécanismes qui conduisent a ce type de déformation se rencontrent
dans les parties inférieures

Les paramétres physiques qui controlent 1'évolution de la
déformation sont différents suivant le comportement considéré. Pour le
comportement ductile (avec ou non seuil de fluage), l'évolution de la
déformation ne depend que du champ de contrainte. Pour le comportement
"fragile'" , l1'évolution de la .déformation est controlée 3a un instant

donné par 1'état de contrainte bien sur mais aussi par la GEOMETRIE DES
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FAILLES PREEXISTANTES comme le montre les expériences analogiques de
Peltzer (1983). Or, 1la géométrie des failles est essentiellement
déterminée par le champ de contrainte 1lors de sa création et
conditionne, pour une part, la déformation a des stades plus avancés de
son évolution. L'EFFET DE MEMOIRE qui en résulte est une importante
caractéristique de ce type de déformation. On peut opposer a un tel
comportement la plasticité idéale qui présente a peu prés les memes
caractéristiques mais qui ne prend pas en compte 1l'effet de mémoire
enéendré par les failles.

Dans 1'état actuel des connaissances sur la résistance au
cisaiilement des roches, nous avons pu estimer (Appendice 1: Davy et
Cobbold, in prep.) les résist#nces assocides a chaque type de
déformation (homogéne ou hétérogéne). Au vu des résultats, quelque
soient les paramétres physiques de la déformation, il ne semble pas que
l'on puisse considerer la -lithosphére comme étant entierement ductile ou
entiérement "fragile" (au sens large, voir texte ci-dessus). La force
supportée par la partie '"fragile' de la lithosphere peut etre, suivant
la structure thermique, de une & dix fois plus importante que la force
supportée par la partie ductile de la lithosphere.

Nous allons illustrer les conséquences liées a la coexistence de
ces deux types de déformation sur les procéssus d'épaississement de 1la
croute continentale. Comme l'ont montré les travaux géologiques ou les
profils sismiques sur les chaines de montagne, 1'épaississement crustal
peut prendre plusieurs formes. Dans les chaines de type Alpes ou
Himalaya, le raccourcissement est accomodé par de grands chevauchements
qui traversent une grande partie, voire la totalité de la croute. Ces
chevauchements, par leur importance, jouent un role prépondérant dans la

géométrie de 1'épaississement. L'évolution de 1'épaississement au cours




22 -

de la collision est alors directement liée aux phénoménes physiques qui
controlent la propagation dans l'espace et le temps des chevauchements
(création, blocage). Pour les chaines de «collision intraéontinentale
(Pyrénees ou Oural par exemple), Ll'épaississement est beaucoup plus
homogéne a 1'échelle de la croute. Les chevauchements sont plus nombreux
et présentent des fléeches beaucoup moins importantes.

Dans la partie expérimentale de cette theése, je mettrai en évidence

le role de la résistance des couches 'fragiles" et des couches ductiles

comme paramétres physiques controlant 1'épaississement crustal en
particulier, la propagation des chevauchements dans l'espace et le temps

et la quantité de raccourcissement qu'ils peuvent absorber.

ROLE DE LA GRAVITE DANS LE CHAMP DE CONTRAINTE

10

| \)
gﬁ
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Crustal root ‘ I L o Oxx
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§4g.7: Contraintes ghavitaires £ies a £'épaississement ‘crustal
(d'apnés Froidevaux et Ricard, 1986)
Lors d'un épaississement crustal, la croute est soumise a une —
contrainte verticale compressive induite par 1l'action simultanée du
poids de la topographie et de la force d'Archiméde de la racine crustale

(figure 7, tirde de Froidevaux et Ricard, 1986). Dans le détail, les
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contraintesv gravitaires sont controlées par la géométrie de
l1'épaississement crustal (Fleitout et Froidevaux, 1982). Ces forces
peuvent devenir au moins aussi importante que les forces tectoniques qui
induisent l'épaississement. C'est le cas du Tibet qui est actuellement
soumié 3 une extension E-W (Tapponnier at al., 1981) dans un régime
tectonique général en compression N-S. Suivant la conception que l'on a
de la nature de la lithosphére continentale, ces forces ont des roles
différents. Pour la déformation d'un milieu purement ductile, les
calculs numériques (England et McKenzie, 1982, 1983) ont montré que la
gravité limite 1'épaississement par étalementl Pour une déformation
crustale hétérogéne caractérisée par des chevauchements, il  est
quasiment certain que le phénomene  physique  qui controle
1'épaississement crustal n'est pas l'étalement mais 1'évolution dans
l'espace et le temps des chevauchement. Or la propagation des
chevauchements doit rendre compte du champ de contrainte total. En
particulier des perturbations de ce champ par les contraintes
gravitaires sont susceptibles de jouer un role important dans la
localisation des chevauchements, et dans leur développement (fléche et
vergence) .

Cette approche sera plus particulierement développée dans un

paragraphe ultérieur, expérimentation analogique a 1l'appuil.

EVOLUTION THERMIQUE ET DEFORMATION

Les temps de relaxation de la chaleur (10 a 100 Ma) étant
comparables aux temps caractéristiques de 1la déformation, il est

difficile de ne pas prendre en compte ce phénoméne et les perturbations
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rhéologiques que cela entraine. Nous allons illustrer les intéraction

thermo-mécaniques dans le cadre de l'épaississement lithosphérique.
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Fig.§: Evolution de La résistance a fa déformatin d'une croute

Cpaissie par superposition Anstantandes de deux unités de 30 Km
d'épaisseun.
1'épaississement

Pour illustrer ce phénoméne, on peut considérer

crustal comme étant réaliser par la superposition rapide de deux croutes
normales (Oxburgh et Turcotte, 1971; England et Thompson,
Liévolution thermique d'un tel systéme considéré immobile est représenté
sur la figure 8, ainsi que 1'év61ution associée de 1la résistance au

cisaillement en fonction de la profondeur pou un systéme en compression.

1984) .-

1ﬂ4m'
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Les paramétres rhéoLogiques et et thermiques sont ceux utilisés dans
1'appendice 1. L'épaississement crustal conduit d'abord a un
durcissement de la lithosphére par augmentation de sa resistance fragile
par référence & la résistance d'une lithosphére non épaissie avec une
structure thermique stable (So). La relaxation thermique qui suit la
collision entraine une diminution de 1la résistance totale de la
lithosphére. Cependant, la résistance de 1a lithosphére reste supérieure
3 So pendant 20 i 40 Ma aprés 1'épaississement suivant les parametres
rhéologiques et thermiques. Pendant ce laps de temps, les déformations
lithosphériques n'auront donc pas lieu dané les zones épaissies mais
plutot dans les zones externes de chaines de collision encore non
épaissies. La propagation des chevauchements vers l'extérieur des

chaines en est une preuve.

Si on considére les forces gravitaires qui ont tendance -4 s'opposer
3 la compression, le durcissement des zones 3 croute épaissies peut
durer plus de 100 Ma aprés 1l'épaississement (Appendice 1: Davy et

Cobbold, soumis & Tectonophysics).

IV - LA DEFORMATION INTRACONTINENTALE ET LES APPROCHES

ANTERIEURES

Etant donné les moyens utilisables (numériques ou analogiques) pour
simuler la déformation lithosphérique, il est nécessaire de procéder a
des simplifications de la rhéologie moyenne de la lithosphére. Deux
dcoles se sont alors affrontées, basées sur deux approximations
totalement différentes de 1la 1lithosphere. Dans ce paragraphe, nous

allons développer les différentes approches pour metire en évidence les
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qualités et défauts de ces méthodes et surtout souligner les hypotheéses

simplificatrices qui sont sous-jacentes.
III.1 - ECOLE NUMERIQUE

La premiére école est menée essentiellement par les numériciens qui
modélisent la déformation de la lithosphére par des méthodes analytiques
(Fleitout et TFroidevaux, 1982), de type différence finie (England &
ﬂcacKenzie, 1982, 1983) ou éléments finis (Vilotte et al., 1982, 1984;

England et al., 1985). Les calculs prennent pour hypothése que la

~ SR

N

déformation lithosphérique est essentiellement controlée par uﬁeﬁfaif‘de
fluage (de type Weertman en général), avec ou non un seuil de fluage. La
déformation en surface (visible par les géologues et donc mieux décrite)
discontinue, car controlée par le comportement fragile des roches de
surface, est la conséquence d'un flux de matieére profond attribué a la
partie mantellique de la lithosphére. La répartition dans 1l'espace de ce
flux de matiére est calculé & partir des conditions aux limites
(vitesses et contraintes) de la rhéologie de la lithosphére et des
aﬁproximations de calcul. Pour les méthodes de ﬁype é1éments ou
différences finies, il faut se donner des distributions particulieres
par répport a la profondeur de certaines variables pour pouvoir réduire
3 2 dimensions un probléme initiallement tri-dimensionnel. Les
hypothéses les plus utilisées sont: contraintes planes ou déformations
planes.

Les auteurs peuvent alors définir des régions en compression,
extension ou cisaillement & partir de 1l'orientation du tenseur des
contraintes calculé en chaque point de l'espace. En particulier,0 3, O 9
et 03 étant les trois valeurs propres du tenseur des contraintes prises

par ordre décroissant (en considérant positives les contraintes
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compressives), si O 3 est vertical, il s'agit d'une région en
compression, sig 9 est vertical, il s'agit d'une région en cisaillement

et si g1 est vertical, il s'agit d'une région en extension (fig.9).

§4g.9: Simulation numérnique de La collision Inde-Asdie et comparaison avee {La
tectonique de L'Asie (d'apnes England, 1983}, Lles ndgions noines sont  en
compression, Les rnégions en podntillé sont piineipalement a composanie décrochante.

Les négions hachurdes sont a composante compressive (hachuné vertical) ou extensive
(hachuré oblique).

Ces calculs numériques mettent en jeu des hypotheéses

contraignantes, que nous allons discuter en partie:

(i) La premiére approximation concerne évidemment le couplage entre
la déformation fragile (ou, dans un sens plus large, hétérogene) et la
déformation ductile. Une approche a été réalisée (Sonder & England,

1986) en prenant en compte toutes les propriétés rhéologiques de la

lithosphére et en les intégrant dans une loi de fluage de type loi de

puissance (England & MacKenzie, 1982). Cela conduit a des exposants

importants (N de 8 & 16) pour la loi de fluage qui rendent le
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comportement lithosphérique proche de la plasticité parfaite (N infini).
Malgré tout, wune telle approche ne prend pas en compte 1l'effet de
mémoire imposé par la formation des failles et qui joue un role
important dans la géométrie de 1la déformation. Une autre conséquence
importante déji soulevée dans le paragraphe précédent concerne l'état de
contrainte du systeme. En effet, la composante gravitaire du champ de
déformation total liée aux variations d'épaisseur de la croute est tres
dépendante de 1l!'évolution géqmétrique de cette derniére: Or, & cause des
changements rhéologiques avec la profondeur et en particulier la prés%ce
de couches fragiles responsables des chevauchements, il n'est pas
évident que la déformation de la croute reproduise de fagon identique la
déformation de la partie mantellique de la lithosphere. Aussi le champ
de contrainte gravitaire est fortement sujet a caution dans ce type
d'expérimentation numérique.

(ii) Etant donné les difficultés de travailler a trois dimensions
en calcul numérique, deux approximations sont généralement utilisées
pour réduire le probléme i deux dimensions: l'hypothése des déformations
planes ou des contraintes planes. Ces deux hypotheses correspondent
respectivement & deux cas limites: déformation d'une plaque mince ou
déformation d'une plague épaisse.

Etant donné la complexité en profondeur des rhéologies de 1la
lithosphére, il y a de grandes chances que la solution ne soit ni a
contrainte plane, ni a déformation plane et, que de plus elle ne se
situe pas entre ces deux cas extreémes.

(iii) L'influence de la température sur la rhéologie a été décrite
par tous les auteurs, mais n'a pas été prise en compte dans les

différentes modélisations numériques. Comme on l'a montré dans la

paragraphe précédent et dans 1l'appendice 1, un épaississement de la




29

lithosphére conduit a une structure plus froide et donc plus rigide. Ces
effets ont été pris en compte dans les phénomenes d'extension (England,
1984; Sawyef, 1985). ou 1la relaxation thermique dans une zone amincie
aboutit & une limitation des taux d'extension. Dans le cas de la
compression, l'interaction thermo-mécanique aura au moins deux
conséquences:

- Dans le cadre du poinconnement, la rigidification des zones

épaissies au contact du poingon conduit a une extension de la

surface du poingon rigide a 1'intérieur de la lithosphére

déformée. ‘

- Vilotte et al. (1984) ont montré les conséquences sur la

déformation d'une variation latérale de rhéologie. En

particulier, certaines failles transcurrentes peuvent naitre au

contact de ces blocs rigides.
ITII-2 ECOLE ANALOGIQUE

La deuxiéme école considére la déformation de la lithosphére comme
étant essentiellement hétérogéne, c'est-a-dire localisée dans des
failles, fragiles ou ductiles.

Des expériences de poingonnement ont été réalisées sur des modeéles
analogiques pour représenter la déformation de 1t'Asie lors de la
collision indienne (Peltzer et al., 1982; Tapponnier et al., 1982). Le
modele a été réalisé a partir d'un matériau analogue, la plasticine, qui
présente, dans certaines conditions de préparation, des propriétés
d'adoucissement de la contrainte avec la déformation (Peltzer et al.,
1983). La déformation est engendrée par l'avancée d'un poingon rigide
dans de la plasticine déformable (fig.10). Ces expériences ont éte

réalisées 3 deux dimensions, ce qui conduit & étudier les phénomenes
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d'extrusion de blocs continentaux 1iés & la collision sans prendre en

compte les phénomenes d'épaississementlithosphérique.

10° s0° 110° 130° 180°E

j Canoroic untonsion

Oceanic crust
of Suuth Ching Seo
#0d Andaman S0

C\i""”

re0”

Fig.10: Expérience de poingonnement a conginement unilaténal. Las failles

Malgré tout, les résultats sont intéressants et une interprétation
de la géométrie de grandes failles décrochantes asiatiques (Altyn-Tag,
faille du Fleuve Rouge, etc...) ainsi que de leur évolution dans
l'espace et dans le temps a pu etre proposée.

Cette modélisation pose plusieurs problémes:

(i) D'aprés les travaux sur la déformation expérimentale des
roches, il ne semble pas que la résistance au cisaillement des couches
de la lithosphire présentant une déformation hétérogéne soit largement

supérieure & 1la résistance au cisaillement des couches ductiles. Le

es de £'Altyn Tagh et du
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modéle pose alors le probléme d'une déformation, résultat de
l'interaction entre deux rhéologies fort différentes.

(ii) Par sa conception, cette modélisation ne crée pas
d'épaississement crustal. On peut supposer que le champ de déformation
final respectera les deux phénoménes principaux engendrés par la
collision:

. L'épaississement crustal essentiellement caractérisé par des
chevauchements et aussi des décrochements qui accomodent les
mouvements différentiels le long des chevauchements.

. L'extrusion latérale de la lithosphére continentale caractérisée
essentiellement par de grands décrochements.

La premiére question qui se pose concerne l'estimation de la part
respective de chacun des phénomenes présentés ci-dessus. Peltzer &
Tapponnier (1985) estiment que 50 % du raccourcissement est accomodé par
épaississement crustal et lithosphérique tandis que 50 % est accomodé
par extrusion latérale de la lithosphére asiatique.

La deuxiéme question qui se pose est l'interaction- des déformations

respectives associées & chacun des phénoménes. Ceci est sans doute le
probléme le plus crucial et il sera discuté plus longuement dans le
chapitre consacré i la modélisation de ce type de déformation. Nous
pouvons déjia esquisser quelques points importants:

(i) Les conséquences thermiques de 1l'épaississement crustal
provoquent un durcissement de la lithosphere, ce qui revient a
reconsidérer, en fonction de 1l'épaississement, la position du ''poingen
rigide” par rapport & l'ensemble du continent déformé. La limite du
poingon n'est donc pas a priori une limite matérielle comme peut lletre
la limite entre continents indien et eurasiatique mais une limite qui

migre dans le continent eurasiatique.
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(ii) Les différences latérales de rhéologie induites par
l1'épaississement crustal ou par l'existence de blocs plus rigides tels
le bloc du Tarim (Molnar & Tapponnier, 1981) peuvent induire des
décrochements importants (Vilotte et al., 1985; England & Houseman,
1985). Il est alors difficile de déterminer quelle est la’ part des
décrochements associés aux a 1'évolution de l'épaississement par rapport

aux décrochements réellement associés a une extrusion latérale.

II1-3 UNE NOUVELLE APPROCHE

Nous proposons une modélisation expérimentale qui respecte (i) 1les
forces gravitaires, (ii) le caractére homogéne et hétérogene des
déformations de la lithosphére, (iii) 1é§ contrastes de densité entre la
croute et le manteau.

I1 est évident qu'une telle modélisation analogique ne prend pas en
compte un certain nombre de propriétés de 1la lithosphere. En
particulier, la dépendance thermique de la rhéologie est actuellement
difficilement réalisable ansi que les transferts thermiques au cours de
la déformation qui ont une grande importance sur la résistance de la
lithosphére.

Les interfaces rhéologiques, fragile-ductile en particulier, ne
peuvent etre, dans les modéles, que des interfaces matérielles. Les
roches peuvent, quant a elles, choisir le mode de déformation qui
demande le moins de contrainte pour des conditions de déformation
données. Aussi, les interfaces rhéologiques migrent a travers la matiére
en fonction des conditions thermiques et de la déformation.

Une modélisation idéale doit respecter tous ces facteurs. En

utilisant des matériaux analogues simples simulant un comportement
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fragile (sable) ou un comportement ductile (silicone et solutions
sucrées), nous Proposons une modélisation simple qui nous renseignera
sur les 1interactions entre déformation hétérogéne et déformation
homogéne ainsi que le role de la gravité: isostasie et contraintes

gravitaires.







CHAPITRE 2

LA MODELISATION EXPERIMENTALE
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CHAPITRE 2

LA MODELISATION EXPERIMENTALE

La grande difficultée de 1la modélisation est de maintenir un
équilibre entre la complexité du modéle terrestre et la nécessité de
simplification soit pour des raisons purement pratiques de conception du
modéle soit pour séparer les paramétres physiques influents.

A ce titre, il est tres important, pour toute modélisation, DE
TIRER DES CONCLUSIONS COHERENTES AVEC LE DEGRE DE SIMPLIFICATION DU
MODELE.

Dans l'état actuel des connaissances, la modélisation expérimentale
permet une approche intéressante de la déformation a grande échelle car
elle est complémentaire des approches numériques. En effet, elle
autorise une véritable déformation tri-dimensionnelle, trés difficile a
obtenir numériquement et elle permet de prendre en compte la création,

le développement et le blocage des failles.
I- APPROCHES ANTERIEURES DE LA MODELISATION EXPERIMENTALE

La théorie du dimensionnement et du changement d'échelle, bien
connue en physique (Landau & Lifschitz, 1968 pour revue) a été appliquée

aux sciences de la terre par Hubbert (1937), puis Ramberg (1981).
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De nombreuses études expérimentales ont été menées que se soit dans
le domaine des mécanismes de déformation de petite échelle (Biot et al.,
1961; Cobbold & Quinquis, 1980), de grande échelle en extension (Cloos,
1968; Elmohandes, 198l; Faugeres, 1985; Faugéres & Brun, 1984;
Vendeville et al., 1985) ou de grande échelle en compression (Averburg,
1903; Bucher, 1956, 1962; Cadell, 1889; Cowan & Silling, 1978; Dahlen et
al., 1984; Hubbert & Rubey, 1959; Malavieille, 1984; Peltzer et al.,
1982; Peltzer, 1983; Ramberg & Sjostrom, 1973; Tapponnier et al., 1982).

Le role des forces gravitaires a été pris en compte pour 1l'étude du
diapifisme (Berner et al., 1972; Dixon, 1975; Mulugeta, 1985; Ramberg,
1963, 1981), de la déformation des nappes (Brun & Mefle, 1985; Merle,
1982) ou de 1la formation des orogénes (Bucher, 1956, 1962; Ramberg &
Sjostrom, 1973).

La plupart des études se font sous champ gravitaire normal.

Toutefois, il est possible d'utiliser des centrifugeuses qui accroissent

le role des forces gravitaires (Dixon & Summers, 1985; Mulugeta, 1985;

Ramberg & Sjostrom, 1973; Ramberg, 1981) mais rendent la technique tres

lourde.

Les matériaux analogues utilisés ont des comportements rhéologiques
que l'on peut classer en trois catégories:
(i) Les matériaux granulaires dont le comportement est
essentiellement fragile. Leurs propriétés ont été étudiées par
Mandl et al. (1977) ou Oertel (1965).
(ii) Les matériaux qui se déforment ductilement mais  peuvent
présenter des instabilités (failles ductiles). C'est le cas de

la plasticine préparée en couches (Peltzer et al., 1984).
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(iii) Les matériaux se déformant essentiellement de fagon ductile.
Leur comportement rhéologique peut etre décrit par une loi de
puissance

de type:
€ ij = A exp (-Q/RT).T ZN‘l.Tij

ou€ ij est une composante du tenseur des gradients de vitesses
de déformations, T ijet T 2 une composante et le 2éme invariant
du tenseur des contraintes déviatoriques, Q l'énergie

d'activation, A et N des constantes.
LES MODELISATIONS DES ZONES DE COLLISION

Mis a part la modélisation des phénoménes d'extrusion (Peltzer et
al., 1982) que nous avons déja discutés, les expériences sur 1la
collision peuvent se classer en deux catégories:

(i) Les premiéres menées sur des matériaux ductiles mettent en

évidence les phénoménes gravitaires avec compression (Willis,
1893; Bucher, 1956, 1962) ou sans compression (Ramberg et
Sjostrom, 1973).

(ii) Les secondes essentiellement réalisées a partir de matériaux
fragiles mettent en évidence les relations entre déformation
compressive et chevauchement (Cowan & Silling, 1978; Dahlen et
al., 1984; Hubbert et Rubey, 1959; Averburg, 1903; Cadell,
1889; Malavieille, 1984).

Le caractéere purement fragile du matériau n'autorise pas de
déformation interne importante entre les failles. Aussi, les conditions

aux limites particuliérement fortes, en particulier la rigidité des
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parois du modéle, créent des structures "artificielles" nécessaires pour
accomoder les mouvements principaux.

Ces modéles ne constituent pas une véritable approche de 1la
déformation de la lithosphére mais plutot une approche des déformations
plus superficielles, telles la formation des prismes d'accrétion ou la
déformation des nappes superficielles sur un socle rigide.

Par contre, 1la modélisation des phénoménes d'extrusion associés a
la collision continentale (Peltzer et al., 1982) est d'un grand apport
pour la compréhension des mécanismes de la collision. Dans ce modele, le
poingonnement de l'Asie par le continent indien supposé rigide est pris
en compte dans de grands décrochements qui séparent le continent
asiatique en blocs rigides. Les études géologiques (Tapponnier et
Molnar, 1979) et paléomagnétiques (Achache et al., 1983) ont montré que
ce type de mécanisme pouvait etre décrit dans la  lithosphere

continentale asiatique.

ITI- MATERIAUX ANALOGUES

Nous avons choisi de privilégier dans nos expériences quatre
propriétés qui nous semblent essentielles pour la compréhension des
déformations de la lithosphere continentale:

(i) Le caractére fragile de 1la croute supérieure et parfois du
manteau supérieur. Pour simuler un tel comportement, nous avons
choisi oun matériau granulaire (SABLE DE FONTAINEBLEAU).

(ii) Le caractére ductile (non localisant) de la croute inférieure et
du manteau.
(iii) La possibilité dfobtenir des déformations gravitaires.

(iv) les contrastes de densité dans la lithosphére.
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Nous avons donc construit notre modélisation expérimentale en
prenant en compte au maximum 4 couches pour la lithosphére:

croute fragile

croute ductile

- manteau fragile

manteau ductile.

’ Ly

La proportion de chacune des couches a été étudiée a partir des
données sur la déformation expérimentale des roches (appendice 1; Davy &
Cobbold, in prep.) et en fonction des paramétres thermiques de 1la
lithosphere. |

Le modéle doit évidemment ajouter une cinquiéme couche de faisle

résistance au cisaillement analogue de l'asthénosphire;.
II-1 LA PARTIE FRAGILE

Le sable de Fontainebleau (100 % de quartz) que nous utilisons est
un matériau granulaire possédant un angle de friction interne de 30
degrés et sans cohésion mesurable. Des études sur les matériaux
granulaires (Mandl et al., 1977) ont montré que les failles se créaient
dans }es sables pour des déformations inférieures & 10 %. La chute des
contraintes aprés la formation de la faille est de l'ordre de 10 %.

La formation des failles dans ce type de matériau est
essentiellement liée & un phénomeéne de dilatance. Cette augmentation de
volume dans la faille favorise les mouvements des grains les uns par
rapport aux autres.

Le sable a une densité de 1,42. Pour l'alléger, nous le mélangeons
avec une poudre d'éthyl cellulose dont les grains ont une taille
identique aux grains de quartz du sable de Fontainebleau. Les propriétés

du mélange sont absolument identiques aux propriétés du sable.
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En terme de contrainte, la rhéologie du sable s'écrit donc:
T =0.58 0,

si T et Oy représentent la contrainte cisaillante et la contrainte
normale appliquée a la faille uniquement due au poids de la colonne de
matiére (la pression atmosphérique intervient comme une pression de
fluide ; il ne faut donc pas en tenir compte).

Cette loi peut etre rapprochée de la loi obtenue par Byerlee pour

les roches:
T = 60 MPa + 0.6 G, .si O ,> 200 MPa

si T et G, sont exprimés en MPa.

On peut constater 1la bonne représentativité du sable de
Fontainebleau aux fortes contraintes car (i) la cohésion mesurée par
Byerlee (1968) est relativement faible (60 MPa) par rapport aux
contraintes mises en jeu. A la base de 1la croute, les contraintes
atteignent en compression plusieurs milliers de megaPascal, (ii) l'angle
de friction interne du sable de Fontainebleau est trés proche de l'angle

déduit par Byerlee.
II-2 LA PARTIE DUCTILE

Pour simuler le comportement ductile de la lithosphére, nous
utilisons une SILICONE (Gomme GSIR Rhone-Poulenc). Ce matériau suit une
loi de rhéologie visqueuse de type newtonienne (la viscosité est
indépendante des invariants du tenseur des contraintes déviatoriques).

Dans les conditions mnormales, la silicone a les propriétés
suivantes:

. viscosité: N=1.6 x 104 Pa.s a25c
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. la viscosité de la silicone est thermiquement activée
N = No * EXP (+Q/RT) ot Q = 41,7 kJ. moll
(Battegay, 1984)
(les mesures de viscosité ont été réalisées par un viscosimétre
dont le principe est donné en Appendice).

On peut légerement faire varier les propriétés de la silicone en la
""chargeant" avec de la galéne (PbS). Sa densité peut alors atteindre 1.4
tandis que sa viscosité passe a4 7,5 x 104 Pa.s. L'énergie d'activation
de la silicone ainsi chargée devient 42,7 kJ.mol-1 .

L'utilisation de 1la silicone pour simuler le comportement ductile
de la lithosphére a été essentiellement guidé par ses possibilités de
fluage gravitaire avec des vitesses de déformation compatibles avec des

expériences de laboratoire.

ITI LES CONDITIONS DE SIMILITUDE

La théorie des conditions de similitude appliquée aux sciences de
la terre a été proposée par Hubbert (1937)) et Ramberg ‘(1981).
Toutefois, il est déraisonnable de vouloir exiger un modéle dont la
composition rhéologique est en tous points '"homothétiques' du modéle
terrestre. Un tel modele, dans 1'idéal parfait, serait difficilement
réalisable: pour des raisons techniques, il est impossible actuellement
de prendre en compte Lgimgffets ghgrmiques les rhéologies fragiles et
les migrations d'interfaces rhéologiques dans une modélisation
analogique; dans un deuxiéme temps, le manque de données fiables sur les
rhéologies lithosphériques né nous permet pas de décrire avec certitude

l'ensemble des rhéologies impliquées dans la déformation de la

lithosphére.
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La démarche doit etre a mon sens toute différente. Il est important
d'un point de vue expérimental de connaitre les relations entre la
déformation, les conditions aux limites et la rhéologie que 1l'on
controle parfaitement. L'analyse des déformatioqs géologiques peut alors
nous donner des renseignements sur la rhéologie a grande échelle de 1la
lithosphére. La précision des renseignements sera fonction du degré de
sophistication des modéles. Dans le débat actuel sur le mode de
déformation de la 1lithosphére ("ductile" ou "fragile"), le modeéle
expérimental que nous proposons peut, par exemple, nous renseigner sur
1'importance de chacun des modes de déformation dans la résistance
totale de la lithosphére.

Un modéle expérimental est défini a partir de grandeurs
caractéristiques (longueur (Lg), temps (T,), vitesse (Uy), masse
volumique ( o), viscosité (y ), accélération gravitaire (g), etc...). A
partir de ces constantes, on définit des variables non dimensionnées qui
sont le rapport des variables du systéme sur une constante de meme
dimension. Nous présentons dans le tableau 1, les constantes définies

pour nos modéles expérimentaux et pour la lithosphere.

[ - -1 K -3 u Yo
Lo (m) Lao(m./.s To (4) [olKkg.m 7) 7, (Pa) 9_'—%0 05Ly
1072 3.10°% |3.10° 12103 9 10710 | 1072
MODELE (1 em) [T em/h) | (1 &)
y Z9 12 | . . 3] .7 Ry 7
CATURE 3.10 10 3.10 3. 10° | 10 3.10 10
(30 Km) (3em/an)| {1 Ma) (10 MPa)

Tableau 1: Comparaison des constantes utilis€es dans La modélisation analogique
ot Les comstantes naturelles. A partin de ces constantes, nous avons défini des
nombres sans dimensions: Uy/g.T,, happort entre fLes forces inertielles et Les forces
gravitaires; et oy/p.g.Ly happort entre Les forces de "déformation" et Les forces
gravitaines .
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Dans un systéme mécanique, les variables sont le temps (t), les
variables d'espace (Xj), les contraintes (0;j), les vitesses (U3), les
accélérations, températures, etc...

Deux systemes sont similaires si toutes les variables (longueurs,
vitésses, contraintes, e.t.c.) sont homothétiques pendant toute 1la
déformation (i.e. les variables non-dimensionnées sont identiques). On
voit donc qu'il existe deux sortes de conditions & respecter:

. I1 faut s'assurer de l'homothétie des variables et des équations

qui décrivent le systéme a4 un instant donné (géométrie initiale
du modéle, equations de rhéologie, structure thermique s'il y a
lieu, e.t.c...)

. I1 faut aussi s'assurer que, en termes de variables
non-dimensionnées, les équations d'évolution des systémes (donc
prenant en compte le temps) soient identiques. Dans ce éas, si
1'homothétie de deux systémes est respecté a un instant donné

il est repecté a tout instant.

L'écriture des équations du systéme en termes de variables
non-dimensionnées fait apparaitre des nombres sans dimension comme le
nombre de Reynolds bien connu des hydrodynamiciens. Les conditions de
similitude se rameénent alors & 1l'homothétie de la géométrie des systemes
et a 1'égalité de ces nombres. Dans ce paragraphe, nous nous attacherons
a mettre de tels nombres en évidence en discutant leur signification
physique. Les différentes équations du systéme sont

. Les équations de la dynamique (en particulier pour les vitesses
Uj=dX;/dt , ce qui impose une relation entre 1la vitesse Uy, la

longueur L, et le temps Tg: Ug=k.Ly/T, ol k est une constante
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sans dimension identique pour tous les modeles que l'on prend
souvent égal 3 1 pour des raisons de commodité.

. Les équations de rhéologie.

. L'équations . de la chaleur, les équations de la

magnétohydrodynamique, etc...

Dans les procédé expérimental que nous utilisons, nous négligeons

les phénoménes physiques associés & ce troisiéme type d'équation:

a) Les équations de la dynamique:

Les équations de la dynamique, dans un cas général, s'écrivent:

du,, _ _ 9P 90, .+
jo3xY) = T 5x, T oaxid t P9y
3 i j

p(3t1+ U.

pour un milieu défini par ses coordonnées Xj, son champ de vitesse Uj,
la pression P, le tenseur déviatorique des contraintes Ojj, sa masse
volumique P, gi représentant la iéme cordonnée du vecteur accélération
gr;vitaire.

En termes de variables non dimensionnées, cette équation s'écrit:

® %
u_ Qu; , AUy _ 99 9p* 507iy .p g.L
E?To(at* + Bx?" U ) =5 g.L, C=5xr - 8%} T o, )

Cette équation dépend donc de deux nombres sans dimension:

. Up/g.To qui désigne le rapport des forces inertielles sur les forces

gravitaires

.0,/( p.g.ly) qui désigne le rapport des forces de résistance a la
déformation sur les forces gravitaires, O, étant défini a partir des

équations de rhéologie.
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Dans le cas des déformations lithosphériques, le premier nombre est
trés petit (10-24) et donc les forces inertielles sont négligeables. Par
contre, on sait que les forces gravitaires peuvent etre du meme ordre
que les forces de résistance & le déformaiton de 1la lithosphére . Le
deuxiéme nombre est donc voisin de 1 (& un ou deux ordres de grandeur
preés).

Nous devons donc vérifier que les forces 1inertielles sont
négligeables dans nos modéles expérimentaux, ce qui est réalisé
( Up/g.To= 10-10 ), 11 apparait donc que le nombre le plus important a
définir est le nombre sans dimension 04/(p5.g.Ls) qui est le rapport de

la contrainte gravitaire sur la contrainte '"'rhéologique".

b) Les équations de rhéologie

CONTRAINTE  DLVIATORIOUE CONTRATNTE  DLVIATORIQUE

FRAGILE TRAGILE

nass

DUCTILE DUCTILE

FRAGTLE \

DUCTILE

ERl

FRAGILE

UCTILE

Fig.11: Progils de résistance a La déformation pour La Lithosphire
(@ gauche) et pour nos modeles (a droite) ‘
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Etant donné les profils de résistance au cisaillement obtenus a
partir des données expérimentales de déformation des roches, et ceux que
nous pouvons obtenir & partir des matériaux analogues utilisés (fig.11),
nous allons discuter la validité des paramétres rhéologiques

expérimentaux dans le but de modéliser la déformation lithosphérique.

Milieu fragile

Pour un milieu purement fragile, les équations de rhéologie

s'écrivent:
T =tgd.q +0 ¢

ou T et U, sont les contraintes tangentielles et normales a la faille
et ¢ 1'angle de friction interne, 0 . la cohésion.

En termes de variables non dimensionnées, l'équation s'écrit:

¥ T ¥ o]
T= () = . + =<
(Oo) tgd o oo

si O, est la contrainte caractéristique du modéle. On voit que les
conditions de similitude impliquent:
. un meme angle de friction interne

. une cohésion '"non-dimensionnée" identique.

Etant donné les propriétés du sable (angle de friction interne
d'environ 30 degré, cohésion nulle), ce matériau posséde des propriétés
physiques trés‘proches de celles des comportements terrestres fragiles,
ce qui jusitifie son utilisation. Il faut noter que, si la cohésion des
matériaux réels peut etre considérée comme négligeable a 1l'échelle des
contraintes mises en jeu sur TOUTE la lithosphére, il n'en est pas de

meme si l'on considére que 1la partie superficielle de 1la croute.
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L'utilisation du sable comme matériau analogue est donc beaucoup moins
justifiable pour modéliser les déformations superficielles de la croute.

L'équation rhéologique exprimée ci-dessus n'est pas suffisante pour
décrire le comportement fragile des matériaux. Deux autres parametres
sont nécessaires:

. La chute de contrainte associée a la formation d'une faille.

. La déformation nécessaire pour former une faille.

La connaissance de ces deux paramétres, que ce soit pour les
matériaux analogues ou pour les matériaux terrestres, est hélas peu
développée. Mandl et al. (1977) suggére que la chute de contrainte est
de l'ordre de 10 % pour le sable, mais aucune mesure systématique n'a
été effectuée.

La déformation nécessaire pour obtenir une faille est un paramétre
moiqg important car, que ce soit pour le sable ou pour les matériaux
terrestres, cette déformation est dans la plupart des cas inférieure 2
10 % (Mandl et al., 1977; Peltzer et al., 1984, pour revue).

Il est certain que ces paramétres, et en particulier la chute de
contrainte associée a une faille, doivent jouer un role important dans
la déformation fragile. La connaissance de matériaux analogiques
présentant des chutes de contrainte plus ou moins prononcées lors de
l'apparition des failles serait fort utile pour l'étude du développement

des failles.

Milieu ductile

L'équation de fluage po%r un matériau ductile peut s'écrire:
dUs: U,
T,.= N.(F5*++
ou N, la viscosité peut dépendre de la température ou du deuxiéme

invariant du tenseur des contraintes déviatoriques;
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En termes de variables non dimensionnées, 1'équation s'écrit :

*
- _~ N.Uq (BU BU]")

ij L5.04 Bx* 09X’

' . exp (Q/RT)
1) °¢ L 1,81

Or, pour des raisons techniques, les matériaux ductiles utilisés
sont newtoniens et indépendants de la température, 1l'étude de ces deux
paramétres étant beaucoup plus appropriée dans le cadre d'une
modélisation numérique.

Nous abordons un probléme relatif au dimensionnement. Pour une
viscosité newtonienne, nous pouvons définir wune contrainte standard
Op= N .Uy/Lg que l'on pourra comparer a la contrainte gravitaire
standard 0P.g.Ly. Dans le cas des rhéologies réelles lithosphériques, la
comparaison n'est pas si simple car la viscosité n'est pas newtonienne
et depend de la profondeur.

Une approche possible, utilisée dans le chapitre précédent et dans
ltarticle Davy et Cobbold (Appendice 1, soumis a Tectonophysics) est de
considerer la contrainte déviatorique moyenne lorsque la vitesse de
déformation est constante avec la profondeur et vaut é0=l/To=Uo/LO:

Oo= T+ L f °) az [/

H2_H 1 o

si Hl et H2 sont les 1limites inférieures et supérieures de la

couche condidéree. Avec des lois de fluage de type Weertman, on obtient:
Hp

{ 1
! i . Xl/_N EXP ( Q/(N.R.T(z))) dz

Cette approche nous permet de défﬁnir, pour un modéle terrestre,
une gamme de contraintes déviatoriques ductiles pour la croute et le
manteau en fonction des paramétres physiques de la lithosphere tels que

la structure thermique (fig.l2A et 12B).
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Fig.12A: Evolution de {La contrainte déviatorique "moyenne" (voin
texte) pour La croute en fonction du gradient thermique (pris constant
pour toute La Lithosphére). La contrainte est normalisée par rapport a
La pression Lithostatique standard 0 .g.L,. Les valeuns des constantes

sont donndes dans fLe tableau 1.
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Fig.12B: Evolution de {La contrainte déviatornique "moyenne" (vodr
texte) pour Le manteau en fonction du ghadient thermique (pris constant
pour toute La Lithosphire). La contrainte est normalisée pan rapport a
La pression Lithostatique sZandard 0 .g.L,. Les valeuns des constanies
sont données dans Le tableau 1.
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Pour réaliser ce calcul, nous deéfinissons une interface
fragile-ductile par la méthode utilisée par Goetzé et Evans (1979) ou
Brace et Kholstedt (1980). Puis pour 1la partie ductile de la croute et
du manteau ansi définie, nous calculons une contrainte déviatorique
moyenne en intégrant la contrainte déviatorique par rapport a la
profondeur et en la divisant par l'epaisseur de la couche.

Pour la partie crustale, les bornes d'integration sont 1l'interface
fragile-ductile pbur la borne supérieure et la discontinuité de
Mohorovic pour la borne inférieure.

Pour la partie mantéllique, la borne inférieure n'est pas définie a
priori. Nous avons choisi comme base de la lithosphére, la profondeur ou
les contraintes déviatoriques ductiles sont inférieures & 10 MPa.

Pour illustrer la gamme des valeurs du rapport O5/(P.g.Ly) pour la
croute et le manteau, nous avons choisi:

.Pour la croute: un matériau trés ductile (une Quartzite) dont 1la
loi de rhéologie a ete obtenue par Shelton et Tullis (1981) ,un matériau
"moyen" (Quartz anhydre) dont la loi de rhéologie a été obtenue par Koch
et al. (1980) et un matériau peu ductile (une Diabase) dont la loi de
rhéologie a été obtenue par Shelton et Tullis (1981)

.Pour le manteau, les 1lois de rhéologies obtenues sur des
matériaux mantelliques anhydres sont relativement cohérents et ont été
synthétisés par Kirby (1983). Pour les matériaux hydratés, il existe une
plus grande dispersion des résultats en particulier en fonction des
tailles de grains. Nous avons choisi les résultats de Chopra et Paterson
(1981) sur une dunite hydratée comme limite inférieure des rhéologies

mantelliques ductiles,
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Les résultats (fig.l2A et 12B) montrent une forte dépendance des |

"contraintes'" moyennes en fonction de 1la température. Les matériaux
mantelliques en particulier présentent des contraintes deviatoriques
négligeables pour les forts gradients géothermiques (supérieurs a
25 C/km). La grande disparité des rhéologies crustales conduit & une
plus grande incertitude sur les '"contraintes deviatoriques moyennes"
subies par 1la ;route.

On peut donner des fourchettes d'incertitudes pour ces contraintes

moyennes:
e
CROUTE : 10-2 ¢ _° <1
PgL,
o] 7 ¢
. <—0 _ <«
MANTEAU : 0 5ot 10 , 2o

Pour un gradient géothermique de 20 C/Km proche du gradient

géothermique moyen des continents on.obtient:

CROUTE : 6.10-2 < Jo_ <3,10-1
PgLo

MANTEAU : 2.10-2 < 90 <6.10-2
pgLg

A partir de la contrainte "standard" O, nous pouvons définir une

viscosité équivalente:

N =Toe 0o=(J0 ) .Ty.0.8.Lo= ng-(_20 )
PgL, Pgl,

ou né est ‘une viscosité standard valant T, .P.g.L,. Dans le
cadre de la modélisation que nous proposons, les valeurs données dans le
tableau 1 fixent la viscosité standard & 4.10° Pa.s. Les variations du
rapport ( %95 ) calculées pour la terre nous permettent alors d'obtenir
RS}

les ordres de grandeur des viscosités qu'il faut employer dans nos

modéeles afin de respecter la part des forces gravitaires. En
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particulier, cela justifie 1l'utilisation des silicones RHONE-POULENC
dont la gamme de viscosité varie entre 104 Pa.s et 109 Pa.s. Il est
évident que l'exercice de style ainsi proposé peut etre répéter pour des

valeurs de constantes autres que celle du tableau 1.

Résistance relative de chacune des couches (fragile, ductile)

Nous avons plus particulidrement étudié dans 1'Appendice 1 (Davy et
Cobbold, soumis a Tectonophysics) les résistances a la déformation des
quatre couches (croute fragile et ductile, manteau fragile et ductile).
Cette‘étude nous a permis d'évaluer 1l'importance relative de chacune des
couchés de la lithosphére en fonction du gradient géothermique qui est

le paramétre physique déterminant (fig.13).

Shontening
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THERMAL GRADTENT / °C.Km~

§4ig.13: Evotution de La nésistance & La déformation (en N.m1) des
quatre couches de La Lithosphére en fonction du gradient géothermique
(pnis constant sun L'ensemble de La Lithosphere) .
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Nous pouvons définir 3 structures rhéologiques "idéales" qui

correspondent a 3 structures thermiques de la lithosphére:

.structure thermique FROIDE: le modéle prend en compte une
déformation fragile mantellique. La resistance du mod&le est pour
une grande part supportée par la partie mantellique de 1la
lithosphére.

.structure thermique MOYENNE. le modéle ne prend pas en compte de

déformation fragile dans 1le manteau. Par contre 3 couches
principales subsiste (croute fragile, croute auctile, manteéu
ductile). En particulier c'est pour les structures thefmiques
moyennes que la résistance au cisaillement de la partie 'ductile" .?7
de la 1lithosphére est la plus importante par rapport a la e
résistance au cisaillement de la partie '"fragile'. _ VUM(Oﬁﬁﬁlf o 13
.structure thermique CHAUDE: seule les 2 couches crustales
subsistent pour la lithosphére. La partie mantellique, importante
par sa densité et les réajustements isostatiques que cela

entrainte, est de faible résistance.

Cette répartition rhéologique va nous guider pour la construction

des modéles expérimentaux (chapitre suivant).
IV- CONDITIONS AUX LIMITES

Dans les modélisations expérimentales, deux types de conditions aux
limites peuvent etre utilisées:
.des conditions en terme de vitesse
.des conditions en terme de contraintes. Les bords libres

(contrainte nulle) sont représentatifs de ce type de condition.
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Nous ne pouvons discuter toutes les conditions appliquables dans
les modéles expérimentaux. Dans ce paragraphe, nous nous intéresserons
aux phénoménes de poingonnement intracontinentaux car deux conditions
aux limites extrémes peuvent etre proposées pour un poingon: vitesse
constapte ou contrainte constante.

On sait que les forces inertielles sont négligeables et donc, a
chaque instant, la somme des forces appliquée au systéme est nulle.

Dans le cadre d'une collision, il existe deux types de forces
motrices: la poussée a la ride et 1la traction de 1la lithosphére
pidngéante dans les subductions. Au moment de 1la collision, la
résistance a4 la déformation de la lithosphére collidée se rajoute aux
autres forces de résistance. Etant donné que cette résistance est
comparable aux forces motrices (England, 1983; Davy et Cobbold, in
prep), il faut donc un réajustement des forces a 1'échelle de la
convection pour assurer le maintien de l'equilibre des forces tout en
déformant la lithosphére continentale. Autrement, il y‘aurait un blocage
pur et simple du systéme des les premiéres phases de la collision.

La vitesse des plaques se reajuste au moment de la collision. Ce
phénoméne a été observé en particulier par Patriat et Achache (1984)
pour la collision indienne. On peut invoquer une diminution de 1la
résistance au cisaillement sous les plaques pour compenser la résistance
a la déformation de la lithosphere.

Ilvest évident qu'une condition aux limites en terme de contrainte
constante n'est pas appropriée & cause de ces réajustements de force,
Une condition aux limites en terme de vitesse de poingonnement constante
semble plus justifiée pour la modelisation experimentale d'une collision

qu'une condition en terme de contraintes constantes.
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V- LIMITES DU MODELE

La féalisation d'un modéle expérimental nécessite un certain nombre
de simplification. Nous avons choisi de privilégier les comportements
fragiles et ductiles ainsi que les contrastes de densités dans 1la
lithosphére. Toutefois, il faut garder -en mémoire les différentes
approximations nécessaires pour la réalisation de ces modéles.

l- Les matériaux fragiles semblent respecter le comportement
fragile des roches terrestres. D'autres mécanismes rhéologiques
conduisent a une déformation hétérogéne et les lois contrainté-
déformation- vitesse de déformation qui goﬁvernent ces mécanismes ne
sont pas bien connus. Il n'est pas du tout evident que ces lois se
rapprochent des lois de la déformation fragile.

2- Les matériaux ductiles terrestres font l'objet de nombreuses
études expérimentales. Etant donné la complexité des compositions
crustales, on ne peut actuellement définir une loi unique faisant
l'unanimité pour la déformation ductile crustale ou mantéllique. Il est
évident qu'une loi rhéologique newtonienne indépendante de la profondeur
n'est pas représentative des lois des rhéologies ductiles., L'utilisation
d'un matériau newtonien n'est cependant pas aberrante car certains
matériaux terrestres présentent des lois de rhéologie proches. Ce qui
est plus difficile & admettre, c'est l'independance de la viscosité avec
la température et donc la profondeur. Dans un stade ultérieur et avec
des méthodes appropriées (numériques), nous envisageons une étude plus

approfondies des effects thermiques de la rhéologie sur la déformation.

3- Evolution thermique et interfaces rhéologiques
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_Une propriété importante des roches est de pouvoir choisir son mode
de déformation en fonction des conditions physiques qui 1lui sont
appliquées. Ainsi les interfaces rhéologiques, en particulier
ltinterface fragile-ductile ou dans un sens plus général 1l'interface
déformation homogéne-hétérogéne, peut migrer dans la matiére. Il est
évident que notre modele expérimental ne peut pas prendre en compte un
tel phénoméne.

La température est un paramétre important pour définir les
interfaces rhéologiques. Aussi les perturbations thermiques associées a
toute tectoniques et leur évolution dans 1le temps doivent etre
discutées.

En particulier, les évolutions tectoniques conduisent a des
stuctures thermiques anormales: superposition de croutes dans les zones
épaissies par chevauchement ou rapprochement des isothermes dans les
zones en extension. Si on considére que 1l'evolution est rapide devant
les vitesses de diffusion thermique, on peut supposer que les isothermes
sont des lignes matérielles. Un chevauchement, en particulier, conduira
4 la superposition des deux parties fragiles de la croute, ce qui amene
un phénoméne de durcissement de la partie épaissie (Davy et Cobbold, in
prep.). La relaxation thermique des structures tectonisées a tendance a
changer la structure rhéologique de 1la lithosphére. Cela conduit & une
diminution de la resistance dans les zones épaissies (Davy et Cobbold,
en prep) ou un durcissement dans les zones en extension (Jarvis et
McKenzie, 1980; England, 1984; Sawyer, 1985).

Dans la modélisation que mnous proposons, le durcissement de la
lithosphére apres l'épaississement crustal est pris en compte. Mais, il
est évident que les déformations associées au changement de rhéologie

de la lithosphére par relaxation thermique ne seront pas présentes. Ce
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type de phénoméne peut, par contre, faire 1l'objet d'une modélisation

numérique qui integrerait les résultats

de la modélisation analogique.

TR T







CHAPITRE 3

MODELES EXPERIMENTAUX
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CHAPITRE 3

MODELES EXPERIMENTAUX

Les modeles expérimentaux reprennent la structure rhéolegique
simplifiée décrite au chapitre précédent: una alternance de couches
fragiles et ductiles représentative des comportements rhéologiques
principaux de la croute et du manteau. Dans un premier temps, nous avons
étudié l'épaississement lithosphérique en fonction des résistances & la
déformation des différentes couches fragiles et ductiles. Puis nous
avons étendu notre étude & un modéle véritablement tri-dimensionnel ol
la collision est accomodée par une combinaison de chevauchements,
décrochements et meme bassins d'extension. Enfin, des modéles
spécifiques ont été construits afin de relier 1les déformations de
"surface'" a des conditions aux limites particuliéres en profondeur, le
but essentiel de cette derniére étude étant de relier les déformations
crustales aux chevauchements mantelliques en fonction des conditions aux

limites latérales (existence et sens des décrochements latéraux).
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I- ETUDE EXPERIMENTALE DE L'EPAISSISEMENT LITHOSPHERIQUE
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44g.14: Coupes générales de chaines montrant L'importance des
failles inverses. (d'aprés Mattauer, 1973)
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Le raccourcissement de la croute et l'épaississement qui en résulte
est un mécanisme essentiel de la collision:continentale. Les différentes
études géologiques et sismiques réalisées dans les chaines de montagne
ont permis de caractériser la déformation lide a 1'épaississement
crustal. Pour les chaines récentes, l'épaississement est essentiellement
réalisé par empilements successifs d'unités crustales (a titre d'exemple
nous pouvons citer la chaine himalayenne (Gansser, 1966) et le chaine
alpine (Gillet et al., 1986)). Mais 1la déformation dans les zones
épaissies n'est pas toujours si évidente. Le plateau Tibétain, et meme
les chaines linéaires comme les Pyrémées, 1'Qural ou le Haut Atlas ne
répondent pas totalement au schéma précédent (£fig.l4 tirée de Mattauer,
1973). Si on met de coté les chaines qui mne sont pas associées a
collision continent-continent (par exemple les Andes directement reliées
a une zone de subduction), les principaux styles de déformation qui se
rencontrent dans les zones de collision sont:

- la croute est épaissie par une succession de chevauchements dont
la fleche peut atteindre plusieurs dizaines de kilométres. D'une maniére
générale, le nombre de chevauchements est faible (2 ou 3). Ils ont 1la
vergence de la subduction qui précéde 1la collision et ils se propagent
de la zone de suture vers les zones externes par une propagation dite en
"piggy-back" (i.e. leur pendage est dirigé vers 1la zone 1la plus
épaissie). A titre d'exemple, nous pouvons citer les chevauchements
M.B.T. (Main Central Thrust) et M.B.T. (Main Boundary Thrust) de 1la
chaine Himalayenne.

- a 1l'échelle de la croute, l'épaississement peut etre considéré
comme homogéne (i.e. sur wune verticale le taux d'épaississement est
constant), Ce mécanisme a été invoqué par England et Thompson (1985)

dans leur étude sur les conséquences thermiques lides & 1'épaississement
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crustal. Si une déformation homogéne dans une couche ductile se congoit
facilement, il est plus difficile d'imaginer une telle déformation dans
une couche fragile.‘ Toutefois, wune déformation caractérisée une
multitude de petites discontinuités peut rendre compte d'un
épaississement homogéne & 1'échelle de la croute. Ce mécanisme a été
proposé pour le plateau Tibétain (Dewey et Burcke, 1973). D'autre part,
une chaine cémme les Pyrénees (Choukroune, 1976) ou le Zagros (Bird,
1978) peut aussi rendre compte d'une telle déformation (Choukroune,
1976).

Nous avons voulu relier le style de déformation et les mécanismes
d'épaississement aux conditions rhéologiques pour lesquelles on les
rencontre. A partir de la modélisation définie au chapitre précédent qui
respecte la structure fragile-ductile de la lithosphere, nous avons
exploré le role des différentes couches (fragiles et ductiles) sur les
mééanismes d'épaississement associés a ﬁne compression. Pour cette étude
(encore. incomplete mais déja instructive), nous avons retenu deux
modéles particuliérement significatifs: le premier dont la résistance a
la» déformation est presque essentiellement assurée par la partie
fragile; le deuxiéme dont la résistance & la déformation est assurée de

facon plus répartie par la partie ductile et par la partie fragile.

I-1 Procédure expérimentale

Conditions aux limites

La déformation se situe dans un boite de 20 cm de large et 50 cm de
long. Le raccourcissement du modéele est pris en compte par le
rapprochement de deux parois verticales rigides. L'une des parois est

une des parois verticales de la boite. L'autre paroi est un piston

T TR T
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mobile dont la vitesse est assurée par un moteur pas-a-pas relié a un
ordinateur par l'intermédiaire d'un multiprogrammeur (fig.l5). La
vitesse de rapprochement peut varier entre O et 5 cm/heure. Pour les
modeles suivants, elle est maintenue constante & 1 cm/heure pendant 1la

durée de 1l'expérience.

§4g.15: Apparatus expérimental.

Afin d'initier 1la déformation au centre du modéle, les parois
latérales sont divisées en deux parties: la partie proche du piston est
mobile avec celui-ci et coulisse le long de la paroi latérale, fixe par
rapport a la boite (fig.l6). Le modéle est donc composé de deux "boites"
coulissant 1'une dans 1'autre. la déformation s'initie alors a
l'extrémité des parois coulissantes. L'avantage d'un tel systéme est de

permettre la propagation de la deformation dans deux directions opposées
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ce qui n'aurait pas été possible si la déformation s'était initide pres
du piston mobile. Le degré de liberté supplémentaire peut etre inportant
pour les relations entre la vergence des chevauchements et ‘leur

propagation.

f4g.16: Schéma des conditions aux Limites utilisies pour Les
modeles d'Epaississement (voirn texte). Les parodis Latérales mobiles sont
rheprésentées surn Le Achéma du dessous .

La vergence du premier chevauchement est controlég par la découpe
de la paroi latérale solidaire du piston. En effet, le bord de cette
paroi est incliné a 30 degré par rapport a l'horizontale sur toute 1la
hauteur du modéle. Le premier chevauchement s'initie prallelement a
catte découpe.

La couche inférieure du modeéle est une solution sucrée (miel de
Hongrie) de faible viscosité et de forte densité. Ce miel peut s'écouler

sous le piston mobile afin d'éviter une augmentation du volume du modele

pendant le raccourcissement.
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Remarques sur le choix ‘de la structure rhéologique des
modéles en fonction des limites de notre modélisation

L'évolution de la déformation est directement liée a 1'évolution
dans le temps et l'espace des chevauchements. Nous avons examiné les
différents stades du développement des chevauchements en essayant de
mettre en évidence les ‘phénoménes physiques directement associés a notre
procédure expérimentale. A l'initiation, la position des chevauchements
est controlée par la contrainte locale du milieu. Cette contrainte prend
en compte les conditions aux limites (raccourcissement et role des
bordures latérales) mais aussi les forces gravitaires (en particulier
lide a 1l'épaississement). Il ne faut donc pas sous-estimer 1'importance
des conditions aux limites et notamment des bordures latérales sur la
déformation.

Le développement des chevauchements est ensuite essentiellement 1ié
aux phénoménes physiques responsables de leur blocage. Or dans nos
modéles comme sans doute dans la nature, chaque chevauchement entraine
une partie ductile. En wutilisant plusieurs types de silicone de
viscosite différentes, on s'est rendu compte que la fléche maximale des
chevauchements était bien évidemment 1iée & la viscosité de la couche
ductile situde immédiatement sous la couche fragile et & l'épaisseur de
la couche fragile (une couche fragile de grande épaisseur mettra en jeu
des contraintes cisaillantes plus importantes & la base du chevauchement
et donc pourra entrainer une quantité plus importante de silicone). Pour
éviter de donner de l'importance & ce phénoméne, il est donc important
d'avoir la meme couche ductile 2 la base de. la couche fragile.

Le choix de la structure rhéologique (fig.l7) des modéles a donc
été dicté par cette derniére condition. Les deux modéles présentés ont

en commun le meme bicouche de faible densité (1.15) composé d'une couche
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de sable et d'une couche de silicone rose. Par contre, dans le deuxieme
modéle, une couche ductile de forte viscosite et de forte densité (1.4)
a été placée sous la silicone rose. Cette couche augmente la résistance
de la partie ductile sans etre en contact avec la partie fragile. La
derniére couche du modéle est commune aux deux modéles: il s'agit d'une

solution sucrée de trés faible viscosité et de forte densitd (1.4).

CONTRAINTE DEVIATORIQUE CONTRAINTE DEVIATORIQUE

ANIANOH0Ud
ANIAN0403d

MODELE 1 MODELE 2

44g.17: Profils de résistance & La déformation pour Le modéLe 1 (& gauche) et
pour Le modéle 2 (a droite).

I-2 Modele 1

Pour ce type de modéle, nous avons réalisé quatre expériences en
changeant 1'épaisseur des couches, la vitesse du piston ou le sens du
premier chevauchement afin de tester la repetitivité des expériences.
Pour toutes ces expériences, la résistance a la déformation de la couche
fragile est nettement supérieure a la résistance de la couche ductile.

Dans un souci de <clarté, nous insisterons plus particuliérement sur
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l'une d'entre elles qui présente une déformation remarquable de
simplicité. Toutefois, étant donné 1la bonne reproductibilité des
résustats, cette expérience est représentative des autres. Nous nous
permetterons de présenter d'autres expériences de caractéristiques

différentes qui apportent des résultats compléméntaires.

COMPOSITION

La composition de 1'e§périence choisie est de haut en bas:

- un couche de sable de 1 cm de hauteur ayant une masse volumique
de 1.15+0.05 g.cm~3 .La masse volumique du sable de Fontainebleau
est d'ordinaire de 1.4 g.cm~3 mais dans ce cas , 11 a été allagé
par de 1'éthyl-cellulose, puis tamisé a 0.5 mm pour obtenif une
granulométrie uniforme.

- une couche de silicone rose RHONE-POULENC (Rhodorsyl 9999) de 1
cm de hauteur dont les propriétés physiques sont les suijantes:
viscosité 1.6.10% Pa.s 2 la température de l'expérience, masse
volumique 1.16 g.cm‘3

- une solution sucrée (miel de Hongrie ) qui remplit le reste de
la boite. Sa viscosité est newtonienne (de l'ordre de 10 Pa.s) sa

masse volumique est de 1.4 g.cm‘3.

RESISTANCE A LA DEFORMATION DES DIFFERENTES COUCHES

La résistance de la couche fragile peut etre estimée par
1'intégrale de la contrainte déviatorique moyenne de la partie fragile:
Sf=Do.g.Lf2/2 ou Pg est la densité de référence

pour le modéle et Lf 1'épaisseur de la couche.
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La résistance de la partie ductile peut etre estimée par
l1'intégrale de la contrainte déviatorique ductile moyenne:

Sd=n .(Uo/Lo).1Ld ohf} est la viscosité de 1la
couche, Uo la vitesse du piston, Lo la longueur de référence du modele
et Ld 1la hauteur de 1la couche ductile. Par comparaison avec la
résistance de la couche fragile, la résistance de la partie ductile est:

Sd/8f=0.10

La résistance de 1la partie ductile est donc tres faible devant le
résistance de la partie fragile. Etant donné la composition du modéle,
en particulier 1'absence de résistance dans 1la couche plus dense
(analogue au manteau), la structure du modéle est a rapprocher des
compositions rhéologiques de la lithosphére obtenus pour des gradients
géothermiques élevés. Le rapport Sd/Sf est a rappracher des rapports
obtenus pour les roches crustales avec des gradients trés élevés mais
aussi ou des gradients trés faibles qui impliquent une partie fragile
sur l'ensemble de 1la croute et une bonne partie du manteau supérieur

(Davy et Cobbold, Appendice 1).

Les calculs précédents ont été réalisés pour les épaisseurs
initiales du modéle. Il est évident que la résistance de chacune des
couche est modifiée aprés épaississement. La résistance de‘la couche
ffagile augmente comme le carré de sa hauteur. La résistance de la
couche ductilé varie avec le rapport Ld/Lo ou Lo est une longueur
caractéristique du modéle et Ld 1la hauteur de la couche ductile. _§£~
l'épaississement de la couche ductile est identique a 1'épaississement
du bicouchr sable-silicone, la résistance de la couche ductile ne varie

pas avec l'épaississement. De cette constatation nous déduisons que plus

la résistance de la couche fragile est importante, plus la résistance
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totale du modele augmentera avec l'épaissisement. Des modéles simples
d'épaississements crustaux (Davy et Cobbold, Appendice 1) montre que le
phénoméne de durcissement existe aussi dans la nature mais est relaxé
par l'évolution thermique de la croute. Les temps caractéristiques de

1'évolution thermique sont de l'ordre de 20 & 40 Ma.

DESCRIPTION DES EXPERIENCES

Le raccourcissement total, de 15 cm pour ce modele (soit 30% de
compression) a été choisi afin d'éviter que 1la déformation se propage
jusqu'aux limites de la boite. L'évolution de la déformation est suivie
au cours du temps par des prises de vue de la surface du modéle ol seule
l'évolution de la déformation fragile peut etre observée (fig.19). Des
lignes de couleur ont été tragées sur la surface du modéle par du sable
de couleur différente. Les décalages qu'induisent les chevauchements
peuvent etre visualisés par de brutales discontinuités dans ces lignes.
Des prises de vue latérales permettent de se rendre compte de
l'évolution de l'épaissisement crustal mais cette déformation refléte en

partie les effets de bord 1iés au frottement sur les parois (fig.20).

Evolution de la déformation

La déformation finale dans la partie fragile du modéle est
essentiellement localisée dans trois grands chevauchements dont la
fleche varie entre 3 et 5 cm (soit 2 & 3 fois 1'épaisseur du bi-couche
fragile ductile). Trés tot, deux chevauchements apparaissent
simultanément & la surface du modéle (environ aprés 2 cm de

raccourcissement). Ce phénoméne pour le moins singulier peut etre

§4g.19: Mod2Le 1. Vue de surface de £'évolution de La deformation
(3 premi2res photos) et wvue en perspective du modele & La f4in de La

dégormation.




44g.19: Modete 1. Vue de 5un6acé de £'évolution de La déformation

(3 premiznes photos)
dégormation.

et vue en perspective du modefe & La f4in de ZLa
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attribuée a la découpe particuliéfe des bordures latérales mobiles
(fig.1l6).

Ces premiers chevauchements éont‘ensuite relayés par un troisiéme
chevauchement apparaissant aprés 10 cm de raccourcissement. Ce troisiéme
chevauchement possede une vergence différente des deux autres mais,
comme eux, il plonge vers la partie la plus épaissie du modéle. Sur
.l'ensemble des modeéles présentant des caractéristiques rhéologiques
similaires, la propagation des chevauchements peut se faire dans les
deux directions mais le pendage des chevauchements est toujours dirigé
vers les zones les plus épaissies. Un tel résultat peut (peut-etre) etre
corrélé a l'existence de forces gravitaires lides a 1'épaississement du
bicouche fragile-ductile (sable-silicone) et & la différence de densité
entre ce bicouche et le miel. Les forces gravitaires ont pour effet de
perturber le champ de <contrainte en fonction de la géométrie de
1'épaissisement du bicouche. En particulier, elles diminuent
l'importance des contraintes compressives horizontales dans les zones
les plus épaissies. Un tel changement peut etre suffisant pour
determiner le choix du chevauchement parmi les deux familles de vergence
opposée. Malgré tout, il est encore trop tot pour ce determiner avec
certitude sur les phénoménes physiques qui controllent la vergence des
chevauchements. En particulier, le sens du décrochement latéral: peut

aussi etre un facteur déterminant.

Direction de propagation des chevauchements

La propagation des chevauchements se fait en général dans la
direction d'avancée du piston. Comme nous le verrons dans la troisiéme
partie de ce chapitre, on peut attribuer ce phénomeéne aux conditions de

vitesse sur les bordures latérales. En effet, le dédoublement des parois




$4g.20: Modele
stades) .

1. Vue Latenale de £'évolution de La déformation (4
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latérales (l'une solidaire du piston, l'autre du fond de la boite) se
traduit cinématiquement par une discontinuité de vitesse située a la
limite entre les deux parois.>0r pendant la déformation, la paroi mobile
avec le piston ne change pas de longueur tandis que 1la paroi fixe se
raccourcit. Le saut de vitesse se propage donc a la meme vitesse et dans
la meme direction que le piston. Comme nous le verrons dans la troisieme
partie, cette propriété est suffisante pour guider la propagation des

chevauchements.

Localisation des chevauchements

En général, on peut relier la positionldes nouveaux chevauchements
a l'epaississement résultant des chevauchements précédents. D'une
maniére générale, ils s'initient a la limite de la partie épaissie et de
la partie non épaissie. Cette propriété peut simplement etre relide au
phénomene de "durcissement'" (augmentation de la résistance a la
déformation) associé a 1'épaississement du bicouche sable-silicone. Ce
durcissement est a relier a la fois aux forces gravitaires induites par
les différences de densité et a l'épaississement des couches fragiles et
ductiles. Il est donc logique de penser que les chevauchements
s'initient a 1'endroit ou 1la résistance a la déformation du modéle
décroit rapidement. La rythmicité dans 1l'espace et le temps des
chevauchements (a peu prés constante pour tous les expériences de ce
type) doit alors etre relide & la fléeche maximale des chevauchements
avant blocage. L'espacement entre ces chevauchements varie suivant les

modeles entre 4 et 5 cm.
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Déformation finie

A la fin de 1'expérience, pour l'expérience présentée, seuls trois
chevauchements sont apparus. Nous avons alors aspire le sable pour
visualiser la déformation & 1l'interface sable-silicone (fig.18). Les
lames fines de silicone 'enprainées' dans les chevauchements nous
renseignent sur leur emplacement,leur vergence et leur allure en trois
dimensions. On voit ainsi le changement de vergence des chevauchements
et leur forme arquée représentative des conditions dé bordure. Enfin on

peut évaluer leur fleche en mesurant la longueur de la lame de silicone.

Y SRSBCRMTeS B
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f4g.18: Modele 1. Vue de £'interface fragile-ductile a La fin de La
déformation (apres avoin retiné Le sable) .
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I-3 Modele 2

Pour ce type de modéle, une seule expérience a été réalisée.

COMPOSITION

La composition du modeéle est de haut en bas:
-~ un couche de sable de 1 cm de hauteur ayant une masse volumique
de 1.15+0.05 g.cm‘3 .La densité du sable de Fontainebleau est
d'ordinaire de 1.4 mais dans ce cas , il a été allégé par de
1'éthyl-cellulose puis tamisé a 0.5 mm pour obtenir - une
granulométrie uniforme. |
- une couche de silicone rose RHONE-POULENC de 1 cm de hauteur
dont les propriétés physiques sont les suivantes: viscosité
1.6.10% Pa.s & 1la température de 1'expérience, masse -volumique
1.16 g.cm=3 |
- une couche de silicone brune de 1 cm de hauteur. Sa viscosité
est de 8.10% Pa.s, sa masse volumique 1.4 g.cm'3. Cette " silicone
a été obtenue & partir de la silicone rose par addition de galéne
(PbS). |
- une solution sucrée (miel de Hongrie ) qui remplit le reste de
la boite. Sa viscosité est newtonienne (10 Pa.s) sa masse

volumique est de 1.4 g.cm=3.

RESISTANCE A LA DEFORMATION DES DIFFERENTES COUCHES

Dans ce type de modéle comme dans le précédent, la résistance de la
couche fragile est:
Sf=p .g.Lf2/2 ol 0 est la densité de référence pour

le modele et Lf 1'épaisseur de la couche.
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La résistance de la partie ductile est par contre plus importante
et est presque entiérement supportée par la couche ductile de silicone
brune: Sd=n .(Uo/Lo).Ld oun est la viscosité
de la couche de silicone brune, Uo la vitesse du piston, Lo la longueur
de référence du modéle et Ld 1la hauteur de la couche ductile. Par
comparaison avec la résistance de la couche fragile, la résistance de la
partie ductile devient:

Sd/sf=0.75

La résistance de la partie ductile n'est pas négligeable devant le
résistance de la partie fragile. Etant donné la composition du modéle,
la structure du modéle est a rapprocher des compositions rhéologiques de
la lithosphére obtenus pour des gradients géothermiques moyens. Le
rapport Sd/Sf est significatif des rapports obtenus pour 1les roches

lithosphériques avec de tels gradients (Davy et Cobbold, Appendice 1).
DESCRIPTION DU MODELE

Deformation finie

La déformation de ce modéle est radicalement différente de celle du
modéle précédent. Elle se traduit par de nombreux chevauchements de
faibles rejets. La déformation des lignes tracées sur la surface du
modele refletent bien le changement de régime de 1'épaississement
(fig.22): au stade le plus déformé (15 cm de raccourcissement), on ne
voit quasiment pas de rupture dans le tracé de ces lignes. Par contre,
1'angle que fait la ligne avec l'axe du raccourcissement augmente dans
la partie centrale du modele. Ceci est significatif d'un
raccourcissement homogene de la surface du modele. Les vues latérales
puis une coupe dans la silicone ont montré que le raccourcissement était

homogéne sur toute l'épaisseur du modele.
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I1 est difficile de décrire avec précision le pendage des failles
car il a été impossible de réaliser un coupe-dans le sable. Mais, il est
possible de comparer la déformation a la surface du modele (partie
supérieure des failles, fig.21A) et la déformation & 1'interface
sable-silicone (partie inférieure des failles, fig.21B). On peut
constater que les failles sont tres redréssées car elles apparaissent en
surface presque a la verticale de leur racines dans la silicone. Leur
pendage est relativement important (au moins supérieur a 45 degré) en
tous cas plus important que le pendage des failles du modéle précédent

(qui était environ de 30 degré)

§4g.21A: Modele 2. Vue en perspective du modefe & La 44in de fLa
dégormation.

44g.21B: Modéle 2. Vue de £'interface fragile-ductile a La fin de
La déformation (apris avodin retiné Le sable).




44g.22: Modele 2.
déformation (3 stades).

Vue de La surface pendant ¢'evofution de Za

v
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Evolution de la déformation (fig.21 et 22)

Contrairement au modeéle 1, 1a déformation n'apparait en surface que
tardivement apreés environ 5 cm de raccourcissement. A ce stade, quelques
chevauchements apparaissent sur toute la zone centrale (environ 6 cm)
avec un espacement relativement faible. L'évolution de la déformation
est ensuite marquée par l'apparition d'autres chevauchements dans toute
la zone centrale. Le raccourcissemnt est accomodé par une augmentation
de la fréquence spatiale des chevauchements sans que 1la largeur de 1la
zone n'augmente fortement. Nous n! avons, hélas, pas poussé le
raccourcissement trés loin mais il semble, que la largeur de la =zone
affectée par un raccourcissement important évolue peu avec déforﬁation.

Elle vaut a peu prés 2 fois 1'épaisseur totale du modéle (miel exclus).

I-4 Conclusion, implications pour l'épaississement

crustal

La modélisation que nous avons proposée est riche d'enseignement
sur les mécanismes de l'épaississement crustal. Les conclusions

principales décrites ci-dessous sont illustrées sur la fig.23:

- Lorsque la résistance a la déformation de la lithospheére est presque
entiérement controlée par ses couches fragiles (gradienté thermiques
extremes soit trés forts soit treés faibles), l'épaississement crustal se
fait essentiellement par des chevauchements importants. ‘La déformation
dans la partie ductile rend aussi compte de cette déformation

hétérogéne. La 1localisation des chevauchements semble controlée par

1'épaississement crustal qui existe au moment de leur création: les

chevauchements s'initient prés de 1'endroit ou l'épaississement décroit




§4ig.23A: Modee 1. 3 wues de £'état fini aprds environ 30% de déformation. La
photo du dessus montre un vue de coté. La photo du . miliew montre un vue en
perspective du modele complet. La photo du dessous montre une vue en perspective  du
modeLe sans sable (en particulier, on peut voin La déformation de £'interface

gragile-ductile) .




75

fortement. La propagation des chevaucheﬁents est liés a 1{évolution des
cisaillement latéraux.

L'interprétation de ce modéie doit toutefois etre faite avec
prudence. En effet, le rejeu d'un chevauchement conditionne la géométrie
de 1'épaisssissement associé & celui-ci. Or les facteurs physiques
responsables du blocage des chevauchements ne sont pas identique dans la
nature et dans nos modéles. En effet, si dans la nature les forces
gravitaires jouent certainement un role dans 1le blocage des
chevauchements, 1la dépendance des propriétés rhéologiques avec 1la
température et 1la migration de 1'interface fragile-ductile sont aussi

des facteurs prépondérants (fig.23a).

- Lorsque la partie ductile de la lithosphére continentale possede une
résistance non negligeable . par rapport & 1la partie fragile, la
déformation est essentiellement homogéne a 1'échelle de la croute. La
déformation dans 1la partie fragile est .caractérisée par des failles
inverses redréssées (pendage supérieur a 45 degré) et trés nombreuses.
L'augmentation de 1'intensité de la déformation se traduit par uné
augmentation de la fréquence des failles inverses mais il semble que 1la
largeur de la zone déformée reste relativement constante au cours du
temps.

Cette derniere conclusion montre bien la différence entre les deux
mécanismes d'épaississement: dans le premier cas, le raccourcissement
est accomodé par une propagation de la déformation vers les zones non
déformées; dans le deuxiéme cas, le raccourcissement est accomodé par
une augmentation de la déformation dans une zone fixe qui ne se propage

pratiquement pas (fig.23B).



§4g.238: modele

2. idem §4g.23A
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Cette étude analogique confirme les résultats obtenus par P.Bird

dans le cadre d'une étude numérique sur la collision du Zagros (Bird,
1978a) et repris dans wun étude de la déformation himalayenne (Bird,
1978). Le schéma d'évolution de 1la déformation est présenté sur 1la
fig.24 tirée de Bird (1978b): si la résistance de la partie mantellique
de la lithosphére est importante, 1la déformatiqn vé'se concéntrer.,dans
une zone de taille constante soumise & un déformation que 1l'on peut
qualifier d'homogéne & 1'échelle crustale (stade A); au stade B, P.Bird
invoque un processus de délamination qui améne 1'asthénosphére au
contact de la croute et supprime donc toute résistance a4 la base de 1la
croute; la déformation resultante (stade C) corresponds alors & 1la

propagation d'un grand chevauchement crustal.
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Les conclusions géologiques d'une telle étude sont evidemment tres
nombreuses. Elle met en é&vidence 1l'importance des  parameétres
rhéologiques sur les différents mécanismes d'épaississement. Les valeurs
relatives des résistances "fragiles" et des résistances '"ductiles" pour
la lithosphére dépendent essentiellement de la structure thermique (Davy
et Cobbold, Appendice 1). Aussi, on peut penser que les mécanismes
d'epaississement lithosphérique sont le reflet de structures thermiques
différentes.

I1 est évident que d'autres facteurs, plus particuliérement
associés aux conditions aux limites, doivent aussi jouer un role dans la
déformation. On peut, par exemple, penser qu'une zone de subduction
pré-collisionnelle (et peut-etre syn) peut orienter la propagation des
chevauchements. D'autre part, toutes les possibilités n'ont pas encore
été exploitées, notamment le cas ol il existe une déformation fragile a
la fois dans la croute et dans le manteau supérieur. Mais déja de
nombreuses voies ont été ouvertes qui peuvent donner pour expliquer les
différences entre des zones orogéniques comme les Pyrénées et les Alpes
par exemple. Grace & ces résultats et aux résultats ultérieurs, la
caractérisation de la déformation dans les zones orogéniques pourra nous
renseigner sur la rhéologie profonde de 1la lithosphére au moment de la

collision et 1'état thermique dans lequel elle se trouvait.
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IT COLLISION TRIDIMENSIONNELLE

Cette étude a été realisée conjointement avec P. Cobbold. Elle est
compléméntaire de 1'étude réalisée»par G.Peltzer et P. Tapponnier sur la
déformation bidimensionnelle de la lithosphére continental. Le '"plus"
apporté par notre modélisation est non negligeable car nous permettons
une déformation véritablement tridimensionnelle qui combine
chevauchements, décrochements et extension dans les zones de collision.
Dans ce chapitre, nous présentons la collision par poingonnement d'un
modele d'un bicouche fragile-ductile dont la resistance a la deformation
est presqu'entierement assurée par la partie fragile. Les conditions aux
limites sont proches de celles utilisées par G.Peltzer car outre- le
poingon rigide, nous avons 1laissé une bordure latérale libre. Il faut
toutefois noter que ce modéle est un stade préliminaire d'une étude plus

complete sur ce type de déformation.
IT-1 Composition du moddle et procédure expérimentale

Le modéle que nous présentons a la meme structure rhéologique que
le modele 1 réalisé pour étudier l'épaississement crustal. Il est
composé d'une couche de sable de Fontainebleau de 0.5 cm de hauteur,
d'une couche de silicone rose de 0.5 cm de hauteur et d'une couche de
miel qui remplit 1'ensemble de 1la boite. La résistance au cisaillement
de la partie ductile est environ 5 fois supérieure a la résistance au
cisaillement de la partie ductile.

La procédure expérimentale est tres simple: 1la déformation est
induite par un poincon de 20 cm de largeur pénétrant dans une boite de

I mx 1ma une vitesse de 1 cm/heure. Le miel remplit 1l'ensemble de 1la
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boite tandis que le bicouche sable-silicone n'est disposé. que sur les
3/4 de la boite. En particulier, la bordure proche du poincon et la
bordure située a sa droite sont laissées libres, les autres bordures

s'appuyant sur les bordures verticales de la boite (fig.25).
IT-2 Evolution de la déformation (fig.25)

Aux premiers stades du poingonnement, La déformation se caractérise
d'abord par un épaississement au voisinage du poincon rigide.:-Puis treés
vite, il se forme un chevauchement 10 cm environ en avant du poingon
rigide. Ce checvauchement s'incurve 3 ses e#trémités et se transforme en
décro-chevauchement puis en décrochements paralléles 3 la direction de
poingonnement qui se sitﬁent dans la continuité des bordures latérales
du poingon. Contrairement aux modeles précédents (voir Etude
expérimentale de l'épaississement lithosphérique), 1'épaississement au
voisinage du poingon n'est pas continu. Le chevauchement et ses
décrochements délimitent une zone non épaissie, non affectée par de la
déformation. Une telle zone est comparable au '"triangle mort'" défini
lors du poingonnement d'un milieu plastique et décrit par Peltzer (1983)
dans ses expériences de poingonnement. La largeur de 1la zone est sans
doute fonction de la largeur du poincon et de 1'épaisseur du modele.

Pendant le fonctionnement de ce chevauchement, on voit apparaitre a
la surface du modele un zone en extension relativement longue mais treés
peu large dont l'axe est dans la continuité du bord droit du poincon (du
coté de 1la bordure 1libre) et de meme direction que la direction de
poingonnement. Puis il apparait un nouveau chevauchement parallele au
précédent (donc perpendiculaire ; la direction du poingonnement) et
environ 10 cm en avant. Sa limite droite est le bassin d'extension et sa

limite gauche wune zone décrochante dans 1la continuité de la bordure
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gauche du poincon. A ce moment, ‘le bassin d'extension se met 2
fonctionner en décrochement. Cette - combinaison eﬁtre les deux
décrochements et le che&auchement' frontal découpe a nouveau dans le
modele une zone morte de meme dimension que la précédente. Aprés blocage
de ce systeme, le principe se réitére, la partie déformée et épaissie se
comportant comme la limite d'un poingon figide. L'évolution de la
déformation est identique a la déformation produite par un poincon
rigide qui se déplagerait par sauts successifs dans le modele, chaque
blocage d'un systéme chevauchement-décrochements correspéndant a un saut
de la limite du poincon.

La déformation finale est alors caractérisde par une succession de
chevauchements accomodés par des décrochements qui propagent la zone
épaissie dans la direction de poingonnement avec la largeur du poingon

responsable de 1la collision.
IT-3 Role de la bordure libre

Le role de 1la bordure 1libre est important sur 1'initition des
décrochements latéraux qui relient les chevauchements au poingon mobile.
Sur la partie droite du modéle (du coté du bord libre), la premiére
structure qui apparait est une zone amincie d'axe parallélé a la fois a
la direction de poingonnement et au bord libre. Le role de ce bassin est
primordial dans la suite de la déformation. En effet, c'est une zone de
faiblesse qui peut jouer en décrochement sans présenter de grande
résistance lorsque lé chevauchement frontal apparait.

Sur la partie gauche de modéle (du cote du bord fixe), les
décrochements latéraux se font moins facilement: il n'existe pas de
décrochement franc & gauche du modéle mais une arcature prononcée du

chevauchement (et donc de 1la zone épaissie) qui se transforme en



fig.26A: Détail de La défonmation proche du poingon dans fes premiers stades de
2'expénience (corrnespondant aux vues A et B de La §4g. 25).

ig.268: La naisance de fa zone  eh extension et ses relations avec  Les

chevauchements .

44g.26C: Vue du dessous du modele La bordure £ibre se situant sur La gauche de {fa
photo. On peut remarquer KLa distrnibution de £'dpaississement du modele dans

L'espace.
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décro-chevauchement lorsqu'on s'approche du bord gauche du poingon.
D'autre part, un leger plissement du modéle accompagne: ce décrochement
latéral gauche. Ceci se voit sur les vues de dessous du modélé (fig.26).

Tous les bassins ne se sont pas formés,paral}élement a l'axe du
poingon. Daﬁs des stades évolués de l'expérience aprés plus de 20 cm de
poingonnement, il se forme un petit bassin dont l'axe est & 45 degré de
la direction de poingonnement. Ce bassin est la déformation la plus
rapprochée de la bordure fixe qui délimite le modéle en avant du
poingon. Il est possible que cette bordure soit responsable de cette

modification de la déformation.

II-4 Discussion des principaux mécanismes de 1la

déformation dans une collision continentale

I1 existe deux principales facons d'accomoder une collision:
l'extrusion par de grands décrochements ou l'épaississement. De par sa
conception (modéle bidimensionnel), le modéle de Peltzer (fig.l0,
chapitre 1) a décrit l'extrusion par formation de décrochements comme
mécanisme de 1la collision éontinen?ale. Notre modéle expérimental de
conditions aux limites identiques a celui de G.Peltzer peut permettre
une étude comparée de 1l'importance de ces deux mécanismes lors d'une
collision continentale.

Contrairement au modéle de Peltzer, le poingénnement de notre
modéle = expérimental est essentiellement accomodé par de
l'épaississement. Les décrochements du modéle servent & accomoder les
mouvements induits par les chevauchements. Dans ce modéle, il faut aussi
remarquer l'importance - de la Trigidification des parties épaissies du
modélef Ce phénoméne entraine un déplacement de 1la limite de rigidité

(i.e. limite perpendiculaire a la direction de poingonnement séparant le
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domaine déformable du domaine non déformable) plus rapide que la vitesse
du poingon lui meme.

Faut-il en déduire que l'épaississement lithosphérique est le seul
mécanisme de déformaton susceptible d'accomoder le poingonnement ?
Certainement pas ! Tout d'abord comme pour les premié;es expériences, il
faut pousuivre cette étude en modifiant la résistance des couches
fragiles et ductiles ce qui peut, comme nous 1tavons vu dans 1@ premiére
partie, modifier de fagon importante la déformation. D'autre part, nous
avons vu apparaitre dans des stades trés évolués de 1'expérience des
struéﬁﬁres 3 45 degré de la direction de poingonnement qui pourraient
peut-etre, en évoluant, produire des extrusions de blocs. Actuellement,
d'autres expériences sont en cours de réalisation et il semble que le
rapport de la résistance des couches fragiles sur la résistance des
couches ductiles joue un role important sur le passage d'un mécanisme
(épaississement) & l'autre (extrusion) dans la collision continentale.

Ce modéle nous montre qu'il faut etre prudent sur 1l'intérpétation
des décrochements dans la collision continentale. En effet, ces
structures sont impliquées a la fois dans le mécanisme d'extrusion
latérale de blocs (Peltzer, 1983) et dans le mécanisme d'épaississement
lithosphérique (décrochements latéraux qui accomodent le
chevauchements). D'autre part, les phénoménes de durcissement (i.e.
augmentation de la résistance a la déformation) 1liés & 1'épaississement
lithosphérique (Davy et Cobbold, Appendice 1), peuvent etre responsable
de la création de failles décrochantes au voisinage de ces blocs rigides
(Vilotte et al., 1985). Il faut donc considerer avec précaution le role

que peuvent jouer les décrochements dans la collision continentale.
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ITI-5 Conclusion, discusssion

Ce modele est tres intéressant par les ouvertures qu'il laisse
entrevoir. Avec la composition rhéologique que nous avons choisi, nous
avons privilégié le mécanisme d'épaississemnt lithosphérique par rapport
au mécanisme d'extrusion latérale par décrochement dans la collision
continentale. Il serait trés intéréssant de poursuivre cette étude pour
savoir quelles conditions rhéologiques favorisent un mécanisme par
rapport a l'autre. Une telle étude nous apportera alors des
renseignements fondamentaux sur la rhéologie de 1la 1ithosphére au moment

de la collision.
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ITI VERGENCE ET PROPAGATION DES CHEVAUCHEMENTS DANS UN

SYSTEME FRAGILE-DUCTILE

En collaboration avec P.Balé et J.P.Brun, nous avons réalisé une
troisiéme série d'expériences ou la déformation globale d'un bicouche
fragile-ductile est un raccourcissement obtenu par des conditions aux
limites a la fois sur les parois latérales du modéle et sur le fond de
celui-ci. Ces expériences. sont congues pour comprendre les processus
d'initiation des grands chevauchements en termes de conditions initiales
et de conditions aux limites. La connaisance de ces mécanismes nous
permettra peut-etre de connaitre les déformations profondes
(chevauchements mantelliques ou délamination sur une interface profonde,
le Moho par exemple) & partir de la déformation de la surface de 1la

croute. .

ITII-1 Procédure expérimentale

>

plagque
mobile

§49.27. Descrnipiion de £'apparatus.
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La technique expérimentale que nous utilisons a déja été wutilisée
par Yoxhall (1983) et Malvieille (1984). La compression est réalisée par
le glissement a 1la base du modéle d'une plaque fine et rigide (acier
1 mm d'épaisseur) sur un fond rigide en bois. La direction du
raccourcissement est paralléle au coté de plus grande longueur; sa
vitesse est assurée par un moteur pas-i-pas relié & un ordinateur par
l'intermédiaire d'un multiprogrammeur. La plaque est disposée sur toute
la largeur du modéle. Sa longueur est de 20 cm et la longueur totale du
modéle avant déformation est de 50 cm. Les parois du modéle
perpendiculaires a la direction de raccourcissement sont solidaires du

fond de la boite d'un coté et de la plaque de 1'autre coté (fig.27).

Shear strength

§49.28. Composition rnhéologique et cinématique des conditions aux
(fes .

Le déplacement de la plaque peut etre décrit cinématiquement par

la propagation d'une discontinuité de vitesse & la base du modele. Cette

discontinuité est matérialisde par la limite entre la plaque et le fond

de la boite (fig.28), 1la discontinuité étant fixe par rapport. a la
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plaque et mobile par rapport au fond de la boite. Les parois latérales,
paralléles & la direction de raccourcissement peuvent etre soit liées a
la plaque mince (poingon) (modéle 0 & 1) soit liées a la base du modéle
(modéle 2). Les deux cas de figure présentent un intéret capital pour 1la
compréhension des effets latéraux sur le développement des

chevauchements.
III-2 Composition rhéologique du modéele

Le modéle est composé d'une couche fragile (sable) et d'une couche
>ductiler(silicone). Les deux couches ont meme densité (l.4). Pour faire
évoluer les résistances respectives de chacune des couches, nous avons
ajusté les conditions de vitesse du poingon et la hauteur totale du
modéle. La résistance de la couche ductile est sensible aux vitesses de
déformation et vaut:

Sd= .(Uo/Lo).Ld ou Uo est la vitesse du poingon,
Lo un hauteur cararactéristique du modéle (ici la hauteur du bicouche)
et Ld la hauteur de la partie ductile.

La résistance de la partie fragile -est indépendante de la vitesse
et vaut:

Sf= .g.Lf2 ou est la masse volumique
du sable, g l'accélération gravitationnelle et Lf la hauteur de sable.

Le rapport Sd/Sf varie entre 1 et 10 ce qui est compatible avec les
données rhéologiques pour la lithosphére (Davy et Cobbold, soumis).

Afin de comprendre les mécanismes de la déformation (sens de
Apropagation des chevauchements et 1leur vergence) et les intéractions
fragile-ductile, nous avons fait varier différents parmétres physiques

de la déformation.
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- Conditions aux limites: vitesse, existence et sens d'un
cisaillement latéral

- Résistance de la couche fragile par rapport & la résistance de
la couche ductile.

- Géométrie du modéle, en particulier les rapports longueur sur
hauteur et hauteur relative de chacune des couches.

Nous avons distingué trois types de modéle suivant les conditions
aux limites latérales. Les parois sont fixes par rapport a la boite:
modele O (purement sable) et modéle 1 (sable et silicone). Les parois
sont fixes par rapport & la plaque (modéle 2). Nous avons réalisé de
nombreuses expériences pour les modéles de type 1 que nous décrirons

particuliérement.

III-3 Description des modéles
Rappel: modéle 0 (purement fragile)

Les conditions aux limites précédemment définies ont été mises en
oeuvre sur des modeles composés d'une couche purement fragile ne pouvant
pas présenter de déformation interne importante (Yoxhall, 1983;
Malavieille, 1984). Pendant toute 1la durée du raccourcissement, il
existe un chevauchement majeur dont 1la base est localisée sur 1la
discontinuité basale de vitesse (terme cinématiquement exact mais
grammaticalement lourd et qui désigne la limite entre 1la plaque et 1le
fond de 1la boite). Ce chevauchement principal est dirigé vers
l'intérieur de la plaque et fait un angle classique (car représentatif

Ve
de l'angle de friction interne du sable) de 30 degré avec la base du

modele. Les autres chevauchements qui caractérisent la déformation ont



88

une fléche plus faible et une vergence opposée et fonctionnent a tour de

role.

" 448.29: Modéle 0. Coupe du modele purement sable apres défonmation.

Ces chevauchements doivent etre reliés aux conditions aux limites
particuliéres du modele et & la quasi-absence de déformation interne’ du
sable. En effet le mouvement sur le fond du modele et sur le
chevauchement a 30 degré impose a la couche chevauchante de sable de se
plier & 1'endroit de 1la rupture de pente. L'absence de possibilité de
grandé déformation interne dans le sable entraine la création de failles
pour accoﬁoder la rupture de pente pendant le déplacement sur le
chevauchement principal. Ces chevauchements ne sont actifs que
loréqﬁ'ils sont prés de la pliure. Lorsqu'ils deviennent inactifs, ils
se déplacent passivement dans le plan du chevauchement principal tandis
qu'un autre chevauchément se crée au niveau de 1la rupture de pente
(fig.29).

L'état final aboutifdonc a un structure en éventail dissymétrique.
Du coté de 1la plaque, on observe un seul chevauchement de grande
amplitude. Du coté opposé, on observe une suite de petits chevauchements

a vergence opposée qui se branchent sur le chevauchement principal. La
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somme des fléeches des petits chevauchements est exactement égale au
rejeu sur le chevauchement majeur.

I1 faut d'ailleurs faire trés attention de ne pas interpréter ces
chevauchements pour ce qu'ils ne sont pas (Malavieille, 1986). La
structure majeure dans ce modéle est le chevauchement dirigé vers
1'intérieur de la plaque, les autres chevauchements étant 1liés aux
conditions aux limites particuliéres (fond rigide) du modele et a la
quasi-impossibilité de déformation interne du sable. Comme nous le
verrons plus tard, les petits chevauchements n'existent plus lorsque les
conditions aux limites ne sont plus aussi rigides en particulier

lorsqu'il existe une couche ductile a la base du modele.

Modele 1

La composition de ce modele est un bicouche sable-silicone. Les
parois latérales sont fixes par rapport a la boite. La plaque se déplace
donc par rapport aux parois latérales et la partie du modele située
au-dessus de la plaque est soumise a un cisaillement latéral. Par
contre, il n'existe pas de cisaillement latéral sur la partie du modeéle
en avant de la plaque.

La déformation dans la partie fragile est caractériéée par une
succession de chevauchements situés au dessus de la plaque (c'est a dire
dans la partie cisaillée latéralement) qui se propagent de 1l'extrémité
du modéle (coté plaque) vers la limite plaque-fond de 1la boite
(discontinuité de vitesse, fig.30). Le premier d'entre eux est situé
prés de la bordure verticale solidaire de 1la plaque. Ce chevauchement
est causé par les conditions latérales. En effet c'est a cet endroit

qu'il existe la plus forte discontinuité des déplacements avant toute




4g.30: modele 1. Evolution de La déformation en surface (4 premidres
photos) et vue en coupe de -£'état final. La plaque est situde sur. La
partie droite du modéle. :
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déformation: la paroi verticale‘é l'extrémité de la plaque "racle" les
parois latérales verticales. Les autres chevauchements sont crées au
centre du modele. Les plans chevauchants sont pentés vers la limite
entre la plaque et le fond de 1la boite. Le sens de cisaillement sur le
plan de chevauchement est compatible avec le cisaillement dans la partie
ductile causé par le mouvement de la plaque.

Pendant 1le fonctionnement d'gn chevauchement, la partie ductile
cisaillée est comprise entre le chevauchement et la discontinuité de
vitesse. Au stade final de 1la déformation, il existe des zones dans
lesquelles le cisaillement total est constant. Ces zones sont délimités
d'une part par le discontinuité de vitesse et d'autre part par les
différents plans de chevauchements. Des marqueurs verticaux disposés
dans la partie ductile (alternance de silicones de‘ meme propriétés
rhéologiques et de différentes couleurs) visualisent 1a.coﬁpqsante de
cisaillement (f£ig.30). Les cisaillements les plus importants‘ont lieu
dans les zones proches de 1la discontinuité de vitesse qui ont é&té
déformées pendant le fonctionnement de tous les chevauchements. La
partie du modéle en dehors de 1la plaque n'est pratiquement pas déformée
ainsi que la partie du modéle située entre le premier chevauchement et
la bordure rigide solidaire de la plaque (fig.31).

I1 peut exister dans certains cas des chevauchements de faible
rejeu de vergence opposée qui ne prennent pas racine dans la couche
ductile. Comme dans le modéle 0, ces chevauchements servent & accomoder
la déformation de la couche fragile pendant le fonctionnement du
chevauchement majeur. Ces chevauchements sont toutefois bien moins
développés que dans le modéle O.

I1 est difficile de tirer des conclusions sur la périodicité

temporelle des chevauchements qui est fortement conditionnée par les
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mécanismes qui induisent leur blocage. A ce titre, la rhéologie de 1la
couche ductile impliquée elle aussi dans les chevauchements (lame de

silicone) joue certainement un role non negligeable.

R ERIEENNNS ==

ﬁ‘;‘; "’f‘f;ﬁ SR

§4g.31:Mod2le 1. Visualisation de {La déformation ductile sur une
coupe du modele. Les marquewrs du dessin supériewr €tait verticaux avant
déformation. Le cisaillement inl est indiqué sun Le dessin ingerieur.

Deux résultats majeurs se dégagent de ce modéle:

-il n'existe qu'une famille de chevauchement dont la vergence
est dirigée vers la bordure verticale solidaire de 1la plaque; cette
vergence est identique a la vergence du chevauchement majeuf du modele
0.

-la propagation des chevauchements se fait dans la direction du
mouvement de la plaque ce qui correspond par ailleurs a la direction de
leur pendage. Les chevauchements ne dépassent jamais la discontinuité de
vitesse et restent situés au-dessus de la plaque.

Cette propagation associée & cette vergence aboutit & un empilement
de chevauchements dont le plus récent est situé au dessus de la pile

("overstacking'"; Davy et Gillet, 1986).
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Modele 2

La composition de ce modeéle est identique a celle du modéle
précédent. Les bordures latérales sont solidaires de la plaque glissant
sur le fond du modele. L'ensemble plaque et bordures latérales se
déplacent en meme temps et a la meme vitesse. Par conséquent, la partie
du modele située au-dessus de la plaque n'est soumise a aucun
cisaillement latéral. Il existe par contre un cisaillement latéral dans
la partie du modéle située en avant de la plaque.

La déformation se caractérise par une succession de chevauchements
dans la partie du modeéle cisaillée latéralement. Comme dans les modeéles
précédents, ces chevauchements pendent vers la limite entre la plaque et
le fond de 1la boite (fig.32). Le éens de cisaillement sur le
chevauchement est compatible avec le cisaillement horizontal dans la
silicone.

Contrairement au modeéle précédent, deux chevauchements se forment
en meme temps et évoluent parallélement. Un troisiéme chevauchement se
développe apres 10 cm de raccourcissement en avant des précédents.

Les résultats principaux de ce modéle sont:

-1l n'existe qu'une famille de chevauchement dont la vergence
est dirigée vers la bordure verticale solidaire du fond du modéle

-la propagation des chevauchements se fait dans la direction du
mouvement de la plaque; Les chevauchements sont situés dans la partie
cisaillée latéralement (en avant de la plaque).

Cette propagation associée a cette vergence aboutit a un empilement
de chevauchements dont le plus récent est situé en dessous de la pile

("piggy-back™ ou "understacking'; Davy et Gillet, 1986).




§4g.32: modefe 2. Evolution de La déformation en surface (4 premiires
photos) et vue en coupe de £'dtat final. La plaque est située sun La
partie gauche du modéle.
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III-4 Comparaison des modéles et interprétation

Dans tous les modéles, nous observons 1l'apparition et le
développement de chevauchements localisés. La vergence et la propagation
des chevauchements dépendent des conditions aux limites appliquées. Il
existe toutefois une cohérence entre tous les modéles éui nous permet de
mieux comprendre les intéractions fragile-ductile dans la déformation et
d'aborder les conséquences géologiques du point de vue du développement
des chevauchements dans les zones de collision.

En ce qui concerne les propriétés rhéologiques, il semble qu'un
modéle purement fragile (sable, modéle 0), ne présentant pas de
déformation interne, déformé contre des parois rigides donne naissance a
deux types de chevauchements génétiquement différents. Les uns (majeurs)
sont 1liés aux conditions aux limites et accomodent principalement le
raccourcissement imposé. Les autres (de plus faible rejeu) sont liés aux
propriétés rhéologiques (absence de déformation interﬁe) et accomodent

les déplacements sur le chevauchement majeur.

1- Localisation des chevauchements
Chaque modéle peut etre divisé en deuk parties: wune partie
au-dessus de la plaque et wune partie au-dessus du fond de la boite.
Suivant, les conditions latérales, 1l'une ou l'autre des parties est
cisaillée latéralement. Les chevauchements se localisent dans le secteur
cisaillé latéralement: au-dessus de 1la plaque mobile dans 1le cas du
modéle 1 et au-dessus du fond de la boite dans le cas du modéle 2.
La localisation des chevauchements n'est pas du tout liée au
hasard. Pour essayer de comprendre quelles en sont les causes, il faut
évaluer les contraintes relaxées lors de la création d'un

chevauchement. Tout d'abord, un chevauchement élimine les contraintes
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cisaillantes latérales sur toute la hauteur de la partie chevauchante
(car la vitesse des parois devient identique & la vitesse de la partie
fragile chevauchante). bPar contre, des contraintes cisaillantes
horizontalés existent dans la partie ductile située entre le
chevauchement et la limite plaque-fond de la boite (fig.33). La position
des chevauchements est choisie pour qu'il relaxe la contrainte la plus

forte possible.
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§4g.33. Cisaillement & {La base des modeles et Latéraux. Les chevauchements se
crndent pour minimiser La resulante de ces deux forces rnésistantes. Powr chaque
modéle, i est présenté une vue de dessus (ol La plaque est indiquée en pointille)
et une coupe. Les deux dessins de gauche correspondent au modele 1 et Les deux
dessins de droite au modéle 2.

Dans le cas du modéle 1, différents modéles de ce type ont été
construits en faisant varier 1'épaisseur du modéle et 1la vitesse du
raccourcissement. Cette étude montre que, & épaisseurs identiques des
couches, plus 1la vitesse est rapide (ce qui revient a augmenter la
résistance de la partie ductile sans changer la résistance de la partie
fragile), plus les chevauchements se créent au voisinage de la
discontinuité basale de vitesse. Quand la résistance de la partie

ductile augmente, l'importance du cisaillement horizontal est accru par

rapport aux cisaillements latéraux.
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2- Vergence.

Tous les modéles réalisés ne présentent qu'une famille de
chevauchements majeurs de méme vergence. Nous avons représenté sur la
fig.34 les 4 possibilités  théoriques de  chevauchements et le
cisaillement de la partie ductile qui en résulte. Dans les expériences,
uniquement les cas (A et C) sont réalisés en fonction des conditions
latérales. Pour ces deux cas, le cisaillement dans la partie fragile est
de meme sens que celui dans 15 partie ductile. Les deux autres cas (B et
D) ne se rencontrent jamais. Il semble donc que 1la vergence des
chevauchements soit déterminée par le sens de cisaillement induit dans

la partie ductile.
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§4g.34: Schéma ilLustrant La détermination des chevauchements par
comparaison des sens de cisalllement dans La partie ductile et dans La
partie fragile (voin Zexte).
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3- Propagation

La propagation des chevauchements est dans tous les modéles de meme
sens que le déplacement de la plaque. Il faut attribuer ce résultat au
fait que la discontinuité de vitesse entre la plaque et le fond de 1la
boite est fixe par rappoft a2 la plaque et mobile par rapport au fond de
la boite. Le sens identique de propagation aboutit a deux cas de figure
suivant le modéle considéré: une succession de chevauchements qui se
propagent les uns par dessus les autres ("overthrusting", modéle 1); une

succession de chevauchements qui se propagent les uns par dessous des

autres (piggy-back ou "underthrusting", modéle 2).

III-5 Conclusions et implications géologiques

Noﬁs avons fait varier dans ces expériences des paramétres se
rapportant d'une part aux propriétés rhéologiques des matériaux, d'autre
part aux conditions aux limites. Un modéle purement fragile présente des
mécanismes de déformation différents des modéles fragile-ductile. Etant
donné 1'eﬁistence de zones ductiles dans 1la partie inférieure de 1la
croute, un modéle purement fragile ne peut pas rendre compte de la
déformation totale & 1'échelle crustale. Par contre, un modéle purement
fragile peut simuler des déformations plus superficielles (décollement
dans les parties fragiles de la croute).

Si l'expérimentation en elle-meme nous a déja permis de comprendre
les intéractions fragile-ductile sur 1la déformation, il est aussi
intéressant d'en discuter les implications tectoniques. Les conditions
aux limites utilisées dans cette partie doivent donc etre discutée pour

des déformations crustales.
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A 1'échelle de 1la croute dans une zone de collision, plusieurs
types de discontinuité de vitesse peuvent exister et dont 1l'analogie
peut etre faite avec la discontinuité de vitesse qui est la base (dans
les deux sens du mot) des modéles expérimentaux.

- Type 1: La discontinuité de vitésse se situe a 1l'interface
croute-manteau lors de 1la collision de deux lithosphére continentale.
Les chevauchements mantelliques sont cinématiquement analogues a des
discontinuités de vitesse de ce type. Ces chevauchements peuvent
reprendre les discontinuités pré-orogéniques que sont les zones de
subduction ou exister en n'importe quel endroit de la lithosphere

continentale s'il existe wune partie fragile dans le manteau supérieur

(fig.35).

LITHOSPHERE
ASTHENOSPHERE

§4g.35. TlRustration des discontinuitls de vitesse du premier fype
(voin texfte).

- Type 2: la discontinuité de vitesse se situe a l'interface entre deux
croutes lors de 1l'obduction d'une croute continentale sur une autre.
Pour ce type de discontinuité, on s'intéresse a la déformation de la

croute chevauchante pendant la mise en place d'une croute sur l'autre

(fig. 36).
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§4g.36: TLeustration des discontinuités de vitesse du deuxieme zype
(voin texte).

- Type 3: 1la discontinuité de vitesse se situe sur wune =zone de
décollement intracrustale . La déformation d'une couverture sédimentaire
consécutive a un chevauchement de son socle peut etre représentative de
ce type de discontinuité. Dans ce cas, nous ne discuterons pas les
résultats de notre modélisation sur l'évolution de la déformation car il
n'existe pas toujours de structure fragile-ductile pour une
discontinuité de ce type.

Les cisaillements latéraux le long de parois rigides sont
représentatives de conditions aux limites géologiques qui accomodent les
effets cinématiques de 1la discontinuité de vitesse (décrochements,

décro-chevauchements).

Discontinuité du premier type
Dans le cas d'un poingonnement (Tapponnier, 1975), différents cas
peuvent se rencontrer en fonction de la position et de la vergence de la

subduction par rapport au poingon.
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Dans le premier cas, la lithosphere du poingon plonge sous
lithosphére du continent collidé. La géoﬁétrie du poing¢onnement est
identique & celle rencontrée dans la collision Inde-Asie. A ses
extrémités latérales, le poingon est cisaillé en décrochement. La
géométrie des conditions aux limites est identique a celle du modéle 2.
En effet, la discontinuité de vitesse est situéé a la suture des deux
continents, la partie chevauchante (le continent collidé dans cas)
jouant le role de la plaque. D'aprés le résultat de nos expériences, la
déformation va se propager dans la partie cisaillée latéralement (le
poingon) dans le sens de la discontinuité de vitesse c.a.d..de la zone
de suture vers l'intérieur du poingon. La propagation des chevauchements
et leur vergence sont identiques a celles rencontrées dans le continent
indien (M.C.T puis M.B.T., Mattauer, 1975).

Toutes les autres possibilités sont envisageables et les résultats
expérimentaux associés a la connaissance de l'évolution spatiale de la
déformation crustale peut nous renseigner sur la position et la vergence
des chevauchements mantelliques qui 1l'induise.

Discontinuité du deuxiéme type

La déformation de la croute supérieure lors d'une obduction
croute-croute consécutive a le fermeture d'un océan peut etre
interprétée en terme de discontinuité de vitesse. La partie fragile de
la croute chevauchée peut etre considérée comme rigide par rapport a la
partie fragile de la croute chevauchante car elle se tréuve a une
pression lithostatique . plus élevée. La déformation consécutive a une
telle‘discontinuité de vitesse n'est évidemment active que pendant
l'obduction. Une obduction de type alpine ou la partie chevauchante est
cisaillée latéralement correspond & une déformation analogue a celle du

modele 1. La déformation de la croute chevauchante se fera par une
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succesion de chevauchements de meme vergence que. l'obduction - qui se
propageront de l'interface entre les deux croutes vers la discontinuité
de vitesse (fig.37). Dans un tel contexte, l'épaississement se fait par

empilement de la derniére unité par dessus la pile déja formée.

/O

44g.3%: Intenprétation de £'¢vofution de £La déformation dans La
chaine alpine par un mécanisme analogue a celul du modele 1. (schéma
d'apnds Gillet et al., 1985).

Cette propagation de l'épaississement au moment de la collision
peut difficilement etre décrite par des études structurales. Nous allons
essayer d'argumenter d'une telle propagation dans une chaine de montagne
bien connue et qui correspond aux conditions aux limites requises: les
Alpes Occidentales. Il a été déc;it dans la croute chevauchante des
Alpes Occidentales (Austro-alpin) une succesion de plusieurs unités
crustales mises en évidence par des etudes structurales et
métamorphiques (Lardeaux et al., 1982; Balldvre et al., 1986). Il semble
logique de penser que ces unités se sont mises en place apres la
collision. D'autre part, la données métamorphiques dans 1la croute
chevauchée lors de 1'obduction (nappes Penniques de 1la plaque

Européenne) indiquent des pressions trés élevées (25 Kbar dans le massif
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de Dora-Maira par Chopin, 1984). Une télle pression ne peut sans doute
etre obtenue que si 1'épaississement crustal est suffisamment rapide
pour empecher 1'érosion (Gillet et al., 1986). Le mécanisme
d'épaississement que nous proposons comme étant associé & 1'obduction

permet de rendre compte de ces données.

Une telle modélisation pose le probléme-du role des discontinuités
de vitesse dans la déformation lithosphérique. Nous n'avons surement pas
fait le tour des conséquences géolggiques d'une telle é&tude mais les
résultats de cette modéliéation expérimentale nous ont permis de
progresser cdans la compréhension de = 1'évolution de la déformation d'un
bicouche fragile-ductile. En particulier, il met en évidence le role des

conditions latérales.
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APPENDICE 1

Des profils de résistance 2 la déformation ont été calculés pour la
lithosphére & partir des données expérimentales sur la déformation des
roches. Un minimum de quatre couches est requis pour respecter la
dualité fragile-ductile et les différences de densités: une croute
supérieure fragile, une croute inférieure ductile, un manteau supérieur
fragile et un manteau sous-jacent ductile. Les parameétres critiques qui
controlent la résistance a la déformation de ces quatre couches sont:
(i) le gradient déothermique, (ii) 1la nature du champ de vitesse
appliqué, (iii) la vitesse de déformation. Le comportement fragile de-la
croute et du manteau est supposé obéir 2 la loi de Byerlee (1978). Le
comportement ductile est supposé obéir a une loi de fmuage de type
Weertman. Dans quelques exemples, un comportement intermédiaire est
consideéré.

Nos calculs montrent que la résistance au déformation de chaque
couche est faiblement dépendant de la vitesse de déformation (ce qui est
équivalent a une rhéologie plastique) mais dépend de la nature du champ
de vitesse (la résistance & la déformation est 2 & 2.5 fois supérieure
en compression qu'en décrochement et 3 & 4 fois supérieure qu'en
extension). La résistance a la déformation est par contre trés dépendant
de la structure thermique. Nous avons distingué trois régimes thermiques
avec des gradients compris entre 0 et 10 C/Km (régime 1), 10 et 20 C/Km
(régime 2)et 20 et 30 C/Km (régime 3). Pour le régime 1, la croute
entiére est fragile; le manteau fragile est 10 fois plus résistant que
la manteau ductile; le manteau tout entier est dix fois plus résistant
que la croute; et la partie fragile de la lithosphére est environ dix
fois plus résistante que la partie ductile. Pour le régime 2, la partie
fragile de la croute est environ 7 fois plus résistante que la croute
ductile; La partie fragile du manteau est encore de 1 a 10 fois plus
résistante que la partie ductile du manteau; Le manteau dans son entiler
est de 1 a2 10 fois plus résistant que la croute; la partie fragile de la
lithosphére est de 2 a 10 fois plus résistante que la partie ductile.
Pour le régime 3, la croute fragile est encore 10 fois supérieure que la
croute ductile; mais le manteau fragile a totalement disparu et le
manteau ductile perd rapidement toute résistance; la croute est
maintenant 10 & 100 fois plus résistante que le manteau; la partie
fragile de la lithosphére est encore de 4 a 10 fois plus résistante que
la partie ductile.

Par analogie avec des études antérieures de tectonique en
extension, nous avons considéré les variations de la résistance a la
déformation pendant des épisodes compressifs. Un doublement instantané
de. la croute du a un chevauchement produit une augmentation de la
résistance & le déformation de la lithosphére. Puis, la résistance a la
déformation diminue par elaxation thermique et retrouve sa valeur avant
épaississement en 20 3 40 Ma.
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FOUR-LAYER STRENGTH PROFILES OF CONTINENTAL LITHOSPHERE FOR

MODELLING OF LARGE SCALE DEFORMATIONS.

Ph. DAVY and P.R. COBBOLD

ABSTRACT .

Strength profiles have been calculated for the Earth's lithosphere,
using available data from laboratory deformation of rocks. A minimum
number of four layers is assumed to be acceptable: brittle upper crust,
ductile lower crust, brittle upper mantle and ductile mantle. Critical
parameters controlling strength are (i) geothermal gradient (ii) nature
of applied velocity field and (iii) strain rate. Brittle behaviour for
crust or mantle is assumed to obey the simple frictional law of Byerlee
(1978). Ductile behaviour is assumed to be steady state creep. In some
instances semibrittle behaviour (shear softening and localization) has
also been considered.

Our calculations show that the strengths of individual layers and
of the whole lithosphere are but weakly dependent on strain rate (the
lithosphere is rheologically plastic) and on the nature of the velocity
field (strength in shortening is typically 2 to 2.5 greater than in
wrenching; 3 to 4 times greater than in stretching). In contrast,
strengths are strongly dependent on temperature gradient. We distinguish
3 temperature regimes, with gradients of about 0-10 C/Km (regime 1),
10-20 /Km (regime 2) and 20-30 C/Km (regime 3). For regime 1, the
entire crust is brittle; brittle mantle is stronger than ductile mantle
(by a factor of 10); the entire mantle is stronger than the entire
(brittle) crust (by a factor of 10); and brittle lithosphere is stronger
than ductile lithosphere (by a factor of about 10). For regime 2,
brittle crust is stronger than ductile crust (by a factor of about 7);
brittle mantle is still stronger than ductile mantle (by a facter of 1
to 10); the entire mantle is still stronger than the entire crust (by a
factor of 1 to 10); and brittle lithosphere 1is still stronger than
ductile lithosphere (by a factor of 2 to 10). For regime 3, brittle
crust is still stronger than ductile crust (by a factor of about 10);
but now brittle mantle disappears and ductile mantle becomes rapidly
negligible; the entire crust is now stronger than the entire mantle (by
a factor of 1 to 100); yet brittle 1lithosphere is still stronger than
ductile lithosphere (by a factor of about 4 to 10).

By analogy with previous studies of extensional tectonics, we
consider strength variations during compressional tectonics. A rapid
doubling of crustal thickness due to overthrusting produces a rapid
increase in lithospheric strength. The original strength may then be
recovered by thermal relaxation. Simple models of thermal relaxation
show that strength recovery requires a time of 20 to 40 Ma.
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INTRODUCTION

In this paper, we present and discuss strength profiles for the
continental crust and underlying mantle lithosphere. These profiles are
upper bounds, calculated on  the basis of existing data obtained by
laboratory deformation of rocks. As such, the profiles must be
considered as estimates, especially for the continental crust, where the
experimental data are least reliable.

‘Qur reason for calculating these profiles is to use them in
modelling 1afge-sca1e permanent - continental deformation, either by
numerical or by analogue methods, especially the latter. Our experience
with scaled physical models and with geological reality leads us to
accept a minimum of 4 basic layers with contrasting strengths: brittle
upper crust (BC), ductile lower crust (DC), brittle upper mantle
lithosphere (BM) and ductile mantle lithosphere (DM). We believe that
any further simplification of this 4-layer lithospheric model would be
dangerous. On the other hand, we recognize that the continental crust is
compositionally heterogeneous and that a true strength profile must be
accordingly compiex in detail. For our present modelling purposes, we
omit‘this complexit§.>

The strength of the 1lithosphere has béen widely discussed by a
member of authors, for example Goetze & Evans (1979), Brace & Kohlstedt
<1980), Kirby (1980, 1983, 1985), Kusznir & Park (1982,1984a,1984b),
Sonder & England (1985). Some contributions have concentrated on oceanic
lithosphere, others on continental crust and lithosphere. Sonder &
England (1985) have calculated profiles for use in numerical modelling
of continental deformation. Our approach is similar, but we emphasize

the contrasting roles of brittle and ductile layers, including the
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shear-softening properties of the former. We do this on the basis of (i)
geological observations, (ii) the contrasting flow laws obtained in
laboratory deformation of rocks and (iii) the obvious control exerted by
existing faults on the deformation history of analogue models (e.g.
Tapponnier et al., 1982; Faugeres and Brun, 1984; Davy et al., 1985;
Vendeville et al., in press).

.Qur profiles are calculated for various imposed strain-rates,
crustal thicknesses and temperature gradients. Of these Dbasic
parameters, the temperature gradient is by far the most critical: it
governs the relative strengths of the four lithospheric layers, as- well
as the integrated strength of the whole lithosphere.

For this reason we discuss, in the last section of the paper, the

tectonic implications of our strength profiles for various

characteristic thermal environments.

BOUNDARY CONDITIONS

l-Initial structure

We assume that the continental 1lithosphere is adequately
represented by a 4-layer médel with horizontal layering. From top to
bottom, the layers are brittle upper crust (BC), ‘ductile lower. crust
(DC), brittle upper mantle (BM), and ductile mantle (DM). These in turn
overlie a mantle asthenosphere of negligible strength but non-negligible
density. Densities assumed for the four lithospheric layers are 2.85

g/cm3 (crust) and 3.3 g/cm3 (mantle). Strengths will be discussed later.
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2-Applied velocity field

For the purpose 6f calculaﬁing stfengtﬁs, we assume that the
lithosphere is subject to a velocity field with uniform gradient. Three
kinds of gradient are considered (see Brace and Kohlstedt, 1980): (i)
uniform shortening, (ii) uniform stretching and (iii) uniform wrenching.

In uniform shortening, the shortening direction is horizontal and

the stretching direction vertical. All motions are in a vertical plane
and there are no volume changes. Principal strains accumulate coaxially.

Uniform stretching is kinematically identical, but the stretching and

shortening axes are interchanged. Finally uniform wrenching is a simple
shearing, with vertical shearing planes and horizontal shearing

direction.

3-Temperature conditions

We assume an upper surface temperature of .0 C and a uniform
vertical temperature gradient,Gr. Thus known values of Gr and crustal
thickness, H, determine the temperature Tb = Gr.H at the base of

the crust (Moho).
DEFORMATION MECHANISMS AND FLOW LAWS

Our purpose is to calgulate long~term strengths during permanent
deformations (ductile creep and finite slip on faults). Therefore to a
first approximation, we neglect elastic strains, which are seldom
greater than 1-2 %. In so doing, we have no éccess ﬁo the characteristic
times associated with loéding and stress transfer from one layer to

another, as studied by Kusznir and Park (1982,1984a,1984b). We focus
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instead on 3 kinds of post-yielding behaviour, (i) steady'state creep,

(ii) brittle behaviour and (iii) semi-brittle behaviour.

1-Steady state creep

The steady creep of ductile rocks has been often found to obey a

power-law of the kind

Ejj = A exp (-H/RT) . SpN-l.s;y (1)

j
where ﬁij and Sij are tensors of strain-rate and deviatoric sfress,
S72 is the second invariant of the stress tensor, A is a cbnstaﬁt, H is
an activation enthalpyvfor diffusion-controlled creep, R is the gas
constant, T is the absolute temperature and N is the stress exponent.
Values of A, H and N vary widely according to rock type and thé
presence of water. In order to bracket our ductile strength profile, we
choose for crust and mantle conditions two different laws representing a
reasonable upper and lower bound of ductile strength.

Mantle creep

Kirby (1985) reviews appropriate values of the parameters A, H and

N for various dry and wet rocks (mainly peridotites) considered typical
or representative of mantle lithosphere. The available data . for dry
rocks seem fairly consistent and have been summarized by Kirby (1983)
(See Table 1). Creep laws for wet samplés are not so well constrained
and grain size dependance has been put forward (Chopra and Paterson,
1981,1984). We choose a creep law for wet dunite with a grain size .of
0.9 mm (Chopra and Paterson, 1981l) as a lower bound for the ductile

strength of the mantle.
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Crustal creep

Crustal creep is not so well constrained (Carter, 1976; Heard,
1976; Kirby, 1983, 1985; Shelton and Tullis, 1981l; White and Brelan,
1985). Consideration of various rock types and water dependences lead to
large variation in calculated lower crustal stength. Furthermore, the
crust is far from homogeneous and it is not always -<clear how to
calculate an average strength. In order to bracket ductile crustal
strengths, we choose the creep law of diabase (Shelton and Tullis, 1981)
as an upper- bound -and the creep law . of quartzite (Shelton and Tullis,

1981) as a lower bound (see Table 1).-

2-Brittle behaviour

Byerlee (1978) showed experimentally that the frictional resistance
on pre-existing fracture is independent of rock type and applied
boundary velocities. Frictional resistance is given by a simple bilinear

relationship over a range of normal stresses from 3 MPa to.1.76 GPa:

St = 0.85 ( Sn - Pf ), for 3 MPa < Sn - Pf <200 MPa;

St = 60+ 10 MPa -+ 0.6 ( Sn - Pf ), for Sm - P£> 200 MPa; (2)

where Sn and St are the normal and shearing stresses at which frictional
resistance is overcome and Pf is the fluid pressure.
Byerlee's law can be expressed in terms of principal effective

stresses ( S1 and S3 ):
S1 - Pf=5¢( 83 -Pf ), for S$3 - Pf < 110 MPa;

81 - Pf = 3.1 ( 83 - Pf ) + 210 MPa, for S3 - Pf > 110 MPa;

(3)
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Frictional stresses are independent of strain rate and, to the
first order, of temperature.

These equations do not take into -account the stresses needed to
propagate fractures 1in rocks; but, in most geological situations,
stresses for fracturing rocks . should be close to stresses for slip on

preexisting fractures (Goetze and Evans, 1979). °

3-Transitional behaviour

A brittle-ductile transition is generally postulated to occur at a
depth where ductile strength becomes lower than brittle strength.
However, the transition may in fact occur over a broad zone, with
coexistence of both ductile and brittle processes (Carter #nd. Kirby,
1978), or where strain-softening processes can lead to ductile  faults.
This behaviour is sometimes called semibrittle.

Quantitative studies of semibrittle strength are unfortunately
lacking. Kirby (1980b) has suggested that the ratio between :the
differential stress ( S1-S3 ) and the least principal compressive stress
( 83 ) determines the mode of behaviour (faulting, semi-brittle creep or
ductile flow). He also has suggested that the strength of semibrittle
rock increases with pressure.

Ductile strain-localization mechanisms have also been proposed for
semibrittle behaviour of rocks (see review by Poirier, 1980; White et
al., 1982; Zeuch, 1982; Yund and Tullis, 1984). Heard (1960) and
Caristan (1982) notice that, for this mechanism, strength appears to
have a negative pressure sensitivity, and is temperature and strain-rate
sensitive. Caristan (1982) suggests that semibrittle strength tends
towards creep strength with decreasing strain-rate. He also suggests a

simple law for the transition between ductile and semibrittle behaviour:
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P = ( S1-83 )4 where P is the lithostatic pressure at the transition

and ( 81-8S3 )4 is the deviatoric creep stress.
STRENGTH PROFILES

1-Method of calculation

Using the strength data already discussed, we compute the total
force (per unit of length normal to the plane considered) supported by
each of the four layers. The force is the integral of the deviatoric
s;ress With respect to depih, Z: |

Zsup
F‘= (sl -83) dz , _ (&)

Zinf

where Zsup and Zinf are the depths of the layer boundaries.
This force per unit length expresses the resistance of the whole

layer to deformation.

2-Criteria used

The horizontal layers in our models are distinguished.according to
the extent to which deformation is localized: we use "brittle" (B) for
both brittle and semibrittle behaviour (rock with faults or shear
zones), "ductile'" (D), for non-localized, continuous, deformation.

To define the brittle-ductile transition, we use two different
criteria.
In criterion 1, only 2 styles of deformation are taken into account,
fracture and creep (for review, see Goetze and Evans, 1979; Brace and
Kohlstedt, 1980). The mechanism which prevails is that with the lower

deviatoric stress




In criterion 2, following Caristan (1982), we include semibrittle
behaviour, defined by strain-softening processes.

On the basis of preliminary experimental results (Caristan, 1982),
we assume that semibrittle strength tends towards creep strength; The
semibrittle/ductile transition is given by: P = ( '81-83 _)d- This

criterion enhances the "brittle" part of the lithosphere.

3-Effect of temperature gradient

Strength profiles for two extreme crustal compositions -(quartzite
and diabase) have been calculated for uniform shortening (Fig la). For
thermal gradients lower than 7 C/Km (quartzite) to 12 C/Km (diabase) the
whole crust can be considered as entirely brittle; whereas for higher
thermal gradients, ductile and brittle strengths decrease slowly in
nearly constant ratio. For an increase of 10 C/Km in thermal gradient,
crustal strength decreases to between 1/3 and 1/2 of its initial value.

Variation of crustal composition leads to a large variation of
absolute crustal strength. For a given thermal gradient, crustal
strengths can vary by a factor of 2 for the two extreme ductile creep
laws that we have chosen.

In Fig lb, we present strength profiles for two extreme mantle
compositions under wuniform shortening. In contrast with  crustal
strengths, mantle strengths are large for low thermal gradients. For
gradients above 19 C/Km (wet dunite) or 22vC/Km (dry olivine), brittle
mantle strength is negligible. Ductile mantle strength is negligible

above 27 C/Km.
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4-Effect of strain-rate

The calculated strength of each lithospheric layer is - relatively
independent of strain rate (Fig 2). Results are presented for uniform
shortening and a thermal gradient of 15 C/km. Strengths are calculated
for all four layers, assuming two alternative compositions for each
layer. The ductile strength of diabase depends strongly upon
strain-rate. However, previous calculations indicate that the ductile
strength of diabase 1is negligible for the thermal gradieﬁt (15 C/Km)
chosen (Fig 1la). Otherwise, all the strengths increase threefold as
strain-rate varies from 10-18 to 10-12 -1, This behaviour is close to
ideal plasticity, as remarked by Kusznir and Park (1982,1984a,1984b) and

Sonder and England (1985).

5-Crustal strength versus mantle strength

Total crustal strength is the sum of the strengths of the various
crustal layers; the . same is true for the mantle. At a strain-rate of
10-14 -1 (Fig 3), crustal strength and mantle strength are
significantly different. At low thermal gradients (< 15 C/Km), the
resistance of the lithosphere is mainly due to the mantle; whereas for
higher gradients, the brittle part of the mantle disappears and the
resistance of the lithosphere is mainly due to the <crust. Thus, the
transition in behaviour occurs at a gradient of 15-20 C/Km (450-600 C at
the Moho), for the lithospheric rheologies we have chosen and for

uniform shortening.
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6-Ductile strength versus brittle strength

Another interesting exercise is to accumulate all brittle strengths
and all ductile strengths, and plot the ratio between the two as a
function of thermal gradient (Fig 4). For various possible lithospheric
compositions, the ratio has a minimum for thermal gradients of
18-20'C/km, corresponding to where the brittle part of the mantle
becomes negligible. At this thermal gradient, which is close to the mean
observed gradient for continental lithosphere (Pollack and Chapman,
1977), ductile strength is almost entirely due to the mantle.
For criterion 1, the brittle/ductile ratio lies in the range 2 to
7, depending on temperature gradient. At very low thermal gradients
(where the mantle dominates), the ratio can reach 10; whereas at very
high gradients (where the crust dominates), the ratio is around 5 to 6
(Fig. 4a). |
However, the rheological properties of rocks are not
well-constrained. In order to emphasize this, we also use criterion -2,
defined in a former paragraph. This enhances 'brittle" strength. The
brittle/ductile ratio lies in the range 4 to 20, although the effect of

temperature gradient is similar for both criteria 1 and 2 (Fig 4b).

7-Effect of velocity field

By considering the 3 basic velocity fields previously defined
(uniform shortening, uniform extension and 'simple shear), we find that
lithospheric strengths differ, but in general show similar dependences
upon thermal gradients (Fig 5). However, for gradients in the range 21

to 24 C/Km (close to the average gradient observed for continental
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lithosphere), part of the mantle is brittle in stretching or wrenching,
whereas the whole manple lithosphere is ductile in shortening.

For most thermal gradients, whole lithospheric. strength is 2 to 2.5
times greater in shortening than it is in wrenching and 3 to 4 times
greater than it is 1in stretching. Comparable values of 2 and 3 are
obtained for brittle behaviour alone (equations 2).

However, for a gradient of about 20_C/Km (where brittle strength is
negligible), strength in shortening is only 1.5 times greater than
strength in wrenching and 2 times greater than the strength in

stretching.

TECTONIC IMPLICATIONS OF WHOLE-LITHOSPHERE STRENGTH

The modeliing of lithospheric deformation requires knowledge of how
strength.varies with deformation. This is primarly because deformation
leads to a change in thickness and this in turn to a change in strength.
An important factor here is the thermal readjustement that follows any
thickness change. Thus changes in strength with crustal tﬁinning have
been studied in the context of extensioﬁal tectonics (MacKenzie,
1978a,b; Jarvis and MacKenzie, 1980; Enéland, 1984; Sawyer, 1985). Here
we wish to discuss very briefly some of the implications of our
calculations for various tectonic and thermal environments. To do this,

we first need to consider gravity stresses.

Gravity stresses

Differential stresses due to gravity (gravity stresses) are induced
by the density contrast between crust and mantle and the geometry of the

interface. Local gravity stresses due to variations in crustal thickness
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have been used by England and MacKenzie (1982, 1983) to explain the
deformation pattern in Asia, induéed by collision with India. The
contribution of local gravity stresses to the total stress field has
been discussed in general by Artyushkov (1973); for mountain ranges, by
Fleitout and Froidevaux (1982).

The simplest models for the distribution of gravity stresses yield
a linear increase with depth. Integration then yields a total horizontal

force, Fg, that is tensile:
: \ ,
Fg = -(1/2).(1 -Rc/Rm ).g . (H - Ho) , (5)

where Ho is the standard crustal thickness (around 30 Km), H is the

local crustal thickness after shortening, Rc and Rm. are crustal and
mantle densities, and g is the gravitational acceleration.

For a crustal thickness of 60 Km, gravity force from (5) is about
Fg=5 x 10-12 N np-1

However, because an underlying cold thermal structure in the mantle
can induce horizontal compressive stresses (Fleitout and Froidevaux,
1982), the value calculated from (5) for Fg is a maximum.

By comparing Fg with previously calculatéd lithospheric strengths
in various tectonic environments (Fig 6), we can judge whether the
gravity force is sufficient to cause deformation. .Thus gravity alone
cannot cause deformation féf thermal gradients lower than 20 C/Km
(stretching) to 25 C/Km (shortening).

In general gravity forces are accompanied by additional tectonic
forces. For shortening, the tectonic force has to overcome both the
gravity force and lithospheric strength to produce large deformation;
whereas for stretching, both gravity force and tectonic force act

togetler to overcome lithospheric strength.




116

Lithospheric strength during collision

In order to emphasize the tectonic consequences of lithospheric
strength, we evaluate the effect ~of rapid crustal thickening (by
thrusting) and its relaxation with time. Rapid thickening implies an
immediate increase in lithospheric strength.

Thermal perturbations following crustal thickening have been
modelled by England and Thompson (1984) and Davy and Gillet (1985). One
can model the perturbation in a simple way by superposing two units
instantaneously, then solving the - one-dimensional equation of heat
conduction with standard thermal parameters. Because the mechanism. of
thickening in the mantle lithosphere is not well understood, it has been
omitted so far in these calculations.

We show results of a thermal model and the consequent variation in
compressional lithospheric strength (Fig 7a,b,c). Only the simplest
hypotheses have been adopted here: crustal thickness doubles
instantaneously and then changes no further. Thermal reequilibration is
thus tectonically static. More realistic models are the subject of
further wérk, té be published elsewhere.

For shortening, gravity forces act against compressional tectonic
forces. Thus, we calculate lithospheric strength (full 1lines, Fig
7a,b,c), the total fofce needed to counteract both lithospheric strength
and gravity forces (bold dashed 1lines), and the lithospheric strength,
So, for a normal crust (horizontal dashed line). We consider 3 models
with différing rheological structures. Hardening and softening effects
are measured with respect to So.

The ductile creep law is an important barameter in controlling the

speed of softening. For a low-stress ductile crust (quartzite), a
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relatively hard lithosphere persists during only 20 Ma (Fig 7b), whereas
for high-stress ductile crust (diabase), lithospheric strength is larger
than So during 40 Ma (Fig 7a). For these two examples and assuming a
low-stress mantle (wet dunite), a lithosphere that is hard with respect
to gravity forces lasts 90 Ma at least. In nature, metamorphic réactions
such as eclogite formation and associated changes in the ductile creep
law could be additional parameters controlling lithospheric softening.
Though our thermal model does not include any thickening in the
mantle lithosphere, we show results including brittle mantle behaviour
(Fig 7¢). Because of the colder initial structﬁre with the same . mantle
composition (wet dunite), gravity forces are much smaller than in the
previous model. Hard lithosphere persists for 30 Ma. This can be
considered a minimum value, because we assume no mantle thickening.
From these simple models, we estimate that hard 1lithosphere

persists for at least 30 Ma (if not 60-80 Ma) after a thickening event..:

CONCLUSIONS

From our strength profiles, calculated for a 4-1ayef lithosphere,
under various simple boundary conditions of temﬁeraﬁure gradient -and
velocity gradient, we draw the following conélusions, whicﬁ are
dependent on the reliability of the experimental data we ha&e made usé
" ; : :

1. The strengths of individual lifhospheric layers and of the wholé
1ithospheré are but weakly dependent on stain rate. The lithosphere 1is
close to being rheologically plastic.

2. The strengths are slightly dependent ‘on the kind of motion

(shortening, wrenching or stretching). Whole lithosphere strength in
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shortening is typically 2 to 2.5 . times greater than in wrenching and 3
to 4 times greater than in stretching.

3. The strengths are in contrast strongly dependent -on temperature
gradient. It 1is wuseful to distinggish 3 temperature regime, with
gradients of approximately 0 C/Km-10. C/Km (regime 1), 10 C/Km-20 G/Km
(regime2) and 20 C/Km-30 C/Km (regime 3).

4. For regime 1, the entire crust is brittle; brittle mantle is stronger
than ductile mantle (by a factor' of 10); the entire mantle is stronger
than the entire (brittle) crust (by a factor of 10); and brittle
lithosphere is stronger than ductile lithosphere (by a factor of about
10).

5. For regime 2, brittle crust is stronger than ductile crust (by a
factor of about 7); brittle mantle is still stronger than ductile mantle
(by a factor of 1 to 10); the entire mantle is still stronger than the
entire crust (by a factor of 1 to 10); and brittle lithosphere is still
stronger than ductile lithosphere (by a factor of 2 to 10).

6. For regime 3, brittle crust is still stronger than ductile crust (by
a factor of about 10); but now brittle mantle disappears and ductilé
mantle becomes rapidly neéligible; the entire crust is now stronger than
the entire mantle (by a factor of 1 to 100); yet brittle lithosphere is
still strbnger than ductile lithosphere (by a factor of about 4 to 10).
7. These conclusions are modified quantitatively but not qualitatively,
éccording to whether semibrittle behaviour is considered or not.

8. Thermo-mechanical interaction must be taken into account during
deformation. Rapid lithospheric thickening (or thinning) causes an
immediate increase (or decrease) in lithospheric strength. The original
strength may subsequently be restofed ét a fate governed by the rate of

thermal readjustment. Typically, this requires a time of 20 to 40 Ma.
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This analysis of the rheological properties of the lithosphere is a
basis for further experimental modelling of large scale continental

deformation (Davy et él., 1985).
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TABLE 1

RHEOLOGICAL CONSTANTS FOR CREEP

! CRUST ! MANTLE
ROCK TYPE ! QUARTZITE (1) ! DIABASE (1) ! OLIVINE (2) ! DUNITE (3)
Lomg(ampaNa-ly 1 33U Taasie 1 2.6:0.2
"""" N1 2.0 1 3.4 1 3.5 1 4.3:0.2
""" Q/KI.mol-l 1 167 1 260 1 533460 1  498+0.2
TU1076m-3 me1-l 1 17k 1L yTTTTTToTTTTTYITTITTTT

References: (1) Shelton and Tullis (1981), (2) Kirby (1983), (3) Chopfa and Paterson
(1981) . . '
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FIGURE CAPTIONS

Figure 1: Variation of brittle strengths (Fp) and ductile strengths (Fp)
versus geothermal gradient (Gr) for crust (fig. 1A) and mantle
(fig. 1B) during shortening at a standard strain rate of
10-14 -1,

Figure 2: Layer strength versus strain rate for quartzite or dry olivine
(full lines) and diabase or wet dunite (dashed lines).Layers are
brittle crust (BC), ductile crust (DC), brittle mantle (BM) and
ductile mantle (DM).

Figure 3: Whole crustal strength and whole mantle strength versus
thermal gradient (Gr) for quartzite or dry olivine (full 1lines)
and diabase or wet dunite (dashed lines).

Figure 4: Brittle/ductile strength ratio of the whole lithosphere versus
geothermal gradient, Gr. Curves are plotted for various
compositions (Fig.4A, for quartzite, Q; diabase, Di; wet dunite,
W; dry olivine, D), or for different criteria of brittle-ductile
transition and with a quartzite-dry olivine composition (Fig.4B).

Figure 5: Layer strengths versus geothermal gradient (Gr) for
shortening, wrenching and stretching with quartzite-dry olivine
composition. Strain rate is 10-14 s‘l, BC is brittle crust, DC 1is
ductile crust, BM is brittle mantle and DM is ductile mantle.

Figure 6: same as Fig.5 but for whole lithospheric strength.

Figure 7: variation of whole lithospheric strength with time after an
instantaneous superposition of two crustal layer, each 30 Km thick
crusts. Lithospheric compositions are diabase and wet dunite
(Fig.7A and 7C), quartzite and wet dunite (Fig.7B). Thermal
diffusivity is 10-6 m2.s-1, Constant crustal heat production and

mantle heat flux are
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1 * 10-6 Ww.m=3 and 40 mW.m~2 (Fig. 7A

and 30 mW.m~2 (Fig. 7C).

and 7B) or 0.5%¥10-® wW.m-3
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CHAPITRE 4

EVOLUTION THERMIQUE DES ZONES DE COLLISION

Etant donné 1l'importance de la structure thermique sur la rhéologie
des roches, il est évident qu'un étude compléte de 1la déformation a
1'échelle lithosphérique doit rendre comptelde 1'évolution thermique
associée. Il est donc intéresssant dans un premier temps de se donner un
schéma simple d'évolution tectonique de 1l'épaississement dans les
chaines de montagne et dlen étudier les effets thermiques. Les bases de
cette étude se trouvent dans un article réalisé en collaboration avec
Philippe Gillet et qui est présenté en Appendice 2. Les conclusions
principales peuvent etre résumées ainsi:

Les évolutions thermiques (géothermes) et métamorphiques (chemins
Pression-Température-Temps) ont été calculées a partir d'unprogramme aux
différences finies. L'étude a montré qu'elles sont dépendantes du nombre
d'unités chevauchées lors de 1'épaississement, de 1la chronologie
respective des chevauchements et finallement de leur mode de propagation
spatial ('understacking'" ou '"overstacking"). Le modéle montre que, pour
une meme remontée par érosion, la forme des chemins Pression-Température
depend de la position de la roche a l'intérieur d'une unité et de la

position de l'unité dans la pile.
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REMARQUES GENERALES SUR LA PERTURBATION THERMIQUE ASSOCIEE A UN
EVENEMENT TECTONIQUE

L'étude présentée dans l'Appendice 2 est basée sur 1'hypothese d'un
épaissiséement crustal féalisé pér suﬁerposition instantanée d'unités
rigides. Cette hypothése déja utilisée par de nombreux auteurs (de
Oxburgh et Turcoite (1974) 2 England et Thompson (1984)) peut sembler
grossiére car on imagine mal une tectonique aussi peu réaliste. Aussi,
je voudrais en quelques mots expliquer et défendre une telle hypothese.
Cet exercice est d'ailleurs trés instructif et il devrait etre a la base
de l'analyse de toute modélisation° qui met en jeu deux phénomeénes
physiques (ici évolution thermique et mécanique) de vitesses
différentes.

La grande difficulté des processus thermiques est d'évaluer les
temps caractéristiques de relaxation. En effet 1les vitesses de
relaxation thermique dépendent du degré de perturbation (par rapport a
un état d'équilibre) qui caractérise le systeme. Pour illustrer ceci et
en prenant comme exemple la superposition instantanée de deux unités,
nous allons essayer de classifier (arbitrairement) les perturbations
d'un systéme thermique. La continuité de la température a 1l'interface
(perturbations arbitrairement appelées d'ordre 0) va se faire
immédiatement ce qui impose une vitesse thermique localement infinie.
Les gradients thermiques inverses (perturbations appelées d'ordre 1)
disparaissent ensuite en moins d'l Ma. Ensuite, a partir de cette
structure thermiquement "lissée'" (perturbation d'ordre 2), il faut
attendre 100 Ma pour atteindre une structure thermiquement stable. On a

donc affaire a des systémes dont les temps caractéristiques varient

entre 0 et 100 Ma.




Dans un tel contexte et pour un étude dé l'évolution thermique
d'une chaine de montagne pendant wune grande partie de son histéire
(c.a.d. de 50 a 100 Ma), seules les événements tectoniques conduisant a
des perturbations thermiques "d'ordre 2'" sont importantes. De plus, des
événements tectoniques peuvent etre thermiquement équivalents si les
perturbations thermiques d'ordre 2 qui les caractérisent sont
identiques. Concrétemeﬂt, il suffit d'attendre 1 Ma pour voir quelle esf
la perturbation d'ordre 2 associée aux événements tectoniques. Comme lé
suggére Y.Gaudemer dans sa thése d'université, un épaississement crustal
identique obtenu soit par épaissisement homogéne soit par superposition
de deux unités présente, a l'ordre 2, la meme intensité de perturbation

thermique.

TEMPERATURE TEMPERATURE TEMPERATURE
\\ \
N NS
\\ ~
~ ~
\\ \\
T ~ T = N
) ~ 3 A N
D ~ o o ~
il ~ T T
o AN o o ~
2 - =
m wm m
c c c
] ) b3
PERTURBATION 1 PERTURBATION PERTURBATION
B'ORDRE O D'ORDRE 1 ’ D'ORDRE 2
Saut de température Gradients thermigues Apreés 1 Ma
en un point inverses
T =0 sec.. T=1Ma
7 7

§49.38: Evolution thermique d'un croute Epaissie parn superposition
L{nstantanée de deux unités




133

Une mise en place instantanée des unités peut alors etre considérée
comme une perturbation thermique d'ordre 2 significative d'un

chevauchement.

COMPARAISON AVEC LES DONNEES DES ALPES OCCIDENTALES

Finalement, les évolutions métarmophiques durant 1l'épaississement
crustal (métamorphisme Haute Pression-Basse Temperature et la
rétromorphose associée) sont discutées dans les Alpes Occidentales
(Appendice 3 et Gillet et al.,1986); I1 apparait que l'efficacité de la
retromorphose en schiste vert peut etre expliquée par des intervalles de
temps différents entre les chevauchements. Le manque de données
métamorphiques et géochronologiques nous empeche cependant de proposer

un modéle d'évolution tectonique bien contraint.
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ABSTRACT

The thermal consequences of stacking-up thrust slices in collision
zones are investigated using simple one dimensional thermal models. The
metamorphic evolution (geotherms and (P,T, time) paths) of a given tectonic
unit belonging to a crustal stacking wedge made of more than two units is
governed by three effects : cooling and pressure decrease associated with
erosion, cooling by the lowest units (screen effect), heating by the upper
units (cover effect). It is shown that the efficiency of these effects are
dependent on the tectonic evolution of the collision zone. The metamorphic
evolutions are very sensitive to the following tectonic parameters : the
nomber of thrusted units - involved in thickening, the time delay between
each thrust and finally the mode of stacking of the different units (over
and understacking). It appears that, for a given depth of burial, the
temperature increase during uplift is less important in a crust thickened
by three or four units than in the case of two units. The screen effect
during understacking is more efficient for a short time delay ( 10 Ma)
between each thrust. Overstacking leads to higher temperatures before
uplift when compared to understacking. It is also shown that the thermal
perturbation induced in an intermediate wunit of the pile is more
efficiently recorded when its thickness is rather small ( 10 km). It is
shown that, for an erosion-controlled uplift, the shape of the (P,T,t) path
depends on the position of the rocks within a given unit and on the unit
position within the pile. Finally, the general metamorphic evolutions
during crustal thickening (HP-LT metamorphism and subsequent overprint) are
discussed in terms of the previously mentioned parameters. In the case of
the Western Alps, it appears that the more or less efficient greenschist
overprint of the units involved in thickening can be explained by different

time intervals between the thrust events.
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INTRODUCTION

Difficulties in wunderstanding the evolution of a given orogenic zone
arise from the fact that the vélocity field and the associated thermal
evolution are not steady. The results of numerous field studies in recent
collision zones like the Alps and the Himalayas have emphasized the
predominant role of thrusting during crustal thickening. Moreover,
collision and crustal thickening ‘appear to occur by progressive stacking-up
of continental and oceanic units or slices (Oxburgh, 1972; Mattauer and
Tapponnier, 1978; Mattauer 1983; Rubie, 1984; Molnar; 1984 Gillet.et al.,
1985, 1986; Coward, 1986). It is now widely recognized that the thermal
history is deeply interwoven with the tectonic history and that each

process controls the other (Oxburgh and Turcotte, 1974; Oxburgh, 1983).

It has been shown that the complexity of ‘treating the thermal
evolution of a collision zone can be overcome by the recognition that there
are only a few parameters that control the regional thermal evolution.
Models describing heat transfer and the resulting (P,T,t) paths during
orogeny have been proposed (Oxburgh and Turcotte, 1974; England and
Richardson, 1977; England, 1978; Richardson and England, 1979). Most of the
time they are based on elementary thickening processes : (1) thickénlng by
a single overthrust (intracontinental and ocean-continent subductiocn or
underthrusting or (2) by homogenecus vertical stretching (England and
Thompson, 1984). '

England and Thompson (1984) have extensively reviewed and refined such
an approach and discussed at length the major parameters controlling the
thermal profiles and (P,T,t) paths expected in region of thickened crust.
They have varied the parameters (heat supply, erosion rate, etc...) over
their geologically interesting ranges and concluded on the heat transfer
processes during metamorphism on a regional scale. The main assumptions of
all the previous models are : (1) thickening occurs instantaneously with
minor temperature increase and (2) erosion starts at the end or with a

certain time delay after the thickening event.
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However, . as . already pointed out, if thickening in collision zones is
in fact made of successive thrusting events how can we interpret the
thermal measurements (heat flow) or the thermal evolution during
decompression (uplift (P,T,time) paths) ? Do they give informations on the
thermal properties of the crust and the heat flux at the base of the
lithosphere or do they express the timing, geometry and kinematics of

tectonic events ?

The purpose of this paper is to investigate the thermal effects linked
to successive thrusting events and to emphasize the strong control of

tectonic ‘on the metamorphic history of a collision zone.
I - THICKENING BY CRUSTAL STACKING : TECTONIC PARAMETERS

~ The reconstruction of the evolution of a continental collision zone
like the Alps or the Himalayas assumes underthrusting and piling up of
successive crustal wedges (tectonic units) in order to explain their
present time structure (fig. 1). The thermal evolution of each tectonic
unit is recorded by its (P,T,time) path. On figure 2 it can be noticed that
the (P,T,t) record of the major units within the Western Alps are different
from one unit to the other and depends on its structural position within
the pile. One of the most striking features of the Western Alps is the fact
that both the age and the intensity of metamorphism increase from West to
Fast. Moreover, it seems that the evolution is discontinuous as suggested
by the different ages of maximum burial for each unit (Gillet et al.,
1986). According to the available data (fig. 1) (Gillet et al., 1986) it
also seems that the different nappes have been emplaced from East to West
and that the time delay between each major underthrusting event could have
been short (of the order of 10 Ma) or long (of the order of 40-60 Ma) (fig.
1) depending on the stage of the collision history (Gillet et al., 1986).
One can also assume on the basis of outcrop sizes and seismic data (Ménard
and Thouvenot, 1984; Allegre et al., 1984) that the thickness of the units
involved in thickening is rather of the order of 15 to 20 km than 30 to 35
km.
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It thus appears that thickening within a collision-zone is controlled
by the following tectonic parameters :

- the number of thrusted units inveolved in thickening,

- the structural position within the pile ,

- the time delay between each underthrusting event,

- the relative position of the successive thrust,

- the erosion rate.
‘II - MODEL OF THERMAL EVOLUTION DURING CRUSTAL STACKING

Geological models of collision zones lead us to treat numerically the
thermal evolution of a crust thickening by successive underthrusting and
subsequent uplift of continental units. Our model will differ from those of
nrevious workers in that we do not consider thickening as resulting from
the instantaneous doubling of a crust of normal thickness (fig. 2).
Instead, a given amount of thickening (70 km or even more) is achieved by

the piling up of more than two nappes.
II.1 - Tectonic and thermal time scales

We will assume in all the calculations that heat transfer is
predominantly done by conduction in the vertical direction. The time scales
linked to the different thermal and tectonic mechanism give us information
on their efficiency. For a model of length (thickness) lo, of thermal

diffusivity K, and erosion rate u, we can define two time scales :

lo2
te = — for conduction
K
te = lo for erosion
u
o

The ratio of the two times defines the Peclet number = for the

exhumation. England and Thompson (1984) have shown that these time scales
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are quite similar. Using mean values of the parameters (see Appendix) we
have tc = te ~ 30 Ma.

The  time  scales .associated  with the tectonic events can also be
roughly estimated. A thrust event has a characteristic time (tt = 12, (A
convergence rate, lo depth of convergence) of the order of 1 Ma if we
assume depth greater than 30 km and convergence rates of the order of cm/Y.
Such rates are reasonnable if one consider that they correspond to
" convergence rates in active collision belts like the Himalayas. The thrust
pericdicity (tp) representing the time delay between each major
underthrusting event can be estimated from geological data (in the Alps for

instance) to be between 10 to 50 Ma (Gillet et al., 1986).

It follows that nappe emplacement is rapid considering the difference
in characteristic times tc and tt' This implies that a detailed study of
the thermal evolution during a nappe emplacement is difficult to perform.
It is thus difficult to tackle the metamorphic prograde path (burisl) in
terms of models. Though we make calculations assuming an instantaneous
stacking of the units we will discuss later the 2D thermal effects related
to nappe emplacement. The successive thermal perturbation associated with
the thrust periodicity are very important because the time scales tc, te

and tp can be of the same order of magnitude.
'I1.2 The numerical model

To calculate the thermal evolution of a given unit of continental
“crust, one needs to specify three thermal variables : thermal conductivity,
radiogenic heat production and mantle heat flow. In their recent papers,
England and Thompson (1984) and Jaupart and Provost (1985) have discussed
at length and in details the effects of varying these parameters over
ranges of geological interest. Our purpose is not to reinvestigate these
effects in the case of a crust thickened by more than two units but rather
to emphasize the influence of tectonic on the thermal evolution. Thus we

have decided to fix the thermal parameters and following the above authors




we have taken .mean values of the thermal parameters involved (see

Appendix).

The program (cf. Appendix) allows us to improve the role of the
thermal properties of the different units. It also allows us to underthrust
different tectonic units successively in time and to vary the duration of
underthrusting, the time delay between each underthrusting. The mode of
underthrusting can also be varied, namely, the successive units can be
emplaced at the top or at the bottom of the previously piled-up units. Some
refinement suggested by other authors are also taken into account. The
erosion rate can be constant or time dependent and proportional to the
topographic height, the inhibition of erosion caused by the eclogite
forming reactions (reduction in the buyoancy forces) (Richardson and
England, 1979). All the details concerning the numerical solution of such

problems are presented in the appendix.
11.3 Effect of the number of thrusted units

A first set of calculations (fig. 3) presents the thermal evolution of
a crust thickened by the instantaneous stacking-up of 2, 3 or 4 units,
presenting the same initial temperature distribution and - followed by
erosion at a rate of 1 mm/Y. The thicknesses of the units are chosen in
order to achieve in each case the same amount of thickening (here 72 km for
computation simplification). For each case we -present the geotherms
evolution within the pile and the uplift (P,T,t) paths of rocks buried at
different depths, the final geotherm corresponding to an infinite time or a
nil erosion rate is the same. The thermal evolution within each stacked-up
unit during uplift will then result from the competition between different
thermal effects. For instance, the relaxation of the thermal perturbation
induced by stacking-up within an intermediate unit of the pile will be

governed by the following three effects :

- cooling by the lowest units (screen effect),

- cooling and pressure decrease associated with erosion,
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- heating by the upper units (cover effect).

One can first notice that the shape of the (P,T,t) paths depends on
the tectonic unit considered. Whatever the case, the upbervunit'is uplifted
with a continuous decrease in temperature. In thé case of'aistacking of
three or four units the (P,T,t) paths of rocks belonging to the second unit
present a great variety of shapes depending on the initial depth of the
rocks within the unit. Uplift with temperature decreasing or under nearly
isothermal conditions is characteristic of the deepest points of the unit,
while the upper ones undergo a temperature increase. Such features are due
to the existence of a strong screen effect in the lower units and a cover
effect in the wupper unit. The relative role of the previous effects is
inverted for the lowermost units and leads to uplift with temperature
increase whatever —the position within these units. For a given depth of
burial, the temperature increase during uplift (i.e. the maximum
temperature reached during uplift) is less important in a crust thickened

by three of four units than in the case of two units.

The effect of a delay between the instantaneous thickening and the
onset of erosion 1is presented oh figure 4 (Richardson and England, 1979;
England and Thompson, 1984). The (P,T,t) paths of three points buried at
depth 9, 27, 45 and 63 km prior to uplift are shown in the case of a pile
of 2, 3 or &4 stacked units and uplifted with or without a delay. One can
notice that the delay leads to an increase of the maximum temperature
before the onset of erosion (iscbaric heating) but also of the maximum
temperature experienced during uplift. However, the most important feature
‘is that the temperatures endured during uplift by rocks initially buried at
the same depth are always lower in the case of a crust thickened by 3 or
more. units than in the case of a two unit pile (fig. 4). This time delay
before erosion starts, appears thﬁs to be a very strong parameter in all
thermal models of (P,T,t) path in collision zone. It is clear that such
models depends on the thicknessvof the different,units‘and on their initial
geotherm prior to underthrusting. The thermal perturbation induced in an

intermediate unit by the upper and lower units are more efficiently
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recorded when the thickness of the intermediate unit is rather small. The
effect is very significant between a 35 km thick unit and a 20 or 15 km
thick one. Thickening by many superposed units of small thickness (smaller
than 35 km) leads to very low geothermal gradients which could account for
the unusual low-temperatures-high-pressures metamorphisms and their
subsequent preservation during uplift within the intermediate units of the

pile (fig. 3).
II1.4 Thrust migration and thrust periodicity

We have already pointed out that-the emplacement of the different
tectonic units responsible for thickening is not instantaneous. The thrusts
are spaced in time and are functioning during a certain time interval. A
new thrusting event affects the temperature distribution of the previously
stacked units and only the new underthrusted unit undergoes a pressure- and
temperature increase. The units just above the new underthrusted units are
in turn cooled and uplifted. It is thus important to know how the pile is
built wup in space and time. We define two modes of nappe stacking : under
and overstacking (fig. 5). The first consists in the thrusting of
successive units at the base of the pile and the second one to successive

thrusting at the top of the previously stacked units.
Understacking

In this case different thrust planes are successively activated from
the internal to the external zones of the thickening zone (fig. 5). Such a
mechanism implies that each thrusting event brings a cold slab at the base
of the previously piled-up units. However, the thermal evolution (geotherm
and (P,T,t) paths) of such a pile will strongly depend on the time delay
between each thrust. During this delay the thermal perturbation linked to
the previous underthrusting can relax and lead to a temperature increase of
the buried rocks. For instance, in the case of a pile made of two units,
the rocks belonging to the underthrusted unit will experience their maximum

temperature during uplift 10 to 50 Ma after the onset of erosion, depending
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on erosion rates and thermal parameters. However, the temperature evolution
toward the equilibrium geotherm within this two unit pile can be perturbed
by the underthrusting of a new "cold" unit at the bottom of the pile.
Figure 6 presents (P,T,t) paths (path -3-) of rocks belonging to the lower
unit of a - stacking-up of two units eroded at a constant rate. One can
notice the loop form of the path. Path -1- and -2- correspond to the uplift
paths of the same rocks, but in these cases underthrusting of a third unit
10 or 20 Ma after the onset of erosion has occurred. The thermal
perturbation. caused by this new event is clearly recorded in the (P,T,t)
paths. One can here remark that uplift of the intermediate unit mostly
proceeds with a temperature decrease. However, it is clear that the shorter
the delay is, the more efficient will be the cooling due to the screen
effect. It can be also noticed that the existence of a time delay between
 each thrust leads to higher temperatures during uplift when compared to the .
case of an instantaneous stacking-up of the units (compare fig. 7a et fig.
3).

Overstacking

This section concerns the thermal evolution associated with a
mechanism of stacking which seems unfrequent or which has not been yet
described as such in highly metamorphosed terrains in recent or ancient
collision zones. This mechanism of stacking, i.e. overstacking, is for
instance active during "décollement tectonics" in duplex systems (Buttler,
1983) and consists in the overthrusting of internal unit at the top of the
previously stacked units. Analogic scaled models of continental convergence
zones have also shown that this mechanism could be active during
continental collision (Brun et al., 1985; Davy, 1986).The overthrusting of
a new unit at the top of the pile counteracts the screen effect of the
first underthruéted ‘unit in the intermediate unit (fig. 5). Geotherms and
(P,T,t) paths corresponding to a delay of 10 Ma between each thrust are
presented figure 7. One difference at variance with the understacking
process, is that maximum pressure is in this case reached after successive

increase in pressure interrupted by thermal relaxation and erosion during
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the time delay between each overthrust. This mechanism accounts for the
higher temperatures for the maximum pressure than the one produced by an
understacking process. A pile of two units (unit 1 and unit 2) is
successively overthrusted by unit 3 and 4. The (P,T,t) paths (fig. 7) show
that the maximum pressure of each unit is reached for higher temperatures
when compared to the understacking case. The prograde paths (increase in P)
of rocks of unit 1 and 2 present an important increase in temperature.
Moreover, most of the rocks undergo a ‘temperature increase during uplift
whatever their burial depth and reach their temperature maximum at lower

depth (compare with the previous case).
1I.5 Thermal perturbation associated with a fault : discussion

The previous calculations were performed with a maximum thermal
perturbation. For instance in the case of the understacking mechanism each
new thrust brings a temperature of 0°C at the base of the  pile,
corresponding to the ideal case where the upper limit of the underthrusted
unit was initially at land surface. It is possible to define a degree of
perturbation (fig. 8) by taking the difference in temperature between the
base of the pile and the top of the new underthrusted unit. Thermal
evolution corresponding to different degree of perturbation are presented
figure 8. It is clear that the lower the degree of perturbation, the less
efficient will be the screen effect. This could happen if the new
underthrusted unit was not at the surface before thrusting at the base of
the pile (fig. 8). This may be the case of small offsets.along a thrust
plane. It must also be mentionned that low underthrusting rates (Rubie,
1984) or shear heating during thrusting could perturb the temperature
distribution near the thrust zone, but these effects are very difficult to
investigate in a quantitative way. In fact, during a non instantaneous
nappe emplacement the overthrusting unit is cooled and the underthrusting
unit is heated in the vicinity of the thrust plane. These effects are
presented figure 9. Depending on the position along the thrust plane
different extreme cases exist. For the deepest points of the thrust plane

(A, fig. 9) the upper unit is weakly perturbed whereas the lower unit has
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.been heated since the beginning of thrusting. Near the surface the effect
js inverted (C, fig. 9) : the lower unit is weakly perturbed whereas the
uppermost is. cooled since the onset of thrusting. - The intermediate
situation (B, fig. 9) can be considered as a static relaxation of an

instantaneous stacking of the units.

These effects like other two or three dimensional effects linked to
heat refraction between smoothly deeping stacked units of different thermal
diffusivity are probably very important in collision zone (Jaupart et al.,
1985;.Jaupart and Provost, 1985) but they are not taken into account in our

-simple models.
- 111 - GEOLOGICAL IMPLICATIONS

The simple calculations of the previous sections have shown that
tectonic  effects in the mode of thrusting are very important and that
geotherms and (P,T,t) paths may be influenced by them. The tectonic
evolution of a zone thickening by crustal stacking has to be taken into
account in order to dinterpret all the associated (P,T) signatures.
- Reciprocally such thermal signatures may be used in the reconstruction of
the collision zone histories and constrain geological models (Gillet et
al., 1986).

(P,T,t) paths shapes

The shape of (P,T,t) path deduced from successive mineralogical
assemblages are often -used to constrain possible mechanism of uplift :
tectonic or' erosion controlled (Carlson and Rosenfeld, 1981; Crawford and
- Mark, 1982; Spear and Selverstone, 1983; Selverstone et al., 1984; Thompson
and England, 1984; Rubie, 1984; Royden and Hodges, 1984; Hodges and Royden,
1984). For instance, in order to explain the preservation of blueschist
terrains or uplift (P,T,t) paths.without temperature increase, models based
on tectonic exhumation implying very rapid rates of uplift have been
proposed (Kienast and Rangin, 1982; Draper and Bone, 1979). Rubie (1984)
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has proposed to relate the quasi-isothermal uplift path ‘recorded by the
" Sesia-lanzo zone (fig. 1) by the accretion of oceanic material which
maintains at the base of this unit during uplift a constant temperature
while time subduction occurs. This alternative model is very sensitive to
parameters like the duration of subduction, the temperature at the base of
the crust which are difficult to bracket from geological data.
Nevertheless, the basic physical mechanism, appears to be the same as the
screen - efféct invoked in~ this paper. In some other cases the changes of
shape occurring within a same uplift (P,T,t) path have been explained by
successive variations in the erosion rate (Demspter, 1984). Our numerical
experiments show that the successive tectonic events occuring during the
formation of a crustal stacking wedge can lead, for a steady erosion uplift
at the same rate, to a great variety of uplift (P,T,t) paths (with or
without temperature increase) depending on the position of the studied
rocks within the units and the units position within the pile. The
successive underthrusting events affect the (P,T,t) path shape of the
overlying units. It seems thus clear that the construction and especially
the interpretation of (P,T,t) paths within collision zone cannot be done in
the ‘absence of a careful study of the tectonic setting (Caron, 1983).
Moreover, = the recorded (P,T,t) paths can be used to constrain the tectonic
setting during uplift. Goffé and Velde (1984) and Goffé (1985), have
related the contrasted uplift histories (P,T,t) paths of different portions
of the same unit of the Western Alps (Briangonnais zone, fig. 1)
metamorphosed in the blueschist facies, to differences in the tectonic
events accompanying uplift. For instance an uplift path beginning by a
decrease in temperature at constant pressure and followed by both pressure
and temperature decrease has been interpreted by the underthrusting of a
colder unit. At variance with this part of the unit other parts have been
uplifted with a temperature increase, precluding the occurrence of a

thrusting event.

We have already pointed out that overstacking is a mechanism which is
not often documented in crustal metamorphic terrains. However there are

hints that this mechanism may be active during continental collision. In
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fact, overstacking can be detected by careful petrographic investigations
and methods which allow the obtention of continuous (P,T) path segments
rather than: successive separated (P,T) points. The use of garneé zoning
~appears to be a challenging method. Selverstone et al. (1984) .and
Selverstone (1985) have observed reversals in the (P,T) paths determined
from garnet zoning in some units of the Tauern Window (Eastern Alps). These
reversals consists in brief increases in pressure (~ 2 kbar) at constant
temperature during wuplift. They have related such increases to the
overstacking of more internal units on the considered units (see fig. 8 in
Selverstone, 1985). A similar mechanism may be proposed in the earliest
stages of collision in the Western Alps (Gillet et al., 1986) (see

following section).
. Metamorphic evolutions

Some general problems concerning the acquisition and preservation or
overprint’ of a kind of metamorphism in collision zones can be tackled in
the framework - of the previous models. The calculations carried out by
England and Thompson (1984) show that HP-LT metamorphism (blueschist to
eclogite metamorphism) by doubling the crust thickness (two units 35 km’
thick)- is experienced in the lower crust (the lower unit) in the earliest
stages- whatever - the heat supply. However, the preservation of such
metamorphism depends on the existence of high thermal conductivities, high
erosion rates (Draper and Bone, 1979) or the persistence of low geothermal
gradients. We have shown in this paper, using mean values of all the
parameters such as thermal conductivities and erosion rates, that low
geothermal gradients can be maintained in the first underthrusted units if
during their uplift a new "cold" unit playing the role of a thermal screen
is underthrusted under them. The effect is enhanced for short time delay
between the thrusts and for thin unit (v 15 km). In the western Alps for
instance there are lines of evidence for a rapid stacking-up of the first
four units (fig.- 1) (Gillet et al., 1986). The (P,T,t) path of the
intermediate - units correspond to a decompression with temperature decrease

(Sesia-Lanzo zone) leading to a very efficient preservation of the
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eclogitic assemblages. However, there exists a time delay of 40 MY before
the underthrusting of a new cold unit at the base of this pile allowing a
more efficient thermal reequilibration within the lowest unit of the pile
(Grand Paradis massif - Dora Maira massif) during uplift accounting for an
uplift (P,T,t) path under nearly isothermal conditions or at least with a
small temperature  increase. . The HP-LT assemblages are intensively
retromorphosed in this unit. The difference in metamecrphic record of these
two units can thus be simply explained by a difference in the time delay

between thrust events.
Overstacking and understacking during continental collision

Overstacking seems to be operative as shown for instance by
Selverstone (1985), during tectonic imbrications following the collision
between continents. However, the overstacking process established by
Selverstone (1985) on the basis of petrological records concerns probably
rather small wunits. Our simple numerical models have shown that over and
understacking events have not the same thermal signatures and it is thus
important to know if large scale overstacking can occur during continental
collision. If we consider the existing models of the alpine chain and
especially of the Western Alps we can see that both under and overstacking
processes are operative at different time of the collisional history.. In
all these models (Mattauer and Tapponnier, 1978; Caby et al., 1978; Gillet
et al., 1986), the onset. of collision is preceeded by obduction of oceanic
crust onto the european margin (fig. 1). Following this first tectonic
event, the emplacement of the austro-alpine units (african units) on the
oceanic crust previously emplaced can be considered as an overstacking
process (fig. 1). The further thrusting events affecting only the european
crust from the internal to the external zones are typically understacking
events. The tectonic history for the alpine collision in Northern Pakistan
implies also overstacking at early stages of collision (Tahirkheli et al.,
1979). The fact that overstacking is operative at the onset of collision
and affects  only wunits belonging to the continent situated above the

subduction plane must be related to specific boundary conditions or to
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preexisting discontinuities (i.e. weakened zones) within the overriding
continent. Such discontinuities can be for instance thinned zones induced

by back-arc spreading.

The position of the successive thrusts (fig. 5) appears also to be an
important parameter especially in the prograde history. We have shown that
in the case of thickening by overstacking the high pressures in each unit
are reached for higher temperatures when compared to an understacking
process (fig. 7). In the Western Alps, units like the Dora Maira massif
(fig._ 1) bhave undergone unusual high pressures (30 kbar) (Chopin, 1984;
Gillet et al., 1984) which have been reached for temperatures far too high
(750°C) to be explained by understacking of successive units. It seems that
-the successive overthrusting of this unit by more internal units accounts
in a better manner for the observed (P,T) conditions of the maximum
metamorphism (fig. 1). It is not necessary to invoke a time delay between
the onset of erosion (Richardson and England, 1979) or low understhrusting
rates (Rubie, 1984) to account for the temperature reached during burial.
Experimental models of collision zones using analog materials (Brun et al.,
1985; Davy, 1986) have shown that during continental collision some units
can be - stacked by overstacking. We have already pointed out (fig. 7) that
the metamorphic evolution of the units are different. Overstacking appears
thus to be a more efficient stacking process than understacking for

explaining melting of the crust during uplift of a thickened zone.
Unit thickness and decoupling zone

The thermal evolution within a pile-up of different units is dependent
on the thickness of the units (fig. 3). In particular the thermal
perturbations induced in an intermediate unit of the pile are more
efficiently recorded when its thickness is rather small (a few km). The
size of the -unit 1is controlled by the decoupling zones activated during
collision or subduction in both cover and basement rocks. We have recently
suggested (Gillet - et al., 1986), on the basis of pre-collisional

metamorphic assemblages, that different decoupling levels are activated in
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the basement of both european and african continents. It appears that the
Moho and the granulite-amphibolite limits are largely reactivated during
the alpine orogeny (fig. 1). This puts limits, between 30 and 15 km for the
thickness of the crustal units superposed during thickening. The oceanic
units obducted at the earlier stage of collision are in fact thinner and
probably never exceed 10 .km in thickness on the basis of the known

ophiolitic sequences nowadays exposed in collision zones.

The thickness of the cover wunits 1is more-difficult to estimate.
According to the observations in undeformed oceanic margins the mean
thickness of the sediment cover on oceanic crust is of the order of 1-2 km

and 5 to 10 km on continental crust.

Most of our models were computed for units more than 10 km thick and
reflect the thermal evolutions of large basement units. The behaviour of
the sedimentary cover is likely to be different. During continental
collision “or subduction, tectonic thickening of sedimentary material
deposed on oceanic or intermediate crust can lead to apparent thicknesses
of cover series of the order of 10 to 20 km. This is the case in
accretionary prisms and perhaps was the case in the '"schistes lustrés"
units in the Western Alps. This rather important thickeness results from
the successive superpositions of thin cover units which probably- accounts
for their blueschist to eclogite metamorphism and their uplift under rather

cold conditions implying a good preservation of the HP-LT assemblages.
CONCLUSION

Simple thermal models taking into account the tectonic evolution of a

collision zone have allowed us to emphasize the following points :

- Geotherms and (P,T,t) paths in collision zone where thickening
occurs by stacking-up of crustal units are very sensitive to tectonic
parameters such as the number and the thickness of thrusted units, the time

delay between each thrust, the position of the successive thrusts.:
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- Major metamorphic evolutions of units involved in the stacking-up
can be explained by differences in the values of these parameters (example
of Western Alps). The preservation of high-pressure low-temperature
assemblages appears to be best explained in intermediate units of a crustal
pile when the time delay between the thrust is small and when the thickness

of the units is small.

- The use of the shape of (P,T) or (P,T,t) paths cannot be used as an
uplift mechanism indicator if the position of the studied rocks within the

unit and,thé.unit position within the pile are not specified.

Finally, it seems that tectonic effects are important and the
associated thermal effects strongly reflect them. Thus, it becomes
difficult to derive values of heat transfer processes within collision
zones if the tectonic setting and evolution are not taking into account.
Qur models are applicable to present time or recent collision zones like
the Alps, the Himalayas, but also to older collision belts like the
Hercynian chain. The geological implications of our computations have
focussed on the metamorphic evolutions of the major tectonic units involved
during continental collision. Nevertheless, the model is also applicable to
zones of complex tectonic imbrications where the thickness of the units is
very small (v 2 km) as for example accretionary prism or thin-skinned

tectonic zones.
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Appendix

All the thermal problems were solved using a one dimensional
(vertical) time dependent heat conduction in a coordinate system moving

with the medium :

where K the thermal diffusivity is taken to be constant. Cp,p and -Ac are
respectively the specific heat, density and heat production per unit volume

of the medium. Ao is taken constant in each crustal unit.

Equation (15 is solved by the finite difference method with discrete

values of temperature

1" = T (2,t)  with z = m. Az and t At

1]
3
.

and using the approached equation :

Ao_
oCp

n+l _ n n _ n
Tm = M(Tm+1 + Tm—l) + (1 - 2M) Tm + At

Such a scheme is table for M < 1/2

In order to solve this linear set of equations the following boundary
conditions are used. The heat flux at the base of the lithosphere (v 100 km
under the crust) is constant. This condition discussed by England and
Thompson, implies that ~mantle convection is vigourous enough to be

unperturbed by thickening of the crust.

The surface of erosion has a constant temperature of 273K. If Z(t) is

the depth of this surface at time t = n At we define m, as :
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- < <
(m0 1) . AZ £ Z(t) < m, . A
Assuming that temperature is a linear function of depth, we impose

n
between-(mo -'1) A and m AZ T asmo_l

n _n Z(t) - (m -1) A
Tmy=1 = Tmy 776y = m_CAZ

~This scheme has been succéssfuily (at .2 %) tested for constant
denudation rates and heat production against the suitable algebraic

solution given by Carslaw and Jaeger (1959, p. 388).

At the interfaces between the successive underthrusted units we impose

heat flux continuity, even for units of different thermal properties.

Following Albarede (1976), England and Thompson (1984) and Jaupart and

Provost (1985), all the calculations were performed using the following

mean values

Conductivity diffusiv v pCp -3 Heat generation

ulWm
W m-l K-l m2 W s—1
CRUST 2.5 1 2.5 10° 0.6
MANTLE 2.5 | 1 2.5 10° 0

mantle flux q = 30 m W 2
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Figure captions

Fig. 1 Evolution of the Western Alps

a) Present-time idealized cross section of the Western Alps

Five major units and their corresponding (P,T) evolution are
distinguished. A: Ivrea zone. B: Sesia-Lanzo zone. C: Oceanic
domain. Dl: Internal Penninic zone, Gran Paradiso massif. DZ:
Internal Penninic zone, Dora Maira massif. E: External Penninic
zone, Briangonnais zone. Available (P,T) evolutions and

geochronological data are shown (After Gillet et al., 1986).

b) Possible kinematic evolution

The present time structure can be explained by the successive
stacking-up of crustal and oceanic units. One can notice that the
first units are rapidly stacked-up between 130-100 Ma while there
exists a delay before the European continent is affected by

thrusting.
Fig. 2 Thickening by underthrusting

Movement along the thrust fault ¢ brings instantaneously the
"cold" unit 1 at the base of unit 2. Erosion restores the initial
thickness. The uplift (P,T,t) path of a point A within unit 1 is

presented, notice the temperature increase during uplift.
Fig. 3 Effect of the number of thrusted units

Evolution of the geotherms and related uplift (P,T,t) paths for a
crust thickened by the instantaneous stacking-up of 2, 3 or 4
units leading to the same amount of thickening. The units present
the same initial geotherm but depending upon the level of

decoupling the bottom temperature of each unit is different. This
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leads to different wuplift paths. The small dots on the (P,T,t)
paths represent time intervals of 10 Ma and the larger dots
represent time intervals of 50 Ma. The tick marks on the
geotherms represent the successive (P,T) positions of the base of
the thickened crust. Thé erosion rate is 1 mm/Y and the thermal
parameters‘are A=1 u.w.m'B, Q,=30m w.m—z, and conductivity 1
W mzs_l. For each unit and in the three cases one can follow the
| uplift (P,T,t) paths of three rocks from different depths within
the unit located on a same vertical line before thickening. One
can notice that the number and the thickness of the stacked units
are important controlling parameters. Thickening by more than two
units of small thickness (less than 30 km) leads to lower
geothermal gradients and uplift (P,T,t) paths with smaller

temperature increase when compared to a stacking of two units of

35 km thickness.

Fig. 4 Effect of a delay before the onset of erosion

Each diagram represents the (P,T,t) paths of rocks buried at a
given depth 5, 27, 45, 63 km) in the case of an instantaneous
stacking of 2 (solid lines), 3 (dashed lines) or 4 (solid/dashed
lines) units. The diagrams on the left correspond to an uplift
starting at the end of the thickening event while a delay of 20
Ma exists before uplift on the right figures. The uplift rate is
1 mm/Y and the thermal parameters and symbols are the same as in
figure 3. Two baéic effects are to be noticed. The time delay
does not affect the temperature difference (AT) at a given level
during uplift, due to a stacking of 3 or 4 units instead 2. The
delay leads to higher temperatures prior to uplift and to higher
maximum  temperatures during uplift. Small and large dots

represent respectively time intervals of 10 and 50 Ma.
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Fig. 5 Relative positions of the successive thrusts
A same final stacking-up can be achieved by different modes. In
an understacking fashion each new underthrust brings a new unit
at the base of the pile. In an overstacking fashion each new unit
is overthrusted on the top of the pile. It must be noticed that
the successive thrusts 915 ¢2, ¢3 can be more or less spaced in
time. The final geometry of the pile is equivalent in the two

cases.
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Fig. 6 Effect of a time-delay between each underthrust

A pile of two instantaneously stacked-up units is eroded at a
rate of 1 mm/Y. Path 3 corresponds to the uplift of a rock
. (situated in the middle of the lower unit) without any further
underthrusting event. In path 1 and 2 underthrusting of a third
unit at time tl =10 Maor t o = 20_M§ respectively after the
onset of erosion has occurred. The shape of a given (P,T,t) path
is .sensitive to the tectonic evolution and records the tectonic
. events. However the screen effect played by the third unit is

more efficent for a small time delay (less than 30-40 My).

Fig. 7 Geotherms and (P,T,t) paths related to the two tectonic evolutions

of figure 5.

a) Overstacking

In this case the prograde path is different and leads to higher
temperatures for the maximum experienced pressures. Notice also
that whatever the position within the pile (at the exception of
the wupper unit) uplift path has a loop shape (i.e. uplift

proceeds with temperature increase).

b) Understacking
It exists a delay of 10 MY between each thrust. P1r g and ¢

during which the previously stacked units are uplifted at a rate
of -1 mm/Y. The underthrusting of a new unit is instantaneous.
thice that the existence of avdelay leads to higher-temperatures
during the prograde path ‘when compared te the case of
instantaneous stacking-up (fig. 3 and 4). Unit 1 and 2 present
(P,T,t) paths with temperature decrease during decompression. The
(P,T,t) path of units 3 shows a quasiisothermal uplift during
half the uplift history while wunit 4 wundergoes a large

temperature increase during uplift.
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Same symbols and thermal parameters as in figure 3 and 4. For
each unit the wuplift (P,T,t) paths of two rocks from different

depths prior to thickinning are drawn.
Fig. 8 Effect of the temperature at the top of the underthrusted unit

a) An initial stacking up of two units (1 and 2) is eroded at a
constant rate (1 mm/Y). Following the initial underthrusting a
third unit (3) is underthrusted 10 or 20 Ma later. Due to the
geometry of the thrust itself, temperature at the top of unit 3
varies and unit 2 depending on the position will see different

temperatures at it base (T2 > T > TO)'

b) Calculated (P,T,t) paths for the uplift of samples belonging
to unit 2 and buried at depth 40 and 50 km. The dotted paths
correspond to and uplift without underthrusting of unit 3. The
full line paths correspond to a temperature TO = 0° at the top of
unit 3 and the dashed paths to a temperature of Tl (= half the

temperature at the base of unit three before thrusting)
Same symbols and thermal parameters as in figure 3.
Fig. 9 Thermal effects of a non instantaneous thrusting’

A, B and C are points along the thrust plane. The gectherms along
vertical passing through this points are presented. Dashed lines
are the geotherms prior to thrustihg. Full lines represent the
geotherms for the present situation (see text for further

comments).
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THERMOMECHANICAL EVOLUTION OF A COLLISION ZONE:

THE EXAMPLE OF THE WESTERN ALPS.
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APPPENDICE 3

Un modéle d'évolution des Alpes Occidentales est proposé. Les
données structurales, metamorphiques et géochronologiques dans les
unités majeures sont prises en compte pour contraindre les procéssus
d'épaississement. Les stades successifs de 1'histoire de la colilision
sont corrélées avec l'évolution thermique: la paléomarge Africaine était
déformée au début de la collision juste aprés l'obduction de la croute
océanique. apres les stades initiaux, l1'épaississement par
chevauchements affecte de plus en plus les domaines externes de la
plaque européenne. Enfin, la déformation de toute la pile est relide &
une réequilibration thermique de toute la croute épaissie. La chaine
Alpine est un bon exemple de zone de collision ou les intéractions des
effets thermiques et mécaniques peuvent etre abordés de facon
quantitative.
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— Article

THERMOMECHANICAL EVOLUTION
OF A COLLISION ZONE :
THE EXAMPLE OF THE WESTERN ALPS

THE Alpine chain is
probably a unique example of
collision belt as it offers the
greatest amount of geological
data of various kinds includ-
ing a general plate-tectonic
setting and detailed regional
structural, petrological and
stratigraphical data. This im-
poses important constraints
on possible models of evolu-
tion and so improves our un-
derstanding of mountain-
building processes.

We propose in this short
discussion to reconstruct a
possible evolution for the
western Alps by combining
both structural and petrologi-

cal data. The model proposed

raises questions about the in-
teraction between thermal
and mechanical processes as
advocated by many authors
{Caby et al., 1978 ; Rubie, 1984 ;
Caron, 1984; Choukroune et
al, 1984; Goffé and Velde,
1984). Our purpose is to ex-
plore these interactions
through simple numerical
experiments in order to test
structural and petrological re-
cords.

by Ph. Gillet, Ph. Davy, M. Ballévre and P. Choukroune

Aim and method

In the Alps, we have four
types of data at our disposal :
1) The present structure results
from the stacking up of different
tectonic units as seen by field
geology and geophysical pros-
pection.
2) Structural data allow the de-
termination of the kinematics
(displacements, strain and mo-
tion) during orogeny.
3) Petrological data give us,
firstly, the successive P-T condi-
tions during the metamorphic
evolution and, secondly, the pre-
vailing P-T conditions during the
deformation history.
4) Major tectonic events can be
dated using relative and abso-
lute geochronological data.

. In the most favourable situa-
tion, all types of data are availa-
ble in each major tectonic unit,
thus allowing to construct the P-
T vs time and motion histories.

For our purpose, we have
constructed a unique idealized
present-time E-W cross-section.
We have reported on this cross-
section available paths (fig. 1). It
can be seen that major crustal

discontinuities (thrust faults) se- -

parate five major structural units

39

which have undergone different
deformation and metamorphic
evolution of the Austro-alpine
(African) Sesia-Lanso zone with
that of the internal part of the
European paleomargin, but
would stress the major differen-
ces between these two units.

The Sesia-Lanzo zone is one
of the best preserved example of
regional eclogitic metamor-
phism. The major deformation
occurred under eclogitic condi-
tions (P = 16-18 kbar, T = 550
° C) (Lardeaux et al., 1982), at an
early stage of the collision histo-
ry (120-130 my BP) (Oberhaensli
et al., 1982 ; Carpena, 1984 ; Hy,
1984). We have proposed to re-
late this deformation to a north-
westward thrusting of the Sesia-
Lanzo zone (Choukroune et al.,
1984). . :

The internal part of the Euro-

' pean paleomargin has also been

submitted to high pressure-low
temperature conditions, as
shown by eclogitic relicts (Com-
pagnoni and Lombardo, 1974)
and by the recent discovery of
mineral parageneses implying
pressures up to 25 to 30 kbar
(Chopin, 1984; Gillet et al,
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Fig. 1. Present-time idealized E-W cross section of the Western Alps. Five major
units and their corresponding P-T .vs time evolution are distinguished. A: Ivrea
zone {Zingg, 1983). B: Oceanic domain (Emst 1981). D1 : Internal Penninic zone,
Gran Paradiso massif {Baliévre, in prep.). D2 : Internal Penninic zone, Dora Maira
massif (Chopin, 1984). E : External Penninic zone, Briangonnais zone (Goffé and

Velde, 1984).

1984). This HP event has been
dated at approximately 105-110
my BP (Chopin and Monié,
1984 ; Chopin and Monié, pers.
comm.). This unit shows, how-

ever, essentially retromorphic .

associations (P = 6-8 kbar, T =
400-450 °C) which developed
during the major deformation
event, at later stages of the colli-
sion history (80-40 my BP)

(Chopin and Maluski, 1980 ; Car-
pena, 1984). This event is clearly
related to the westward thrust-
ing of the nappes.

The previous discussion
shows clearly that different un-
its record different P-T vs time
paths which must be tackled in
terms of thermomechanical evo-
lution of a thickening crust.

A proposed kinematic evolution

Taking into account the ob-
served geometrical relationships
between the different units in
the Alps, the timing of the differ-
ent thrusting event and the
depth (pressure estimate) of
each unit at.a given time, we
propose the following collision
history as shown on figure 2.

The history of crustal thick-
ening starts in the oceanic do-
main which appears to be the
first zone of weakness. The de-

formation is then propagating

inwards the African plate where
the main Austroalpine units be-
come individualized, around 120
my. After 90 my, the evolution is
intralithospheric and character-
ized by westward dispiace-

ments associated with thrust-
ing. Processes of crustal stack-
ing affect more and more exter-
nal areas of the European plate.
At each stage, the localization of
the decoupling zone between
the different units occurs along
different preaxisting mechanical
interfaces. We suggest that the
first thrust in the oceanic do-
main was propagating through
the crust and the under-oceanic
mantle to the lithosphere-asth-
nosphere limit. The Lanzo mas-
sif represents certainly the origi-
nally deepest material involved
in the Alpine history. Then, as it
is shown by the large occurrence
of granulitic rocks in the Austro-
alpine units, the main decou-

400

pling zone follows the Moho dis-
continuity.’

In the European basement,
the ‘stacking concerns only the
upper part of the continental

crust, above the lower limit of '

the amphibolite facies. The in-
terface between the Hercynian
basement and the Mesozoic cov-
er is largely used during the la-
test events in the external
zones, as shown by the occu-
rence of large decollement (Hel-
vetic nappes).

Before discussing the main
thermal and mechanical prob-
lems, we would like to make the
following concluding remarks :
1) Thickening of the crust is a
non-instantaneous process which
can occur over long periods of
time and proceeds by elemen-
tary underthrusting events
(Mattauer, 1983; Ménard and
Thouvenot, 1984).

2) Contrasting P-T vs time
paths are associated with differ-
ent deformation histories from
one unit to the other.

3) The persistence of low geoth-
ermal gradients (high pressure-
low temperature metamor-
phism) in the thickened crust
has to be related to migration of
thrusting from the African plate
(the overriding continent) to the

- European plate (the overthrust

continent). The later folding of
the entire crustal stacking
wedge has to be related to the
relaxation of these gradients
(greenschist overprint).

Crustal thickening
by progressive
stacking up
of tectonic units

To reconstruct the overall
evolution we had only to fit to-
gether structural, pressure and
timing data. However, if true,
such a geological evolution im-
poses also a specific thermal
evolution within each major tec-
tonic unit, which is in fact re-
corded by each P-T vs time path.
This leads us to treat numerical-
ly the thermal evolution as that
of crust thickening by succes-

[
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sive underthrusting of flakes of
continental crust (Mattauer,
1983). The aim of the numerical
experiments is to establish the
thermal evolution associated

with the model deduced from -

geological reasoning. Results
obtained are then used to con-
strain the geological model
(Davy and Gillet, in prep.).

Our approach is based on the
pioneering work of Oxburgh and
Turcotte (1974) which has been
recently extensively refined by

from structural and petrological data.

Rubie (1984) and England and
Thompson (1984). Our computer
programme permits to improve
the role of parameters and the
thermal properties of the differ-
ent units, the duration of their
underthrusting, the erosion rate
and the time interval between
each underthrusting event. We
do not want to discuss here
problems linked to the choice of
the thermal parameters in-
volved, but rather show the ther-
mal effects linked to the structu-
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ral evolution of the collision belt.
Therefore, all diagrams are pres-
ented without temperature and
pressure scales. They are how-
ever comparable in that dimen-
sionless scales are identical.

1. P-T vs time paths of the
different units and their rel-
ative position within the
crustal accretionary prism

A) A first set of simulations (fig.
3) shows the thermal evolution
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Fig. 3. Geotherms and P-T vs time paths in a crust thickened by the instantaneous
stacking up of three units followed by constant rate erosion. the shape of the dif-
ferent P-T vs time paths depends on the structural position of the unit. The
temperature increase in the intermediate unit is counteracted by the screen effect
due to the third underthrusted unit. The thermal parameters involved in the com-
putation (thermal diffusivities, heat mantle flux, radiogenic heat generation, ero-
sion rate) are mean values of the one expected in geological processes. The pa-
rameters are held constant throughout the study (fig. 4, 5, 6) in order to investi-
gate the effect of the tectonic processes on the thermal evolution. Dimensionless
scales are used. h

of a crust thickened by the in-
stantaneous stacking up of three
units followed by uplift at a rate
of 1 mm/y. The main effect to be
noticed is the persistence of low
temperature within the interme-
diate unit (compared with the
two-units case).

Moreover, the shapes of the
-P-T vs time paths depend on the
structural position of the unit
and result from the competition
between three effects, namely:
— heating due to the upper units
of the pile (cover effect)

- cooling by the lowest units
(screen effect)

- cooling associated with ero-
sion.

B) Role of the number of thrust-
ed units

P-T vs time paths of different
units in the case of a crust thick-
ened by 2, 3 or 4 units are pres-
ented on figure 4. The addition
of the third and fourth units of
the crustal pile reduces the
temperature increase in the un-
its comprised between the up-
permost and lowermost units.

The effects presented above
account for a more efficient pres-
ervation of the high pressure-
low temperature metamorphism
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Fig. 4. Role of the number of thrusted units. The same amount of thickening is produced by the instantaneous underthrusting of
2. 3 or 4 units. The P-T vs time paths for points (*) at the same depth within the crustal pile are presented for the three models.
For each model, the decoupling of the units has occurred at the same level within the initial crust (each unit has thus the same
thickness and the same thermal structure). The difference in P-T evolution (erosion at a same constant rate) is controled by the

number of units involved .
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units. A stack of two units is eroded at constant rate. Path 3 corresponds to uplift

by erosion of a point (situated in the middle of the lower unit) without any further

underthrusting event. In paths 1 and 2, underthrusting of a third unit at time t, or
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Fig. 6. Relative position of the successive thrusts. 1. Initial crust and geotherm. 2.

First underthrusting and slightly relaxed geotherm (full line): the dashed lines N
represent th.2 geotherm just at the end of instantaneous underthrusting. 3.1. Un- -

derthrusting event of a more external unit: the intermediate unit will be further
cooled (screen effect). 3.2. Underthrusting of an internal unit : the intermediate un-
it will be heated (cover effect).

thrusts are spaced in time and
can operate during a certain
time interval. Moreover the ther-
mal evolution is also controlled
by the relative position of the dif-
ferent thrust planes.’

The emplacement of different A) Delay between each under-
units within a collision zone is thrust and low underthrusting
not instantaneous: the under- rates

in the intermediate units (ocea-
nic domain, Sesia-Lanzo zone).

2) Tectonic control of the
thermal evolution
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Thermomechanical evolution

The shape of the different P-
T vs time paths depends on the
time delay between two succes-
sive thrusts during which the
thermal perturbation can relax.
Figure 5 shows that the shorter
the delay is, the more efficient
the screen effect will be.

For low rate of underthrust-
ing, thermal reequilibration can
also occur during thickening,
leading to both temperature and
pressure increase.

B) Relative position of the suc-
cessive thrusts

At the end of the first under-

thrust we have three possibili-
ties for the next underthrust (fig.
6) which each leads to different

thermal evolutions. For instance, .
in case 3.2 (fig. 6), the over-

thrusting of a more internal unit
on the first stacked units coun-
teracts the screen effect of the
first underthrusted unit in the in-
termediate unit. In case 3.1 (fig.
6) the overthrusting of the first
stacked units onto more external
units leads to a more active
screen effect in the whole pile.

C) Thickening and erosion rate

The pressure decreasing of
the (P-T-t) paths depends on the
erosion rate during progressive
crustal thickening. This erosion
rate is one of the least con-
strained parameter, but mean

values can be deduced from pe- -

trochronological data. One can
imagine that erosion will start by
isostatic reequilibration as soon
as the crust is thickened. How-
ever, as suggested by England
and Richardson (1979), the eclo-
gite-forming reactions . greatly
decrease the buoyancy forces,
and this inhibits the action of
erosion as long as the eclogite
rocks exist. If crustal stacking is
rapid {low time delay between
each underthrust), low geother-
mal gradients can be maintained
within the resulting crustal ac-

cretionary prism for a relatively -

long time. The eclogitic assemb-
lages can persist therefore as
long as the crust is thickening
and the erosion rate approaches
zero. Such an effect could ac-
count for the unusual important
burial depth undergone by cer-
tain units in the Western Alps
(Dora-Maira).
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We have discussed the ef-
fects of major parameter, assum-
ing mean thermal properties.
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The role of the latter were re-
cently discussed in detail by
England and Thompson (1984).

The Western Alps : a two-stage metamorphic evo-
lution controlled by the tectonic evolution

The alpine history ‘is classi-
cally divided in two major met-
amorphic events. The first one
(eo-alpine event) is character-
ized by the development of eclo-
gitic parageneses of Cretaceous
age (Sesia-Lanzo zone, Oceanic
domain, Gran Paradiso). The se-
cond one (alpine s.s.) is defined
by a greenschist overprint of the
previous units and a low-grade
blueschist event in the external
units imposed about 40 my. ago.

The contrasted P-T vs time
paths between the Sesia-Lanzo
zone and the Gran Paradiso (fig.
2) result from:

— the rapid stacking up of the

first four units (from 140 to 80
my) which prevents by screen
effect the thermal reequilibra-
tion within Sesia-Lanzo zone
during its uplift;
— the delay of 40 my before the
underthrusting of the Briangon-
nais zone (s. 1) under the Gran
Paradiso permitting a slight
temperature increase in this unit
and thus a more efficient green-
schist overprint. During this un-
derthrusting event the Brian¢on-
nais zone undergoes a low-
grade  blueschist = metamor-
phism.

The two stage thermal evolu-
tion is controlled by a time delay

in the history -of the crustal
flakes stacking up, explaining
the more or less efficient green-
schist overprint.

Conclusion

It has been shown that the
thermal evolution of a given tec-
tonic unit is controlled by its tec-
tonic evolution. We have tried to
generalize this approach to the
whole Western Alps. It appears
that, from simple numerical
experiments all other parame-
ters fixed, the contrasted met-
amorphic evolution in the West-
ern Alps can be tackled in terms
of progressive underthrusting of
successive units. The under-
thrusting of the units accounts
for the high pressure-low
temperature metamorphism
while the time delay between
each underthrust explains the
more or less efficient green-
schist overprint.
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CHAPITRE 5

EVOLUTION THERMIQUE ET MECANIQUE
DANS LES ZONES A CROUTE EPAISSIE

De la tectonique tangentielle

aux réajustements gravitaires a l'échelle de 1l'orogéne

Les mécanismes d'épaississement dans les orogeénes ont été discutés
dans les chapitres précédents. D'aprés les données structurales sur les
chaines de montagne et les expériences analogiques réalisées au
chapitre 3, il semble que 1'épaississement crustal se fasse soit par
propagation de chevauchements (mode 1 appelé tectonique tangentielle)
soit par une déformation homogéne a 1l'échelle crustale (mode 2). Les
modeles analogiques ont montré que le passage d'un mode & 1l'autre était
essentiellement fonction de la rhéologie de la lithosphére et donc de sa
structure thermique. L'évolution thermique pendant le surépaississement
crustal peut permettre des passages d'un mode & l'autre au cours de la
déformation. La déformation associéde au mode 1 est essentiellement
hétérogéne localisée dans des zones étroites & 1'échelle crustale. La
déformation associée au mode 2 doit etre plus homogéne a 1'échelle
crustale et est donc caractérisée par une foliation verticale. Dans tous
les cas, le métamorphisme associé a ces événements tectoniques est de
type Haute Pression - Basse Température (du faciés Schiste Bleu au

facies Eclogite).
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Or, la déformation et le métamorphisme dans les chaines de montagne
ne suivent pes toujours les schémas précédents. Il existe, en effet, des
zones (les domes thermiques en particulier) qui présentent un
métamorphisme haute Température - Basse Pression et un déformation a
foliation verticale en générale ductile. Un tel métamorphisme n'est pas
sans rappeler le métamorphisme des zones en extension. La géométrie et
"l'aspect extensif de cette déformation peuvent faire penser a 1la
répartition des contraintes gravitaires consécutives a un épaississement
qui a été étudiée par Fleitout et Froidevaux (1982). La contrainte
produite par un épaississement crustal est 1le résultat de l'action
combinée du poids de la topographie et de la poussée d'Archimede sur 1la
racine crustale. Comme ces contraintes peuvent induire des déviatoriques
importants (de l'ordre du Kbar), il nous a semblé important d'en évaluer
les effets sur la déformation.

Les questions que nous avons tenté de résoudre avec Ph.Gillet
(Appendice &4) sont les suivantes:
(i) les contraintes gravitaires peuvent-elles produire une déformation
significative a 1'échelle crustale?
(ii) Quelles sont les conditions rhéologiques (et donc thermiques) qui
permettent une telle déformation?
(iii) Quelles sont les conséquences sur la déformation totale et sur le

métamorphisme d'un tel réajustement gravitaire?

L'étude réalisée & partir de modéles mécaniques et de modéles
thermiques a montré que l'obtention d'une telle déformation est le
résltat de la compétition entre deux phénoménes:

(i) la relaxation thermique qui augmente les vitesses de déformation

dans le matériel crustal et qui peut donc permettre d'atteindre des
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vitesses de déformation géologiquement significative (le réajustement
gravitaire a 1'échelle crustale ne peut se faire ,s'il se fait, que de
20 a 80 Ma aprés 1l'épaississement crustal).

(ii) 1'érosion qui diminue les forces gravitaires qui sont le moteur
d'une telle ‘déformation.

I1 est évident qu'une étude détaillée des réajustements gravitaires
dépends des connaissances que l'on peut avoir sur 1la  structure
rhéologique de la lithosphére: rhéologie de chaque couches mais aussi
nature des intrerfaces rhéologiques (interfaces matérielles,
transformations métamorphiques e.t.c..).

La caractérisations des réajustements gravitaires (géométrie, délai
entre la mise en place des unités et le réajustement gravitaire,
évolution métamorphique e.t.c...) dans les domaines orogéniques pourra
alors nous donner des renseignements sur la rhéologie de la croute. A ce
propos, nous espérons, en collaboration avec les géologues structuraux
de Rennes et notamment O.Merle, confronter ce modéle avec des données
structurales et, je l'espére, métamorphiques sur les Alpes Centrales

(dome Lépontin).
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DEFORMATION AND THERMAL HISTORY IN THICKENED CRUSTAL ZONES:
FROM THRUST TECTONIC TO GRAVITATIONAL READJUSTEMENTS

AT THE SCALE OF THE OROGEN

Ph. DAVY and Ph. GILLET

Centre Armoricain d'etudes structurale des socles
Universite de RENNES 1

35042 RENNES Cedex

I) INTRODUCTION

Mountain building 1in collision zones is the result of large
horizontal shortening leading to a general crustal thickening. The
process of thickening is classically recognized as taking place by the
stacking of crustal and oceanic slices of various thicknesses u(Argand,
1922; Oxburgh, 1972; Mattauer and Tapponnier, 1978; Mattauer, 1983;
Gillet et al., 1985). This aspect of orogeny is refered as thrust
tectonics and expexted to involve essentially horizontal forces at plate
boundaries (Turcotte, 1982; England, 1982). This stage of the
collisional history involves heterogeneous deformation at a crustal
scale, leading to large strain gradients within the nappes. In fact,

structural and seismological investigations indicate remarkable degree
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of localization in large shear zones crosscutting the whole crust
(Meissner, 1976; Perrier and Vialon, 1980; Menard and Thouvenot, 1984;
White and Bretan, 1985).

The thermal effects associated with thrusting have been recently
modelled by England and Thompson (1984) and Davy and Gillet (1986). The
induced tﬁermal perturbation (abnormally low geothermal gradients)
explains high-pressure metamorphism (blueschist to eclogitic). Its
persistence during uplift (Caron, 1983; Rubie, 1984; Davy and Gillet,
1986) has been related to tectonic processes.

Field studies in orogenic =zones (Alps, Himalaya, Hercynian belt)
have shown that a post nappe emplacement metamorphic event can lead to
high—temperature low-pressure assemblages (greenschist to amphibolitic
cqnditions). This thermal event takes place in thermal domes and even
can be associated with melting of the crust, i.e. migmatization and
granite genesis.

The following striking features are related (in the Alps) to this
metamorphic event:
1- The peak of the retromorphic evolution occurs 20 to 60 Ma after
nappe emplacement.
2- Rapid cooling during short time intervals are recorded by
geochronological systems.

In the Alps, the deformation pattern associated with this
retromorphic history contrasts with the one resulting from nappe
emplacement.

1- In the internal zones (thickest crustal domain), strong planar

fabrics suggest an important component of vertical shortening.
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2- In the'externél.zones of the former thickened area, deformation
corresponds to a horizontal shortening (in the Alps, the
well-known "retrocharriage').

The aim of this paper is to propose a model for deformation and
thermal history, following nappe emplacement, and resulting from the
existence of gravity stresses induced by crustal thickening. We
investigate the physical parameters controlling deformation, thermal
evolution and their mutual interactions. The following points will be
emphasized:

- What is the stress regime in a thickened crust ?-

- What are the effects of thermal relaxation following nappe
emplacement on the rheological behaviour of the crust ?

-~ Where does potential deformable zones within the thickened crust
are localized ?

- What is the distribution of deformation regimes (vertical ‘and
horizontal shortening) in the thickened crust

- Finally what are the effects of deformation on the metamorphic
evolution during wuplift ( (P,T) path and geochronological

records ) ?

II) A REVIEW OF THERMAL CONSEQUENCES FOLLOWING NAPPE

EMPLACEMENT

The process of thickening is classically recognized as taking place
by the stacking of <crust slices of varibus thicknesses. England and
Thompson (1984) have recently modelled at length the thermal effects
associated with an homogeneous thickening or the superposition of two

rigid crustal units 35 km thick. Davy and Gillet (1986) have refined
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this approach by taking into account the following parameters: the
number of thrusted units, their thicknesses and the time.delay between
each underthrusting event.‘Whatever,the case, nappe emplacement leads to
a thickened crust with a very low geothermal gradient. The relaxation of
the thermal - perturbation is controlled by cooling associated wi;h
erosion and heating by conduction due to radioactive decay. It has been
also shown (Davy and Gillet ,1986) that an wunderthrusting event
occurring during erosion of the thickened pile can perturb the thermal

history of the stacked units (fig 1).

ITI) STRENGTH OF THE LITHOSPHERE AND GRAVITY FORCES AFTER A

THICKENING EVENT

A force balance 1in a thickened crust takes into account gravity
forces, tectonic forces and lithospheric - strength. This last term
represents the threshold value for the onset of a deformation able to

accomodate large horizontal movements in the whole lithosphere .
II1I-1 gravity stresses

Deviatoric stresses acting in a thickened zone can be divided
into two groups (Neugebauer et al,1980): horizontal tectonic stresses
and gravity stresses (fig.2). Tectonic stresses associated with plate
movements are responsible for crustal thickening by nappe stacking. They
can persist even when large tangential movements stop. Gravity stresses
are associated with lateral differences in density induced by lateral
variation in crustal thickness and/or temperature distributions

(Fleitout and Froidevaux, 1982). For example, the magnitude of such




187

gravity stresses in a‘cfust in isostatic equilibrium in the absence of
1aterg1 tectonic stresses is:
Syz= Re * G * He1=R. * (1-R./Ry) * G * (H-Ho)
For a 30 km thick crust Szz is about 1 Kbar. This value is
important compared to the average tectonic stresses involved -during

collision.
III-2 strength of the lithosphere

In a regional compressional regime, tectonic forces acting on a
thickened 1ithosphere have to counteract both gravity forces and
lithospheric strength. Hafdening effects during thickening have been
investigated by Davy and Cobbold (in prep). They conclude that thermal
reequilibration leads to a rapid decrease of lithospheric strength after
nappe emplacement (20 to 40 Ma after thickening) but large scale
compressionnal deformation is inhibited imn the lithosphere during at
least 80 Ma because of gravity stresses. It is thus difficult to
accomodate large horizontal shortening 1in the thickened zone. However,
potential deformable zones, particularly with ductile bghavior, can be
activated by the induced gravity forces resulting from crustal
thickening.

The model for deformation due to gravity forces, proposed in the
following sections, can be applied to a crust presenting any rheological
structures but the localization of deformable zones is’ important

parameter of the model.
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ITII-3 Potential deformation zones within the crust

Considering experimental flow laws of crustal rocks, increasing
temperaturé tendé'to decrease apparént viécosity. So, one shéuld expect
the most deformable zones to be located at the base of the crust.

Several kind of géological and geophysicai arguments indicate the
existence of low-viscosity zone at intermediate depths within the crust:
(i) Seismic data in the Alps (Perrier, 1980; Mueller et al., 1980;
Thouvenot and Perrier, 1981) presents low vélocity zones between

25 and 40 km which have been interpréted as relative lower

‘Qiscosity’zones (Meissner, 1976: fig. 3; Perrier, 1980).

(ii) Fiéid evidences, e.g. in the Leponiine Alps, seem to indicate
llarge deformation subsequent to nappe emplacement especially

within the Amphibolite facies (Milnes, 1974).

As only few data exist, we present two extreme kinds of interfaces
corresponding to a rheological. jump and. discuss their possible
localisation within the crust and history during regional metamorphism:

1- Rheological interfaces are material lines

In this case, the interface is a limit between zones of
various composition and rheological behaviour. It must remain a
rheological limit even if metamorphic reactions affect the rock
~situated under and above it during orogeny. The Moho dicontinuity
is probably ~such an interface (Kirby, 1985; White and Bretan,

»1985). Other interfaces of this kind is expected to exist within

the crust bgcause crust 1is probably very heterogeneous in
composition and rheology due to tectonic events which might have
superposed tectonic units of contrasted mechanical properties.

These interfaces move relatively to the land surface by erosion.
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2- Rheologiéal interfaces are curves in the (P,T)
domain

Such interfaces represent the transition from less to more
deformable rocks determined by curves in a (P,T) diagram. This is
equivalent to ascribe a rheology to a metamorphic facies. These
interfaces are not material 1lines and move 1in the crust when
pressure or temperature conditions are changing. Thev main
metamorphic transformations involved can be related to‘the most
encounterd metamorphic facies in orogenic 2zones: granulitic,
eclogitié, amphibolitic and greenschist. The transformation from
granulitic and eclogitic assemblages to amphibolitic ones are
accompanied with hydratién reactions. The passage from dry to wet
rocks can be one of the factors responsible for a sudden decrease
in apparent viscosity (Kirby, 1985). The (P,T) curves separating
amphibolitic facies from eclogitic and granulitic facies might be

considered as a rheological interface (fig. 4).

IV) DEFORMATION MODEL

In order to evaluate the rheological parameters required to onset a
geological significant deformation by gravity forces, we will use a two
dimension "mean-field" type model. Crust consists in the SUperposition
of layers with different newtonian viscosities, exponentially depth
dependent. This depth dependence is wused in order to approximate
temperature effects. The model is an extension of tﬁe one proposed by
Fleitout and Froidevaux (1982). Deformation of a crust presenting a
periodical vafiation in thickness is studied. Such an assumption allows

the obtention of analytical solutions within each layers (cf Appendix).

(R
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Conditions of continuity for stress . and motion velocities leads to the
determination of the coefficients involved in analytical solutions. This
model does not allow non-newtonian viscosities nor lateral variation of
the rheological properties. The low deformability of the upper part of

the crust is not attributed to fragile behaviour but to high viscosity.

IV-1 Dimensional analysié

Throughout this study, we are going to use dimensionless variables.
They are defined as the ratio between the variable itself and a

reference number (subscript o) having the same dimension. Thus, model's

results can be applied even for other reference constants. The
dimensionless variable are refered with an * .

Length : Lo=100 km L*=L/Lo

Viscosity : Nuo=1021 Pa.s Nu*=Nu/Nuo

Stresses : Dmo=30 MPa S*=S/Dmo

Densities : Ro=Dmo/G/Lo=30 Kg.m'3
(G is the gravitationnal acceleration)
Time : To=Nuo/Dmo=3*lO13 s T*=T/To

Deformation rate : Eo=1/To=3>’~‘lO'14 s—1 E*=E/Eo

Two significant geological deformation rate are discussed in.the model:
a éiow deformatién rate (3.10-15s-1 which corresponds to E*:O.i) or a
rapid deformation rate(3.10-1%4 which correéponds to E*=1). These two
strain rates produce significant deformation (100%) in respectively 10

and 1 Ma.
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IV-2 Rheological subdivisions of the model

Mass heterogeneities:

The model has been exposed at length by Fleitout and Froidevaux
(1982). Buoyancy stresses simulating periodical vériation of crustal
thickness are coﬁcentrated between <c¢rustal and maﬁtle layers. The
evolution of these vertical stresses with the horizontal (X) and
vertical (Z) coordinate is governed by:

'S (X,Z) = Dm * COS ( K*X ) ,
where K is the wavenumber (the dimensionless wavenumber K* is K * Lo)
and Dm the amplitude of the variation. In the standard model, K* is
equal to 3 i.e. a wavelength of 200 km.

The negative stress induced by a variation in crustal thickness - DH

is:

Dm= (Roc-Rom) * G * DH
where Roc and Rom are the crustal and mantle density, G the
gravitationnal acceleration. Considering crustal and mantle densities
and an usual amplitude for the variation of crustal thickness (36 km) ,
we fix at -5 the value of Dm* (dimensionless number equal to Dm/Dmo) for
the standard model.

Following Fleitout and Froidevaux (1982), we <can introduce an
excess of mass in the mantle layer due to a cold thermal structure. For
a temperature difference DT by comparaison with a reference temperature,
the excéss of density DRo is:

DRo = - Alpha * Ror * DT ,
where Alpha 1is the volumic thermal ‘expansion coefficient (around
3.10-3 K-1) and Ror the density for the reference temperature (around 3

g/cm3). For a negative temperature diference of 300 C, the positive
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density excess is around 30 Kg/cm'3 and the corresponding  dimensionless

number Dro®*=l. In the standard model, there is no density excess.

Mantle rheology:

The mantle part of the lithosphere is composed of two layers. The
deepést one extends under Z*=1.5 and correponds to the asthenospheric
part of the ﬁantle. It has >a dimensionless viscosity of .04
éorreéponding to 4.1019 Ppa.s (Cathles, 1973). The uppef layer extends
from z¥=.35 to 1.5. The dimensionless viscosity varies exponentially
from Nu*=0.04 at z¥=1.5 (lithosphere-asthenosphere limit) to Nu¥=Nup® at
Z*=.35, where Nuz* is a parameter of the model. In the standard model
Nup* is equal to 10.

Crustal rheology:
The crustal part of the model has a depth-dependent viscosity:
Nu¥ = Nuo® * EXP(-Ko* * 2% ) ,
where Nuo® and Ko* are constants, Z* varies between O and .35. Ko* is
defined by Ko¥ =-1/Nu® * dNu®/dz*.
Assuming a corresponding temperature dependence
(Nu=Nuo * EXP (Q/RT) ), we can thus related Ko to the thermal gradient
and the activation energy Q:
Ko = Q/RTZ * dT/dZ and Ko¥=Ko*Lo
For mean values of crustal rock activation energy (100 to 200
KJ.mol-1l) and thermal gradients (10 to 30 C/ij; the dimensionless
parameter Ko* lies in the range ZOvto 200. In the standard model, Ko* is

taken equal to 30.
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IV-3 Results
1. Deformation geometry

The aim of the model is to infer the physical parameters which can
lead to the onset of deformation (i.e. at significant geological strain
rates). As the model permits to compute deformation rates with specific
boundary conditions described in the previous section, it is not

possible to study the evolution of the deformation with time.

Vertical shortening deformation
The vertical strain rate varies with horizontal (X) and vertical
(Z) coordinate according to the equation:
Ey, (X,2)= E,, (2) * COS ( K**X )

This equation is directly linked to the " mean-field " hypothesis.
Vertical shortening deformation takes its maximum value where the crust
has its greatest thickness.

The variation of E,, with depth is presented in fig.5A considering
a standard rheological structure. The maximum in vertical shortening
rate ( Emax ) is reached at a depth just above the depth of minimum

viscosity. E,, (Z) decreases when Z* -% 0.

Shear deformation
The shear deformation's rate is:
Ey, (X,2)= Ey, (2) * SIN ( K*X )

This type of velocity gradient occurs in zones where the crust
thickness presents the greatest horizontal variation and is absent in
zones of maximum thickness. The variation of Exz (Z) is presented in
fig.5A. Large values of shearing are obtained near interfaces where

there is a large contrast in viscosity. One can also notice an inversion
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in the sense of shearing within the crust corresponding to extrusion of
crustal material from the thickened zones toward the less thickened

zones.
Finite deformation

Most of the today mountain roots, e.g. Alpine chain, can be roughly
approximated by a Gaussian distribution of crustal thickness with'.a
width of about 200 km. For such a distribution, the model shows that
bulk deformation can be described by an important vertical shortening in
the thickest part of the crust and a horizontal shortening in more
external zones (fig.. 5B). This 1last deformation compensates the
extrusion of material due to the vertical shortening in the most
thickened zone. The sense of shearing at the base of the ductile layer
corresponds to a displacement of the upper parts toward the external

zones, whereas there is an inversion at lower depths.
2. Physical conditions for gravity deformation

Different deformation models are computed in order to determine the
critical parameters which govern the obtention of significant
deformation in the crust. Emax and Zo® which represent the depth where
the vertical deformation rate is Emax/1l0 are taken as representative
parameters for deformation. Zo* represents a measure of the upper depth
of the deformation.

Thé deformation rate is related to the minimum viscosity at the base
of the crustal layer (Nu.*) (locatediby hypothesis at Z¥=0.35). Whatever
the physical parameters involved in the models, the maximum of vertical
deformation rate relative té depth (Emax) increases when the viscosity

at the base of the crustal layer (Nuc*) decreases. It exists a critical
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value of Nuc*' for which Emax reaches an upper limit and becomes
independent of Nuc*. We focus our study on the values of Nuc* ‘which
produce a slow or a rapid strain rate (respectively E¥=0.1 and E*=1).
Other physical parameters are varied over their geologically interesting
ranges:

- The-wavelength of the mass variation (fig.6).

- the parameter Ko*, linked to Nu* ( Z ), describing the viscosity
variation in the deformable layer (fig.7)

- the viscosity in the second layer (Nus®), just above the

deformable layer (fig.8)

- the density excess (Dro*) in the third layer (fig.9).

Deformation is characterized by Emax which is the maximum of
vertical shortening deformation rate and Zo* the upprer depth where
vertical deformation rate is equal to Emax/10. The  predominant
wavelengths of deformation are obtained by a spectral analysis of
deformation rates. Thus, relation between deformation and wavelengths of
mass variation is studied for the different parameters involved in the
deformation. For these calculations, Dm, the amplitude of the mass
variation is kept constant whatever the wavenumber (Dm=-5) and Nuc* 80

(NUC*=10_2) .

Conditions for the obtention of a significant deformation
Crustal thickness wavelength
Calculations are performed with rheological standard parameters and
a constant amplitude of the variation of crustal thickness {(Dm*=-5)
whatgver the wavenumber. Deformation parameters are calculated for &
wavenumbers: K*=1, 2, 3, 6 corresponding to wavelengths of 600, 300, 200

and 100 Km (fig.6). Short wavelengths (K*=6) give way to the greatest
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deformation rates (Emax) for high viscosity structure in the deformable
layer (values of Nu.* greater than 10-2). Long wavelengths (K*=1) give
way to the greatest deformation rates for 1low viscosity structure
(values of Nu.* lower than 10'4); For intermediate values of Nu.*, the
highest strain rates are obtained for intermediate wavelengths.

Significant strain rate (E¥=0.1 respectively 1) is reached for Nuc*
comprise between 10-0-9 (respectively 10-1.5) for K*=6 and 10-1-5
(respectively 10-2-5) for K*=1.

Ko*

”Thé dependence of Emax with Ko* Vdescribing the variation of
viscosity with depfh is similar to tﬁe dependence of Emax with
wavenumber K¥. At high values of Nuc*, the highest ?alues of Emax versus
Ko* are obtained for the lowest value of Ko* (i.e. low variation of
viscosity with depth); whereas at low values of Nuc*, the highest values
of Emax are obtained for the greatest value of Ko* (fig.7A).

Critical geological deformation corresponding to E*=]1 is reached
for value of Nuc* around 10-2 (i.e. 1019 Pa.s) depeﬁding on the
Qariation of viscosity with depth: for Ko*=20, Emax is equal to 1 when
Nuc* is equal to 10-1.5 whereas for Ko*=100, Emax is equal to 1 when
Nuc*=10‘2-5. A slower deformation rate (E¥=-1) is obtained for Nuc*
varying from 10-2 to 10-0-3,

Dependence of Emax with Ko* depends on the wavenumber (fig.7B). For
high values of Ko* (50 and 100), increaéing wavenumber leads to an
increase of Emax. For the lower values of Ko*, there is ~a slight

decrease of Emax at high wavenumber (K*%4).
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Viscosity of the second layer Nuz*

Deformation parameters are calculated for different values  ‘the
viscosity (Nu2*=.04, 1, 10, 102, 103) in the second layer (2¥=0.35 to
1.5). Other rheological parameters are the same as in the standard model
(fig.8A). The principal effect of an increase of Nuz* is to reduce
considerably the deformation rate Emax for low values of Nuc* (Nuc*
lower than 10-1). In particular, for Nu2*=103, ‘Emax never exceeds 0.2
which is a slow geological deformation rate. For high values of Nuc*,
variation of Emax with Nuz* is slight. An increase of Nuz* leads to a
decrease of the viscosity Nuc* able to produce a given deformation rate.
For instance, a rapid significant geological strain rate (E*=1) is
obtained for Nuc"‘=10‘1-5 if Nu2*=l or 10, and for Nuc""'=10‘2 if Nu2*=102.
Such strain rate is never obtained if Nu2*=103.

Variation with the wavenumber is similar to the variation with
Nuc*: high viscosity under the deformable zone reduceé considerably the
vertical strain rates (Emax) for the larger wavelengths whereas there is
no significant variation of Emax at low wavenumber (i.e. large
wavelength, fig.8B). For mountain ranges presenting a large wavelength
distribution for the variation of crustal thickness, previous results
indicate that predominant wavelengths for ;he gravity deformation could
be around 200 to 300 Km (K*=2 to 3) depending on the viscosity under the

deformable zone.

Density excess Dro*

Deformation parameters are calculated for different values of a
density excess (Dro*=0, 1, 2, 4) in the second layer (Z*=0.35 to 1.5,
fig.94). In order to simplify calculations, the viscosity is taken

constant (Nu®*=1) in this second layer. This density excess corresponds
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to a positif mass excess of 0, 1.15, 2.3 and 4.6 which must be compared
to the negative mass excess induced by the crustal thickening (Dm*=-5).

Contrary to Nuz*,an increase of Dro* from O to &4 reduces the
deformation rate Emax especially for great values of Nuc* (greater than
10-1). For 1low values of 'Nuc*, Emax decreases only twice whereas
variations of Emax with Dro® can be very iﬁportant. Obvipusly, an
increase of the density excess leads to a decrease of the viscosity NuC%
able to produce a given deformation rate. Values of Nuc* able to produce
significant strain rate E*=0.1 (respectively 1) vary from 10-0.5
(respectively 10-1-5) for Dro*=0 to 10-1:3 (respectively 10-2:3) for
Dro*=4.

Variation with wavenumber is similar to the variation with Nuc*: a
density excess reduces the vertical strain rate Emax for the _1ower
wavelengths whereas there is only a slight variation of Emax with Dro*
at large wavenumber (i.e. low wavelength, fig.9B).

The vertical shortening leads in turn to a decrease in the
amplitude of the variation of crustal thickness i.e. a decrease of Dm.
The effect of varying Dm has been investigated for fixed values of Nuc*
(10-2-5) and Ko* (30) (fig.9C). <Calculations have been performed
consideriﬁg the presence (Dro*=4) or the absence (Dro*=0) of a mass
excess in the mantle patt of the lithosphere. For Dro*:O, a decrease in
Dm leads to a proportional decrease‘ in deformation rates. Deformation
stops when Dm becomes nul (i.e. a crust with constant thickness). On the
other hand, wheﬁ Dro*=4, it 1is possible to observe va change‘ from
vertical tor horizontal éhortening. A state where deformation is
negligible all along the deformable zoné occurs for Dm=-3 (fig.9C). At

this stage, no deformation can occur and this configuration can be




199

stable at geological time scale if no variation of rheological

properties occur.

Zo*

Zo* (measure of the upper depth of the deformable -zone) is
essentially dependent on Ko* which describes the variation of viscosity
with depth but appears to be independent of the viscosity at the base of
the crustal layer (Nu.*, fig.1l0) and' other physical parameters (Nuz*,
Dro* and the wevenumber K). One can notice that, as Ko* .increases the
deformaton thickness decreases and ‘the deformétion rate (Emax)
decreases. In fact, it is more difficult to deform a thin zone than a
thick zone. However attending that viscosity is strongly controlled by
temperature, the thermal consequences of the deformation which lead to a
re-distribution of temperature, may strongly influence the evolution  of
the thickness of the deformed zone. It is thus difficult to appreciate

the thickness of the deformed zone with such a model.

IV-4 Conclusion on the deformation model

This simple model cannot, of course, determine the evolution of the
deformation with time. However, it is possible £o discuss the physical
parameters controlling the onset and stop of deformation.

At the end of a thickening event, Dm (K) (i.e. the amplitude of
variation in crustal thickness corresponding to a wavenumber K) is
fixed. Thermal rélaxation following thickening will favor the onset of
deformation. This relaxation leads to a large decrgase of wviscosity
which corresponds in our simple‘model to a decrease of the viscosity at

the base of the deformable layer (Nuc*). The deformation rate 1is
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strongly dgpendent on this rheological parameter. For a mountain width
of 200-300 Km, low deformation strain rates (3.10-15 g-1) are obtained
for viscosity at the base of the deformable layer of the order of
lOZQiO-S Pa.s. Higher deformation strain rates are more difficult to
obtain because viscosity at the base of the deformable layer must be as
low as 1019 Pa.s. For a larger mountain width (for instance 600 Km), the
viscosity at the base of the deformable layer must be 10 times lower
than the previous one to allow the same deformation rates. However,
physical parameters like the viscosity jpst above the deformable layer
and the positive.excess of mass due to a cold mantle structure can avoid
large strain rates. The general heating fpllowing nappe emplacement may

reduce these parameters and allow large strain rate.

The gravity deformation tends to reduce crustal thickness
variations (i.e. Dm). A non deformable state occurs for  Dm=Dmg
corresponding to the compensation of stresses induced by variation of
crustal thickness by stresses induced by mantle excess of mass. At this
stage, no deformation can occur and thisvconfiguration can be stable at
geological time scale if no variation 1in the rheological properties
occur. Such a stable state explain the actual data on stress field in
mountain ranges (Alpine orogeny in particular) that indicate a radial
and compressional stress field (Neugebauer et al, 1980; Fleitout and
Froidevaux, 1982) interpreted as the consequence of a heavy lithosphere

under the chain due to the cold thermal structure.

However, crustal thickness variations are also reduced by erosion.
From this simple model, we can conclude that ability of gravity
deformation results from the a competition between heating of the crust

by thermal relaxation and a decrease of lateral crustal thickness

1
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variations by erosion. Gravity deformation cannot ‘take place in a rapid
eroded crust. However if erosion is nil, the gravity deformation will
take place after a sufficient thermal heating. In a general way, we have
to compare the erosion time scale (i.e the time necessary to reduce the
negative mass to Dm.) to the heat time scale (i.e the time necessary to
sufficiently heat the deformable zone). In the following section, we
will relate the rheological parameter to temperature and study in a
quantitative way the thermal relaxation following nappe emplacement ' and

its consequence on deformation.

V) THERMAL EVOLUTION AND ITS CONTROL ON GRAVITY DEFORMATION

Relation between rheological and thermal parameters

We have to discuss what are the values of temperature able to
produce significant gravity deformation. For most of rocks, the
rheological laws are:

(1) Ejj=A * EXP(-Q/RT) ToN-1.7y; ,
where TijaTZ and Eij are respectively the deviatoric stress temsor, itg
second invariant and the strain rate tensor; Q the activation energy, N
and A are obtained from laboratory experiments (see Kirby, 1985 for a
review).

From equation (1), we define an apparent viscosity:

(2) Nu=al/N % EXP(Q/NRT) E,N-1/N :
where E9 is the second invariant of the strain rate tensor.

From this equation, we obtain an approximate value of Ko which is a

measure of the depth dependence of viscosity:

(3) Ko=Q/NRTZ # (dT/dz) + (N-1)/N * (-d Ln (Ep)/dZ),
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the first term is directly related to the thermal . dependence of the
rheological law whereas the second term relates to the variation of
viscosity to depth. For crustal rheological laws (Kirby, 1985) and
geothermal gradients. during continental collision (10-30 C/Km), the
first term varies from 0.15 to 0.25. The second term is more difficult
to evaluate. Considering the strain rate depth dependence obtained by
the deformation model, we can evaluate this term to be comprise between
0.10-0.20 (this represents a decrease of the strain rate by a factor 10
in 10-20 Km). The standard value taken in the deformation model (Ko=0.30
i.e. .Ko*=30) can be considered as a rather good approximation for this
parameter.

From equation (2), we have computed the temperature versus
viscosity for différent rock types. Two different strain rates are
considered: 3.10-15 -1 (fig.11A) and 3.10-14 -1 (fig.11B) ‘which
resﬁectiveiy correspond to a sléw and a rapid geological deformation. We
follow the temperature and viscosity evolutions at the base of the
deforméble layer. We considér that a rapid strain rate (3.10'14 s-1) s
obtained for a viscosity of 1019 Pa.s at the base of the deformable
layer whereas a slow strain rate (3.10-15 s-1) corresponds to a
viscosity of 1020 pa.s. These parameters are compatible with deformation
of a 200-300 Km width chain.

For most rock types, a rapid deformation is only obtained for very
higﬁ temperatures (950 C for quartz diorite and more than 1500 C for
diabase) which are probably not encountered in the crust. Moreover slow
deformation is difficult to obtain for crustal thermal conditions (more
than 800 C for quartz diorite and more than 1000 C for diabase). It
appears thét deformation caﬁ only take placé in more ductile rocks as

quartzite and more generally wet rocks. For quartzite, rapid deformation
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(E=3.10-14 ¢-1 and Nu=1019 Pa.s) takes place for a temperature of 650 C
at the base of the deformable layer, whereas the slower strain rate
requires only a temperature of 550 C. These few data show that chemical
transformations involving water release must be important controlling
parameters for gravity deformation.

For larger mountain (higher wavelengths), viscosities at the base
of the deformable layer able to produce significant gravity deformation
are 10 times lower. Corresponding temperature are therefore higher. For
a critical viscosity of 1018Pa.s, a rapid deformation rate (3.10-1%4 g-1)
is obtained when the temperature at the base of the deformable laver ‘is

greater than 850 C instead of 650 C for a viscosity of 1019 pa.s.

Thermal evolution following nappe emplacement

When crustal thickening results from the stacking up of <crustal
slices, temperature evolution which contréls the onset of deformatioﬁ
depends on |

- The initial geothermal gradients following nappe emplacement.

- The erogion rate ; |

- the heat generation and its loss by diffusion

In this paragraph, we essentially focus our attention on the kind
of interface delimiting the bottom of the deformable zone and its
relation with erosion. However, we must kept in mind that thermal
relaxation is also very dependent on initial geotherm following
thickening.

As emphasized in a previous section, two types of interfacg are
considered: a materialyline ar a curve in a (P,T) diagram representing a
chemical transformation. For each type of interface tmaterial lines or

curves in a (P,T) diagram), we have computed their temperature versus
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time evolutions during uplift after an initial thickening event achieved
by the superposition of three units (fig.1l2). Erosion rate is taken to
0.5 mm/year. Significant geological deformation can start when the base
of the deformable zone reaches a critical temperature (550 C to 700 C).
| For a material line (like the Moho), we follow temperature
evolution when the 1line moves toward land surface. The temperature
increase during uplift is very small (around 100 C for the deepest
buried rocks) and cooling starts 30 to 50 Ma aftef thickening.
for main metamorphic facies 1limit and in order to simplify, we

choose isobars as representative of the second type of interface (curves
in a (P,T) diagram). For this kind of iﬁterface, it is equivalent to
foiiow thé 'tempefatufe evolution with time at a given depth in the
thickened crust. It appears that the temperature at a giveﬁ pressure
(depth) increases (200 to 400 C) all along the erosion history. For a
40 Km deep‘ interface (respectively 30 Km and 50 Km), low strain rate
deformation will stért 30 Ma (respectively 12 and 40 Ma) after
thickeniﬁg and high strain raté deformation will start 45 (respectively
25 and >80_ Ma) after thickening. These values are, of course very
sensitive to the.critical teméerature considered.v‘Thus, the physical
parameters coﬁtrolling criti§a1 temperature (nature of:the déformable
rocks, rheological structure of the lithosphere and repartition of the
mass heterogeneities) may have a strong influence on the proposed
heating time scale.

From‘a thermal point of view,refosion leads to cooling of material
points aﬁd .increase of crustal gradients. Such thermal effécts
counteracts deformation if we consider a‘matérial interface whereas they

enhance deformation for the second type of interface.
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One can notice that the role of gravity deformation (vertical
shortening in thickened crustal zones) is similar to the role of erosion
(see next section).In particular, thermal gradient increase during
deformation. For the second type of interface, one must have an
acceleration of the deformation as long as an equilibrium state is not

reached (i.e. compensation between positive and negative mass).

Is a gravity readjustement possible
The principal parémeters controlling the evolution of gravity
stresses are on the on hand the amount of crustal thickening and the

erosion rate which tends to decrease the variation of crustal thickness.

At first, the amount of thickening must be sufficient to create large

gravity stresses. The deformation model shows that the amount of
thickening needed to 1induce large deformation 1is depeﬁdent on the
existence of heavy masses in the lithosphere (for instance a cold méﬁtle
or a region of mineral transformation). If one assume tﬁat mountain as
the Alpine chain is now near an Vequilibrium state, negative masses
induced by crustal thickening was probably more important than positive
masses before erosion. Howeyer, a certain amount of thickening is
necessary to induce gravity deformation but nqt sufficient. The second
important parameter is the time (t;) needed to reach aﬁ equilibrium
state (i.e. the ratio between amount of thickening and erosion rate).
One must compare this time to the thermal relaxation time (tt) needed to
obtain a low viscosity zone in the crust. From the previous example, one
can estimate that ty 1is comprise between 20 and 80 Ma depending on
deformation and thermal parameter.

Considering reasonnable values of ty (30 to 100 Ma), it is not possible

to
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predict gravity deformation in all cases.

Tectonic evolution must also be taken into account for the
determination of gravity deformation. The relaxation toward a new
equilibrium geotherm of the thermal perturbation resulting from the
first underthusting event can be perturbed by the occurence of a new
thusts which brings a '"cold" layer at the base of the first stacked
units (Gillet et al., 1985). Consequently, if the time delay (Dt')
between each major thrusting event is lower than the time required to
reach Tc (Dt) in the case of a single thrusting event, then we will need
a greater time to reach Tc. On the other hand if Dt' is greater than
Dt, the occurrence of a mnew thust will not modify the onset of

deformation when compared to a single thust event.

VI THERMAL RECORDS

In this section we investigate the effect of vertical shortening
deformation on the thermal evolution of a thickened crust and its record
on (P,T) paths and cooling rates. For the present, study, we do not
investigate two-dimensionnal effects which are certainly important with
such a deformation presenting both horizontal and vertical shortening.

If deformation vBy homogeneous vertical shortening due to vertical
stresses occurs in a given part of the thickened crust, the temperature
gradient within this part of crust will be modified: isotherms will be
more close, each together. Thus the effects of deformation has to be
added to the thermal evolution governed by erosion. and radioactive
heating. One expects that, the time during which deformation acts,
temperature evolution will be perturbed. Moreover one expects a more

efficient cooling following deformation because the movement of the
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isotherms toward surface induced by deformation 1is added to their
movement due to erosion. If there 1is an effect, one should observe a
more efficient temperature decrease following deformation on a
temperature-time curve for a given rocks, and a sudden increase in
cooling rate the time deformation occurs on a cooling rate vs time plot.

In order to investigate in a qualitative way these effects we have

made a number of simulations using parameters which seems to be

geologically reasonnable. The main parameters which should control the
previous effects are:

- The initial geothermal gfadients following nappe emplacement.

- The thermal parameters namely the thermal conductivity k and the
radi- ogenic heat production Ao of both mantle and crust.

- The erosion rate.

- The deformation rate

- The amount of deformation

- The thickness of the crustal layer able to be deformed.

In the following numerical simulation, we investigate the last 3
parameters which determined only the post nappe emplacement deformaton.
The common parameters used and held constant are presented in fig.13.
Crust is thickened by the superposition of 3 units 30 km thick. At each
interface the thermal perturbation corresponds to half the temperature
at the base of the just overlying unit. Deformation occurs 40 MY after
nappe emplacement, i.e. when the 40 km interface reach 650 C with an
erosion of .5 mm/y.

Four models (1,2,3,4) are presented. In model 1 and 2, deformation
rate is the same (E=3%10-1%4 g-1) but they differ in the thickness of the

layer able to deform. Nevertheless the vertical shortenning amount 1is
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the same. Model 3 is analogous to model 1 but the deformation rate is
3*10‘155'1 model 4 differs from modelil by the amount of deformation, 28
km are reduced to 2 km (93% of vertical shortening) instead 10 km  (64%
of vertical shortening).

For each model, three types of representations are used (fig. 13):
Temperature vs time, cooling rate vs time and (p,T,t) evoluti;ns. One
can notice that whatever the case, deformation enhances the cooling
rate. It must also be noticed that depending on the dgpth considered
deformation can induce a. sudden increase or decrease in cooling rate.
One can notice at first a rapid cooling of the base of the deformed
layer whereas an heating is observed at the top of the deformed layer.
In a general way, deformation induces in (P,T,t) paths Thigher
temperatures at lower pfessures than a simple relaxation with erosion.
In the more favourable cases the effect of deformation is recorded in
the uplift (P,T,t) paths by a change in (P,T,t) loop toward uplift with
isothérmai or decreasihg temperature.

Deformation rate and amount of deformation are the main parameters
controlling the thermal effects of deformation. For tﬁo geological
sighificant deformation rate (3.10-14 -1 and 3.10-15 s-1). cooling
rates recorded during deformation are étrongiy different. In the first
case (higher deformation rate), the cooling rate reaches 40 C/Ma during
deformation instead of 10 C/Ma for the lower deformation rate.

The géothermal gradient after deformation is eséentially dependent
on the thickness substracted by deformation (difference between
thickness before deformation and thickness after deformation). In model
1 and 2, 18 km are substracred during deformation. The final geotherm is
around 25 C/km. In the modei 4, 26 km are substracted by deformation.

The final geotherm is more than 30 C/km after deformation. The role of




209

strain rate on resulting geothermal gradient is not so obvious: the
lower strain rate (3.10-15s-1 and 18km substracted during deformation
for model 3) leads to the same geotherm as model 1 (about 25 C/Km);
however, if deformation takes place during longer time (50 Ma for
instance), the final geothermal gradient would be lower.

In conclusion, the thermal model emphasizes the role of deformation
rates on cooling rates and the total amount of deformation on the final

temperature gradient.

VI) POSSIBLE GEOLOGICAL TEST

The tectonic and thermal scheme we have proposed for continental
collision zones has to be confronted to the existing data in orogenic
zones. The existence of a gravity induced deformation following crustal
thickening can be tested by looking at both tectonic and metamorphic
evolutions. If gravity acts and if deformation occurs the following
metamorphic and tectonic features should be observed:

1- Tectonic features

Vertical shortening should be observed in the most thickened
zones bounded by horizontally shortening zones toward the less
thickened zones. For the vertically shortened zones, a radial
pattern with respect to Moho isodepths of stretching lineations is
expected. Strong planar fabrics together with shearing feature can
reflect the extrusion of deep crustal material from the internal
to the external zones.

2- Metamorphic records

Most of the gravity deformation events ~must have occured under

high temperature-low pressure metamorphism (600-700 C, 5-7 Kbar)
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which reflect the (P,T) conditions expected for the onset of a
significant deformation rate under gravity stresses. The uplift

. (P,T) path show a quasi isothermal uplift in order to account for
the previously mentionned (P,T) conditions. Sudden increase in
cooling rates occur during the time the deformation acts if
deformation raté is sufficiently rapid. Though, we have not
calculated this effect, the metamorphic isograd pattern must
reflect the existence of lateral heat transfert between vertically
shortened zones and horizontally shortened zones.

VII) CONCLUSION,DISCUSSION

Crustal thickening resulting from large thfusting events lead to a
redistribution of stresses in the whole lithosphere. Thié paper has
investigated the effect of gravity induced deformation in a crust where
the rheoldgy’is mainly controled by its thermal structure.

As it is unreasonnable to consider that the crust has the same
strength whatever the depth, we have defined rheological interfaces
which could separate less from more deformable rocks. Thes interfaces
can be material lines or can correspond to a métamorphic transformation.
It has been'fof instance assumed that tﬁe zone in the crust where
eclogitié rocks are transformed into  amphibolitic assemblages
corresponds to rheological limit, the amphibolitic rocks being more
deformable because of the hydratation reactions involved during the
transformation. Material interfaces 1like the Moho discontinuity
correspond also to jump in rheology. | |

The parameters controling deformation have been studied usipg ‘a
simple mean field model with a depth-dependent neWtonian viscosity. From

a mechanical point of view, deformation due to gravity stresses in the




deformable zones is - characterized by vertical shortening in the most
thickened zones and horizontal shortening in the less thickened zones.
Deformation takes place at significant strain rates for viscosity at the
base of the deformable zone around 101%a.s. Larger wavelength of
thickening, larger variation of viscosity with depth and positive
density excess in the lithosphere reduce gravity deformation.

As most of the. parameters controling deformation are temperature
dependent, we have related their evolution to the thermal relaxation
following thickening. The interface separating deformable: and less
deformable rocks, material lines or curves in the (P,T) space “(chemical
interface), have not the same thermal evolution with time. The increase
in temperature during uplift is more efficient in the case of a chemical
interface because of the action of erosion.

Finally, we have investigated the thermal consequences of a
vertical shortening on the (P,T) and (T,t) evolutions of the deformable
zones. Thinning of the crust induced by this deformation leads to high
temperature - low pressure metamorphism and to rapid cooling rates the
time deformation occurs. (P,T) evolution is controled essentially by the
total amount of deformation and cooling rates by the deformation rates.

Several field tests are proposed for demonstrating the existence of
a gravity induced deformation following the emplacement of thrusts
sheets. A further study (Davy et gl., in prep.) will show how such a
gravity deformation model‘can be applied in the Alps.

This deformation model put forward thé problem of low wviscosity
zone within the «c¢rust and their relation .with metamorphic reactions.
From this model, structural, metamorphic and geochronological data in

thermal domes might give some informations on the rheological
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FIGURE CAPTION
Figure 1: Thermal history of a thickened crust (from Davy and Gillet, in
" press). Two different stacking way are considered: understacking

(i.e units are successively stacked at the bottom of the pile) and
overstacking (i.e units are successively stacked at the top of the
pile).

Figure 2: Comparaison between tectonic forces and gravity forces (from
Neugebauer et al., 1980)

Figure 3: Viscosity-depth curves and seismic velocity-depth curves for
different areas (from Meissner, 1976)

Figure 4: Principal reaction and metamorphic facies in a
Pressure-Temperature diagram.

Figure 5A: Viscosity structure of the deformation model an variation of
the vertical strain rate Ezz (Z) and the shearing strain rate Exz
(Z) with depth 1in the deformable zone. Emax is defined as the
maximum of vertical strain rate and Zo* as the depth where The
vertical strain rate is equal to Emax/10.

Figure 5B: Finite deformation considering a gaussian distribution of

mass heterogeneities. Deplacement are calculated fron the
"mean-field" model considering constant velocities during the
deformation.

Figure 6: Variation of the maximum strain rate (Emax) with the viscosity
at the base of the deformable zone (Nuc*) for a standard model
(Nug*=10, Dro*=0 and Ko*=30) and four different wavenumbers (K*=1,
2, 3 and 6).

Figure 7: Variation of the maximum strain rate (Emax) with the viscosity
at the base of the deformable zone (Nu.,*, fig.7A) and the
wavenumber (K*, fig.7B) for four values of the parameter Ko*
describing the vartiation of viscosity with depth (Ko*=20,” 30, 50
and 100). Other rheological parameters are like in the standard
model.

Figure 8: idem fig. 7 but for different values of the viscosity just
above the deformable zome (Nup*= 1, 10, 100 and 1000).

Figure 9 (A and B): idem fig.7 but for different values of the excess of
mass in the second layer (Dro*=0, 1, 2, 4). Viscosity of the
second layer is constant with depth and equal to 1.

Figure 9C: variation of the vertical strain rate Exx (Z) considering
four values of the negative excess of mass located at the base of
the deformable zone. Calculations are performed for two values of
the positive excess of density in the second layer. Viscosity of
the second layer is constant with depth and equal to 1.

Figure 10: Variation of Zo* (i.e. the depth where the vertical strain
rate is equal to Emax/10) with Nuc*, the viscosity at the base of
the deformable layer for for four values of the parameter Ko*
describing the vartiation of viscosity with depth (XKo*=20, 30, 50
and 100). Other rheological parameters are like in the standard
model.

Figure ll: Variation of the viscosity with temperature for two constant
strain rates (10-14 s-1, fig.1lA and 10-14 s-1, f£ig.11B) from
experimental steady-state flow laws (Quartzite and Diabase:
Shelton and Tullis, 1981; Quartz diorite: Hansen and Carter,
1982).

Figure 12: Thermal relaxation following an instantaneous stacking of
three units (initial gradient is presented in the upper draw by
dotted points). The erosion rate is 0.5mm/yr, mantle heat flux
30 mW.m'z, heat diffusivity 1 mm?.s-l and heat generation
0.5 10-6 W.m=3. The evolution with pressure (upper draw) and time
(intermediate draw) are calculated for three material points
initially at 30, 40 and 50 Km and for the base of the crust. 1In
the lower draw, evolution of the  temperature with time

T B e e 1
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is calculated for three isobars corresponding to depths of 30, 40
and 50 Km.
Figure 13: same initial conditions as in fig.l2. but with vertical
shortening at intermediate depth beginning at 40 Ma  after
- thickening. Physical conditions of the deformation corresponding
to fig.13A, 13B, 13C, 13D are described in the text. Evolution of
three material points (upper limit of the deformed zone (dotted
line), lower limit (full line) and middle of the deformed zone
(dashed line) are presented.
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CONCLUSION

Dans cette these, la déformation lithosphérique dans les zones de
collision est abordée sous le double aspect
l-de la compréhension des mécanismes physiques qui gouvernent son
évolution (intéraction fragile-ductile, role des forces gavitaires,
évolution thermique de la déformation)
2-des relations avec les données existantes soit sur la rhéologie des
roches, soit sur 1'évolution géométrique et thermique des zones de
collision.

Au-dela des résultats des modéles qui sont exprimés dans cette
thése, je voudrais en conclusion insister sur la vision de la
lithosphére (et donc des données) que les modéles imposent. Contraindre
les modeles par des données doit etre un souci constant de tout
modélisateur. Mais, par ces possibilités et ses restrictions, toute
modélisation impose une vision de la lithosphére en accord avec son
degré de simplification. C'est pour cela, par exemple, que les modéles
analogiques et les données sur la rhéologie des rcches nous ont conduit
a considérer la lithosphére comme étant composée de quatre couches

(croute fragile, croute ductile, manteau fragile, manteau ductile).
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RESUME

lL.e propos de cette thése es: d'étudier les mécanismes physiques de la déformation intracontinentale
sous le double aspect mécanique et thermique. A cause des nombreuses données structurales, géophysiques,
pétrologiques ou géochronologiques existantes dans les domaines orogéniques, cette étude s-est plus
particuliérement localisée sur la formation des chaines de montagnes et d‘une fagon générale sur la
collision continentale. -

Dans une premiére partie, la déformation lithosphérique est abordée d'un point de vue strictement
mecanique par une approche expérimentale qui rend compte d'une partie de la ¢omplexité des rhéologies
lithosphériques continentales. En particulier, nous nous sommes attachés a respeclec les cdeux comportements
extrémes qui se rencontrent dans la lithosphere

.- le comportement fragile (F) croute supérieure et dans certains cas une partie du manteau).

. Un comportement ductile (D) {croUte inférieure et majeure partie du manteau).

Les modeles analogiques ont été construits a partic de matériaux qui respectent ces propriétés et
qui, de plus, sans l'aide d'une centrifugeuse, respc_tcat la part des forces gravitaires par rapport aux
forces tectonigues.

Pour respecter le degré oae simplification des modeles (les modeles analogiques respectent
essentiellement la duslité fragile-ductile et les différences de densité), nous avons considéré 1la
lithosphére comme étant composée de quatre couches (crodte fragile, croute ductile, manteau fragile, manteau
ductile). L'application de la modelisation ansiogique & la déformation lithosphérique a alors été réalisee
par une étude de la résistance a la déformation de chacune des couches de la lithosphére & partir des
données expérimentales sur la rhéologie des roches et en fonction essentiellement de 1a structure thermique.

Irois series d'expériences ont alors été réalisées afin de comprendre les relations entre les
conditions aux limites, la composition rhéclcgique et les déformations :

- une premiére étude sur 1l'évolution de I'épaississement crustal pendant une collision a mis en évidence
1'importance de la rhéologie sur la déformation.

- une deuxiéme étude 5 permis de caractériser la déformation tridimensionnelle associée au poingonnement, en
particulier la répartiiion dans 1'espace des différents types de failles (chevauchements, décrochements ot
failles normales).

- eafin, une trois:»me étude a €été réalisée pour étudier la vergence et la propagation des failles cans un
sysiime frdgile-ductile.

Dans la dev .itie partie de cetits these, les conséquences thermiques liées & la superposition d'unités
crustales ort éte étudiees a partir d'un modéle numérique aux différences finies. Les évolutions thermiques
(géothermes) et métamorphiques (Chemins Pression-Température-temps i.e. P,T,t) sont indépendantes du nomore
d'unités chevauchées. de 1: chronologie respective des chevauchements ct finalement de leur mode de
propagation spatial. La forme des chemirns (P, T, t) refléte donc en partie l'histoire tectonique des ciiaines
de montagne. Comme il est ¢.fficile de connaitre l'histoire de la déformztior dans les orogénes uniquement 2
partir de l'état fini actuel, cette étude s'aveére nécessaire pour interncéter les. données pétrologinu s
(évolut: © de io .empérature en fonction .de la pression) et géochronologiques (qui peuvent dans la plupast
des cas étre considéré-s comme des-relations température-temps) en fonction des événements tectoniques. Dans
le cas des Alpes Cccidentecies, cette modéiisation nous a permis de contraindre les schémas d'évelution
tect que

La .. .®re onartie de cette these trazite directement
des  interactions thermo-mécaniques sur la déformation dans les
orogénes. On constate e~ =ffet que la tectonique tangentielle,

qui consiste & superposer des nappes '"rigides" les unes sur

les autres pour épaissir 14 crodte, ne peut expliquer tout le
champ de déforuction finie +~t les données métamorphiques dans
les chaines de muniagne. %o:  roposons un processus supplémen-
taire de deformation 1ié essciiiellement aux forces gravitaires
qui peut, d'une part, expliqui: le champ de déformation finie,
d'autre part, les données petrologiques et géochronologiques
dans des zones ou le métamorphisme est intense (trés haute tempé-
rature et faible pression), en particulier les démes thermiques.

Mots Ckés : Modélisation, Collision, Rhéologie, Métamorphisme.
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